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encadré et formé au langage Pc Raster pour le développement du code SlowMov ;  

- au Pr. Christophe Delacourt de l’Université de Bretagne Occidentale pour m’avoir initié aux principes 
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personnes qui m’ont apporté leur aide, un merci tout particulier à Colin Waeckel, Julien Ponton, Grégoire 
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Introduction Générale 

 

 

Définition du problème 

Ce travail s’inscrit dans un axe de recherche relatif aux dangers inhérents aux zones de montagne, et plus 
particulièrement à l’aléa ‘’mouvement de terrain’’ en termes d’intensité et d’occurrence spatiale et temporelle. 
Les mouvements de terrain (i.e. glissements de terrain) sont des phénomènes dynamiques, au comportement 
complexe dans le temps et dans l’espace et contrôlés par des facteurs (hérités et actuels) de prédisposition et 
de déclenchement. Une demande croissante de recherche dans la compréhension de ces aléas naturels s’est 
développée ces dernières années, ceci d’autant plus en raison de l’accroissement des zones habitées ou 
d’intérêt touristique en zones de montagne, et du contexte climatique actuel prédisant une recrudescence de 
ces phénomènes notamment dans les régions alpines (Leroy, 2006 ; Petley, 2008). De nombreuses incertitudes 
persistent dans la prédiction de l’occurrence spatiale et temporelle de glissements de terrain.  

Les glissements-coulées constituent un danger naturel répandu dans le monde se développant sur des 
distances hectométriques à plurikilométriques impliquant plusieurs centaines de milliers de mètres cube de 
matériaux, spécialement dans les formations géologiques argileuses d’origine marine très tectonisées (Picarelli 
et al., 2005) (e.g. glissements-coulées de Slumgullion aux Etats-Unis d’une longeur de 4 km et de Tessina en 
Italie d’une longeur de 3 km). Dans la plupart des cas, les glissements-coulées présentent un comportement de 
fluage visco-plastique sur une certaine période jusqu’à l’atteinte d’un nouvel état d’équilibre. Cependant, du 
fait de leur grande sensibilité aux variations de teneurs en eau et aux pressions interstitielles, ces glissements 
peuvent accélérer dans un court lapse de temps et, dans un nombre limité de cas, se liquéfier totalement ou 
partiellement et se transformer en lave torrentielle rapide (Angeli et al., 1996 ; Corominas et al., 1999 ; Malet 
et al., 2002 ; Picarelli et al., 2005 ; Ledesma et al., 2009). Leur comportement non linéaire rend leur prévision 
extrèmement difficile car de nombreux facteurs influencent leur comportement (e.g. propriétés mécaniques et 
hydrologiques des matériaux variant spatialement et temporellement, géométrie de la surface de glissement, 
conditions aux limites mécaniques et hydrologiques, sismicité). Par conséquent, leurs impacts dans les zones à 
vulnérabilité élevée peuvent être très importants, allant de graves et coûteux dommages matériels à des pertes 
de vies humaines. De part l’ampleur, les énergies et les volumes considérables mis en jeu (plusieurs centaines 
de milliers de mètre cubes), les techniques de stabilisation s’avèrent souvent peu efficaces sur le long terme 
sans le recours à de lourds investissements supportant les études de faisabilité, les étapes de construction et la 
maintenance des ouvrages. C’est pourquoi, il est indispensable de mettre en place en parallèle des 
méthodologies de surveillance adaptées.  

Malgré les progrès considérables ces dernières décennies dans l’identification des paramètres de contrôle et 
des mécanismes de glissements-coulées, de nombreuses interrogations persistent dans la compréhension, la 
prévision et l’évaluation de leur comportement du fait de leur forte variabilité spatiale et temporelle. Ce 
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manque de connaissance concerne notamment la caractérisation quantitative de l’aléa (fréquence temporelle, 
la magnitude et la prédiction temporelle et spatiale). Dans toute analyse de glissements de terrain,  une 
conceptualisation de l’aléa et des mécanismes élémentaires qui le régissent est nécessaire pour développer 
une stratégie de modélisation appropriée (Bonnard et al., 2004 ; van Asch et al., 2007 a). Ceci consiste à 
intégrer dans un schéma explicite un enchaînement de modèles conceptuels que sont (van Asch et al., 2007 a): 

- un modèle géométrique caractérisant la géométrie et la structure interne du glissement de terrain 
fondé sur des analyses multi-techniques en géophysique de subsurface et en géotechnique ; 

- un modèle morpho-structural caractérisant les possibles stades d’évolution du glissement de terrain et 
les facteurs de prédisposition fondé sur une interprétation géomorphologique ; 

- un modèle hydrologique et géotechnique caractérisant spatialement et temporellement la distribution 
des propriétés pétro-physiques et hydro-mécaniques des matériaux et les processus élémentaires de 
développement de pressions interstitielles au sein de la masse en mouvement ;  

- un modèle cinématique caractérisant les champs de déformation et de déplacement sur plusieurs 
échelles de temps, et les facteurs et processus de déclenchement d’accélération ; 

- un modèle hydro-mécanique intégrant les modèles précédents et leurs données respectives pour 
identifier les mécanismes de contrôle du mouvement pour l’établissement de scénarios d’évolution 
possibles.  

L’établissement de chacun de ces modèles constitue une tâche délicate qui nécessite des développements 
spécifiques à des échelles d’observation et d’analyse adaptées. Pour cela, les développements récents en 
imagerie géophysique multi-paramètres ont notamment permis d’apporter des informations spatialisées utiles 
à l’élaboration et la validation de ces modèles.  Elles ont l’avantage de fournir des informations multi-échelles 
et distribuées spatialement sur la déformation (photogrammétrie, corrélation d’images, scanner laser) et les 
paramètres pétro-physiques (tomographie électrique et sismique réfraction). Toutefois combiner ces 
informations spatiales à celles obtenues par les techniques classiques (GPS, extensométrie, piézométrie, 
géotechnique) et les intégrer dans des modèles conceptuels (géométrie, cinématique, hydrologique)  cohérents 
pour la modélisation numérique constitue une difficulté majeure. Une approche intégratrice et 
transdisciplinaire s’avère donc essentiel.  

Objectifs de la recherche 

Ce travail de recherche repose sur le constat que les techniques d’observation et d’investigation classiques 
ponctuelles (e.g. forages, essais au pénétromètre pour la caractérisation géotechnique et structurale,  
extensométrie, tachéométrie, GPS différentiel pour la caractérisation cinématique) ne sont pas suffisantes pour 
quantifier la variabilité spatiale et temporelle des glissements de terrain. Il est donc nécessaire de passer d’une 
information discrète 1D à une information continue distribuée dans l’espace et dans le temps pour obtenir une 
meilleure compréhension des processus de glissements terrain en combinant les données ponctuelles aux 
données issues des techniques d’imagerie multi-paramètres et multi-résolutions. Le cadre générale de ce 
travail, fondé sur l’imagerie multi-paramètres et multi-résolutions, est structuré autour de trois objectifs 
principaux qui sont :  

1. de développer des méthodologies d’intégration de données multi-sources et multi-résolutions dans 
des modèles geométriques hydrologiques et cinématiques cohérents ;  

2. de développer de nouvelles méthodologies et des protocoles d’analyse pour le suivi et la 
caractérisation cinématique et hydrologique de glissements de terrain à l’aide de techniques récentes 
en imagerie. Les méthodologies développées devront être transposables sur d’autres sites pour 
permettre une meilleure gestion des glissements de terrain ; 

3. d’identifier les variables de contrôle de prédisposition et de déclenchement et les mécanismes 
élémentaires de glissements de terrain pour une modélisation hydro-mécanique.  

Des travaux scientifiques multidisciplinaires ont donc été engagés en combinant différentes approches issues 
d’observations de terrain (géomorphologie, géologie) et de données instrumentales (hydro-géophysique, 
photogrammétrie, scanner laser). Les méthodologies développées permettront de déterminer spatialement et 
temporellement les différentes caractéristiques majeures des glissement-coulées (structuration interne, 
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comportement hydrologique, comportement cinématique, mécanisme de déformation) et de proposer un 
modèle de fonctionnement du comportement hydro-mécanique des glissements-coulées, en complément aux 
travaux antécédents. Ainsi, les objectifs spécifiques sont: 

1. de caractériser la structuration interne et la géométrie 3D des glissement-coulées à l’aide de données 
géophysiques, géotechniques et géomorphologiques ;  

2. de proposer un modèle conceptuel hydrologique de la zone non saturée par suivi temporel et spatial 
de résistivités électriques et par l’analyse de données piézométriques ; 

3. de caractériser la cinématique des glissements-coulées à partir de plateformes terrestres de 
télédétection (photogrammétrie et scanner laser) combinées à des plateformes aériennes et à des 
suivis par GPS différentiel ; 

4. d’identifier les mécanismes principaux des glissements-coulées par modélisation hydro-mécanique.  

Les sites d’étude retenus pour notre analyse sont les glissements-coulées marneux de Super-Sauze et de La 
Valette dans le Bassin de Barcelonnette (Alpes-de-Haute-Provence, France). 

Contexte de la recherche 

Les recherches effectuées dans le cadre de ce travail ont bénéficié du soutien des projets de 
recherche MOUNTAIN-RISKS (2007-2010, 6FP)

1
, ECOU-PREF (2006-2008)

2
, ANR CATTEL TRIGGERLAND (2007-

2010)
3
 et SAFELAND (2008-2011)

4
 fédérant plusieurs universités européennes. Elles ont également bénéficié 

d’un soutien financier du Service de Restauration des Terrains en Montagne (RTM) pour l’acquisition de 
données LiDAR et de photographies aériennes. 

Ce travail a débuté en juillet 2007 au Laboratoire LETG/GEOPHEN (UMR 6554 CNRS) de l’Université de Caen-
Basse-Normandie et s’est poursuivie et finalisée à partir de septembre 2007 à l’Institut de Physique du Globe 
de Strasbourg (IPGS, UMR 7516 CNRS) à l’Université de Strasbourg. Ce travail de recherche a été 
principalement financé par le projet ‘’ Mountain-Risks: from prediction to management and governance”, 6

ème
 

réseau de recherche et de formation Marie Curie de 2007 à 2010. Ce projet a permis de nombreux échanges 
scientifiques entre plusieurs jeunes chercheurs de nationalités différentes par le biais de conférences 
internationales et de cours intensifs. Les objectifs principaux de ce projet ont été : 

- de fournir aux chercheurs un haut niveau de formation, d’enseignement et de recherche dans les 
domaines de l’analyse des dangers naturels et de la gestion du risque ; 

- de créer des ponts concrets entre les différents pôles de recherche sur les processus naturels en 
montagne ; 

- de renforcer et de développer les collaborations entre différentes équipes de recherche ; 

- de promouvoir les nouveaux développements scientifiques et technologiques dans les domaines des 
dangers naturels et des risques associés. 

Ce projet a notamment permis de développer des collaborations internes à l’Institut de Physique du Globe de 
Strasbourg  avec le Dr. Jean Schmittbuhl et le Dr. Renaud Toussaint pour les traitements en photogrammétrie 
terrestre, le Dr. Pascal Sailhac pour le traitement et l’analyse des données de tomographies de résistivité 
électrique et le Dr. Anke Spickermann pour la modélisation avec le code SlowMov. Ce projet a également 
permis plusieurs séjours de formations techniques et d’échanges scientifiques dans des laboratoires de 
recherches européens rassemblés dans un pôle de compétence pluridisciplinaire composé: 

- Du laboratoire de Mécanique des Sols de l’Ecole Polytechnique Fédérale de Lausanne (LMS – EPFL), 
Suisse, avec la collaboration du Pr. Lyesse Laloui et le Dr. Alessio Ferrari pour les modélisations hydro-
mécaniques avec le code à éléments finis Z Soil ; 

                                                                 
1
 Projet MOUNTAIN-RISKS (2007-2010, 6FP) - “Mountain-Risks: from prediction to management and governance”, Marie Curie Research Training Network, 

Contract MCRTN-CT-2007-035798, Coordination: J.-P. Malet (CNRS, Strasbourg) & O. Maquaire (UCBN, Caen). http://mountain-risks.eu/  
2
 Projet ANR PNRH-ECCO ECOU-PREF (2006-2008) - “Ecoulements Préférentiels dans les versants marneux fracturés et déclenchement de glissements de 

terrain”, Coordination: J.-P. Malet (CNRS, Strasbourg), O. Maquaire (UCBN, Caen) & J. Schmittbuhl (IPGS, Strasbourg).  
3
 Project ANR CATTEL TRIGGERLAND (2007-2010) - “Triggering mechanisms of landslides: analysis and modelling”, Coordination: J.-P. Malet (CNRS, Strasbourg) 

& D. Amitrano (LGIT, Grenoble). 
4
 Projet SAFELAND (2008-2011) -  “Living with landslide risk in Europe: Assessment, effects of global change and risk management strategies”, Coordination: 

Kalsnes Bjørn, Norvegian Geotechnical Institute (Norway) 
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- Du Laboratoire ‘Estación Experimental de Aula Dei’ du Conseil Supérieur d’Investigation Scientifique 
(EEAD-CSIC ; Saragosse, Espagne) avec la collaboration du Dr. Santiago Bégueria-Portuguès sur le 
développement du code à différences finies SlowMove ; 

- Du Laboratoire Domaines Océaniques de l’Institut Européen des Etudes Marines de l’Université de 
Bretagne Occidentale (Brest, France) avec la collaboration du Pr. Christophe Delacourt sur le 
traitement et la corrélation des images optiques terrestres et aériennes ; 

- du l’Unité Risques Naturels et Stockage du CO2 du Bureau des Recherches Géologiques et Minières 
(BRGM/ARN) avec des collaborations avec le Dr. Gilles Grandjean et Mr. Kevin Samyn  pour 
l’acquisition sur le terrain  et le traitement des données de tomographies de résistivité éléctrique et de 
sismique réfraction. 

Des séjours ont également pu être effectués à l’Institut de Géomatique et d’Analyse du Risque de l’Université 
de Lausanne (IGAR-UNIL), Suisse avec la collaboration du Pr. Michel Jaboyedoff et du Dr. Thierry Oppikofer sur 
le traitement des données de scanner laser terrestre. 

Les données traitées et exploitées dans ces laboratoires ont été acquises au cours de plusieurs campagnes 
d’acquisition sur le terrain effectuées dans le cadre de ce travail. La présente recherche se localise dans le 
Bassin de Barcelonnette, dans les Alpes françaises du Sud (Alpes-de-Haute-Provence) où les facteurs de 
prédispositions (marnes noires de l’Oxfordien-Callovien et un climat sec méditerranéen) favorisent le 
développement de plusieurs phénomènes de glissements-coulées.  Le paysage y est largement représenté par 
les affleurements des ‘Terres Noires’ recouvertes par les formations morainiques et les nappes de 
chevauchement de l’Eocène couronnant les sommets topographiques de la fenêtre de Barcelonnette. Plusieurs 
glissements-coulées actifs de volume supérieure à 500'000 m

3
 y sont localisés dont les plus importants sont, le 

glissement-coulée de Poche (19ème siècle) et les glissements-coulées de Super Sauze (1970’s) et de La Valette 
(1982), ces deux derniers étant les sites d’étude principaux de ce travail.  
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Structure de la thèse 

 

Ce travail de thèse s’articule en six chapitres détaillant chacun une thématique spécifique:  

Le premier chapitre  décrit les caractéristiques géomorphologiques et cinématiques majeures des glissements-
coulées argileux. Il présente ensuite le cadre morphologique et géologique des glissements-coulées de Super-
Sauze et de La Valette. Leurs caractéristiques morphologiques et cinématiques sont également présentées.  

Le deuxième chapitre présente les principes et les modes de traitement généraux des techniques 
d’investigation de glissements de terrain utilisés dans ce travail de recherche. Il s’agit des méthodes de 
télédétection optique du scanner laser proche infrarouge et de la photogrammétrie optique utilisées pour la 
caractérisation cinématique et les méthodes géophysiques de tomographie de résistivité éléctrique et de 
sismique réfraction utilisées pour la caractérisation géométrique et hydrologique (tomographie de résistivité 
éléctrique) des glissements-coulées. Cette partie offre les éléments de compréhension de base à une 
communauté scientifique non spécialiste en faisant référence à des articles et ouvrages spécifiques.  

Le troisième chapitre présente l’état de connaissance de la géométrie et de la structure des glissements-
coulées de Super-Sauze et de La Valette. Elle a pour objectif d’élaborer les modèles géométriques 3D de ces 
glissements-coulées pour caractériser leur structure interne et déterminer les volumes de matériau mobilisés 
et les mécanismes de rupture. Des méthodologies ont été développées à chaque site d’étude afin d’intégrer de 
manière cohérente les différentes sources de données déjà disponibles ou acquises pendant ce travail. Ce 
travail intègre les résultats de plusieurs campagnes d’investigations géophysiques et géotechniques réalisées 
en 2008 sur le site de Super-Sauze et en 2008, 2009 et 2010 sur le site du glissement de La Valette. Le modèle 
géométrique du Super-Sauze sera introduit dans la modélisation hydro-mécanique (§ 6.2) 

Le quatrième chapitre décrit les caractéristiques hydrologiques des sites d’étude. Elle y apporte des éléments 
complémentaires à la compréhension des chemins d’infiltration de l’eau dans la zone non saturée des 
glissements-coulées. Une conceptualisation des processus d’infiltration et l’identification de temps 
caractéristiques sont présentées à l’aide de l’imagerie de résistivité électrique. Deux expériences d’infiltration à 
petite échelle ont été réalisées en 2007 sur le glissement du Laval (développé dans les marnes noires) et le 
glissement-coulée de Super-Sauze. La progression du front d’infiltration en profondeur a été suivie par levés 
hydrologiques et par tomographies de résistivité électrique.  

Le cinquième chapitre présente l’état de connaissance de la cinématique des glissements-coulées de Super-
Sauze et de La Valette.  Plusieurs méthodes ont été développées pour dériver les champs de déplacement à 
partir de données de scanner laser terrestre et de photogrammétrie optique terrestre en s’appuyant sur 
l’information complémentaire des plateformes aériennes et des levés au GPS différentiel. Ces méthodes 
permettent l’analyse spatiale et temporelle de la cinématique des glissements-coulées ainsi que la construction 
d’une base de données de déplacements continus utilisée pour le calage et la validation des modèles hydro-
mécaniques (§ 6.2). 

Le sixième chapitre modélise le comportement cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze en relation 
avec les variations de pression interstitielle et la rhéologie visco-plastique de la coulée. Deux approches 
complémentaires ont été développées. La première approche est fondée sur le code de calcul à élément finis Z 
soil intégrant les processus de couplages hydro-mécaniques pour analyser l’influence des pressions 
interstitielles sur le comportement de la coulée. La deuxième approche est fondée sur le code de calcul à 
différences finies SlowMov, en phase de développement, capable de reproduire de très grands déplacements 
en tenant compte de la composante visqueuse du matériau. 
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1 Chapitre 1 : Caractéristiques des 

glissements-coulées argileux et cadre 

morphologique des sites d’études 

 

 

1.1 Caractéristiques géomorphologiques générales des glissements-coulées 

argileux 

Selon la classification de Varnes (1978), les glissements-coulées lents font partie des ‘‘mouvements complexes 
et composites’’ correspondant au terme ‘‘mudslide’’ dans la terminologie anglo-saxonne (Hutchinson, 1988). 
Leur morphologie générale est similaire à celle d’une langue boueuse, hétérogène caractérisée par une teneur 
en eau élevée (Malet, 2003). Elle se compose d’une zone d’ablation (zone source), une zone de transit et une 
zone d’accumulation (Figure 1.1). D’un point de vue morphologique : 

• la zone d’ablation est bordée par un escarpement principal d’un commandement pouvant atteindre 
plusieurs dizaines de mètres au pied duquel s’accumulent des débris de pente. Ces débris constitués 
de blocs de tailles variables (de quelques centimètres à plusieurs mètres) se transforment 
progressivement en une matrice silteuse. L’escarpement peut avoir différentes origines structurales 
(e.g. glissement rotationnel - glissement translationnel, écroulement et chutes de blocs). La 
morphologie de la zone d’ablation peut être relativement complexe incluant des coulées secondaires, 
des dépressions et des zones partiellement ou totalement saturées (Picarelli et al., 2005). Dans 
certains bassins-versants, plusieurs zones d’ablation peuvent coexister et fournir en continu du 
matériau dans une zone de transit commune (Malet, 2003) ;  

• la zone de transit coïncide généralement avec un thalweg (ravine, torrent, chenal) préexistant, mais 
son existence n’est pas systématique lorsque la coulée s’étend directement sur une pente dépourvue 
de ravine (pente ouverte) ou de faible inclinaison. Les distances de transit peuvent être importantes et 
varier de quelques dizaines de mètres à plusieurs kilomètres. Sa morphologie se caractérise par une 
allure étirée. La diminution de la résistance mécanique de la masse (‘‘softening’’) permet à la coulée 
d’épouser plus ou moins bien la morphologie de l’ancienne topographie (Picarelli et al., 2005). En 
période d’activité élevée, des bandes de cisaillement et des levées latérales se développent en 
bordure, de même que des fissures de tension orientées perpendiculairement à la direction 
d’écoulement (Corominas, 1995) (Figure 1.1) ; 

• la zone d’accumulation prend la forme d’un ou de plusieurs lobes étagés ou raides (Malet, 2003). Dans 
certains cas, le pied du glissement-coulée peut atteindre un fond de vallée occupé par un cours d’eau 
avec le risque de formation d’un lac de barrage. La zone d’accumulation est souvent affectée de 
fissures de cisaillement normales à la direction principale du mouvement, des zones de bossellements, 
des griffures et rigoles (Malet, 2003 ; Picarelli et al., 2005).  
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Figure 1.1 – Répartition caractéristique des fissures, des bourrelets et des levées sur un glissement-coulée (adapté de Malet, 

2003). Détail photographique des fissures de cisaillement-friction, des levées latérales (actives, inactives) et des fissures de 

traction observées sur les glissement-coulées de Super-Sauze, de La Valette (France) et de Slumgullion, Etats-Unis (Baum et 

al., 2003). 

1.2 Caractéristiques cinématiques générales des glissements-coulées argileux 

Les formations géologiques d’argiles fissurées, d’argilites, de schistes, d’argiles sur-consolidées à plasticité 
moyenne, de marnes et d’ardoises sont généralement favorables au développement de glissements-coulées 
lents (Brunsden et Ibsen, 1996 ; Picarelli, 2000 ; Malet, 2003). Les glissements-coulées sont déclenchés par des 
mécanismes de déformations cisaillantes, de ruptures locales et de phénomènes de fluidification (Malet et al., 
2005 ; Picarelli et al., 2005 ; van Asch et al., 2006). D’un point de vue cinématique, ils présentent des 
successions de phases d’accélération et de décélération jusqu’à un nouvel état d’équilibre hydro-mécanique 
sur le long terme (plusieurs années) (Picarelli et al., 1999). Toutefois, des phases d’accélération temporaires ont 
été régulièrement observées sur plusieurs sites sous l’effet de fortes pluies, de phénomènes sismiques ou 
d’une érosion du pied (Malet, 2003 ; Comegna et al., 2007). Les déplacements sont continus sur des distances 
parfois kilométriques et des périodes de temps de plusieurs années dues aux mécanismes de fluages et aux 
variations de pression interstitielle (Picarelli et al., 1999). Ces phénomènes associent donc plusieurs styles 
d’activité (fluage, déformation plastique sur une surface de glissement et écoulement sous la forme de coulées 
fluides). 

Dans les régions tempérées, les glissements-coulées lents sont caractérisés par un comportement saisonnier 
contrôlé par les fluctuations des pressions interstitielles liées principalement aux infiltrations des eaux de 
surface (précipitations, fonte du manteau neigeux) (Picarelli, 2001 ; Comegna et al., 2007). Par conséquent, les 
vitesses sont spatialement et temporellement variables. Elles sont comprises en moyenne entre 0.01 et 2 
m.jour

-1
 (Malet, 2003). Typiquement, pour les glissements-coulées localisés en basses altitudes en régions 

tempérées, le pic d’activité est atteint pendant les pluies d’automne, l’activité diminuant ensuite 
progressivement durant le reste de l’année. En altitude, la recharge de la nappe au printemps par les 
précipitations et la fonte du manteau neigeux sont également responsables de fortes accélérations (Maquaire 
et al., 2001).  

Contrairement aux glissements se déplaçant comme des corps rigides sur une surface de glissement discrète, 
les glissements-coulées peuvent présenter des mécanismes et des structures de déformations similaires à des 
fluides visqueux avec plusieurs zones de cisaillement internes (Skempton & Hutchinson, 1969 ; Picarelli et al., 
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2005). En plus d’une déformation distribuée verticalement au sein de la masse, ces phénomènes associent un 
régime de déformation spécifique caractérisé par une zone d’extension en amont et une zone de compression 
en aval (Malet, 2003). 

 

 

Figure 1.2 – Géologie et morpho-structure du bassin de Barcelonnette (adapté de Malet, 2003), A) cartes des formations 

géologiques autochtones et allochtones et principaux traits morphologiques, B) coupe géologique (tirée de Maquaire et al., 

2003). 
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1.3 Caractéristiques spécifiques des glissements-coulées dans les marnes noires 

du Bassin de Barcelonnette 

1.3.1 Facteurs de prédisposition litho-structuraux et météo-climatiques 

Situé entre les massifs cristallins de l’Argentera et du Mercantour au Sud, le massif des Ecrins au Nord-Ouest et 
le Queyras au Nord-Est, le Bassin de Barcelonnette s’étend sur une superficie d’environ 200 km

2
 sur une 

longueur de 22 km et sur une largeur de 8 à 10 km (Figure 1.2 A). Les sommets en bordure du bassin atteignent 
des altitudes comprises entre 2800 m et 3100 m. Le bassin est traversé sur sa longueur par la rivière de l’Ubaye 
(altitude moyenne de 1130 m).  Les versants adret et ubac sont en bonne partie recouverts par les formations 
glacières würmiennes, tardi et post-glaciaires de plusieurs mètres d’épaisseur jusqu’à environ 2200 m 
d’altitude.  

Le Bassin de Barcelonnette fait partie de l’unité des Alpes Dauphinoises comprenant les nappes de 
chevauchement du Briançonnais, de l’Embrunais, du Queyras et de l’Argentera-Mercantour (Plan, 1968). Le 
plongement du socle cristallin entre les massifs granitiques du Pelvoux et de l’Argentera a permis 
l’affleurement de la couverture sédimentaire dont l’érosion a formé la fenêtre tectonique de Barcelonnette 
(Plan, 1968). La couverture sédimentaire est constitutée des nappes de l’Autapie (série de flyschs destructurés 
et de carbonates du Crétacé Supérieur au Paléocène Supérieur) et du Parpaillon (série de flyschs à 
helmintoïdes et de carbonates du Lias au Paléocène) chevauchant les formations autochtones (‘Terres Noire’, 
marnes noires du Jurassique Supérieur) (Figure 1.2 A, B). Le contact tectonique entre l’autochtone et 
l’allochtone est très irrégulier et complexe, jalonné d’écailles tectoniques.  

Les versants Sud et Nord de la vallée de l’Ubaye sont dyssimétriques du fait des configurations structurales 
géologiques spécifiques du bassin (Figure 1.2 A, B). En effet, le versant Sud est principalement constitué des 
formations autochtones des Terres Noires le plus souvent en aval pendage favorable aux mécanismes 
cinématiques de rupture. Les formations allochtones de flysch et de carbonate plus compétentes y sont quasi 
absentes ou limitées à des klippes ou à des écailles calcaires, reliques de la nappe du Parpaillon. Ces formations 
affleurent à partir de 2000 m. Il en résulte une pente topographique moyenne de 22°. Dans le versant Nord 
(adret), les formations allochtones sont plus importantes et caractérisées par une stratigraphie en amont-
pendage plus stable. La pente moyenne du versant Nord est par conséquent plus importante (30°).  

La formation autochtone des Terres Noires forme les parties intermédiaires et basales du bassin où se sont 
développés la totalité des glissements-coulées de la région et les paysages typiques de badlands. Elle 
correspond à une série de dépôts sédimentaires de plus de 300 m d’épaisseur. Cette formation est fortement 
affectée par la tectonique régionale visible sur le terrain par des plis de plusieurs ordres et une schistosité très 
pénétrative affectant l’ensemble de la masse de la roche (Plan, 1964 ; Légier, 1977).  Son faciès est celui d’un 
schiste argileux, tendre et finement lité avec quelques intercalations de nodules centimétriques argilo-
calcaires, quartzeux et pyriteux (Malet, 2003). Les teneurs en carbonate et en matière organique sont d’environ 
33% (calcite et dolomite) et 15% respectivement, la fraction argileuse étant constituée principalement d’illite et 
de chlorite (Herrmann, 1997).  

Le Bassin de Barcelonnette connait un climat méditerranéen sec et montagnard caractérisé par un fort 
ensoleillement (> 2700 heures.an

-1
), une sécheresse estivale et une forte variabilité de précipitations 

interannuelles (730 ± 400 mm sur la période 1928-2002) (Malet, 2003). La saison automne-hiver est 
caractérisée par un pic de précipitations solide ou liquide de longue durée. Le cumul de précipitations 
hivernales peuvent représenter jusqu’à 35% des précipitations annuelles cumulées (Sommen, 1995). Par 
contre, les saisons du printemps et de l’été sont généralement plus secs avec des orages locaux de fortes 
intensités (supérieures à 50 mm.heure

-1
) (Flageollet et al., 1999 ; Malet et al., 2003). La température annuelle à 

1140 m d’altitude (Barcelonnette) correspond à 9.6°C sur la période 1928 à 2002 (Malet, 2003). Par 
conséquent, les variations nycthémérales de température, le nombre de cycles gel/dégel sont importants et 
favorisent les processus d’altération et de dégradation mécanique des roches en surface (Malet et al., 2003). 

Ce type de climat combiné aux prédispositions litho-structurales est donc particulièrement favorable aux 
déclenchements d’instabilités gravitaires. En effet, les blocs de marnes se désagrègent rapidement par 
cryoclastie et hydroclastie en fonction de leur taux de carbonates et d’argiles, de la porosité et des 
microstructures (Phan & Antoine, 1994 ; Maquaire et al., 2003 ; Malet, 2003). Après quelques dizaines de cycle 
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gel-dégel, les blocs de marnes intactes sont rapidement déstructurés en clastes de taille centimétrique (Malet, 
2003) (Figure 1.3 A, B). Le stade final de la désagrégation aboutit à la formation d’une matrice silto-argileuse 
(Figure 1.3 C). 

 

Figure 1.3 – Stades de désagrégation des marnes noires, A) marnes fracturées non altérées dans l’escarpement du 

glissement-coulée de Super-Sauze, B) bloc en état de désagrégation en paillettes centimétriques, C) stade final de 

désagrégation en une matrice silto-argileuse.  

La rapide dégradabilité des marnes noires favorise le développement de glissements-coulées dans le Bassin de 
Barcelonnette. Ces derniers présentent des morphologies caractéristiques associées aux détachements de 
blocs de la couronne qui s’accumulent au pied des escarpements, une désagrégation progressive des matériaux 
par météorisation mécanique, le développement de coulées dont le comportement est contrôlé par les 
conditions hydro-météo-climatiques (Malet, 2003), et dans certains cas, une fluidification des matériaux avec le  
déclenchement de coulées boueuses rapides.  

Les glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette sont les sites principaux de cette étude. Une 
description générale des deux sites est proposée ci-après ; une présentation plus détaillée de la géométrie, de 
l’hydrologie et de la cinématique des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette est proposée aux 
chapitres § 3.1, § 4.1 et § 5.1 respectivement. 

1.3.2 Historique et description du glissement-coulée de Super-Sauze 

Le glissement-coulée de Super-Sauze est localisé en rive gauche de la vallée de l’Ubaye au Sud de 
Barcelonnette dans le bassin de réception du  torrent de Sauze (2077 m), à la base du glacier rocheux de la 
Goutta (Figure 1.2 A, Figure 1.4). Ce glacier rocheux, situé sur le replat au-dessus de l’escarpement principal de 
la coulée, est totalement dégélé d’après la typologie d’Evin (1987). Il sert néamoins d’acquifère principal à la 
source de la Goutta (Evin, 1987 ; Malet, 2003). Cette source, partiellement captée, alimente le torrent du Sauze 
bordant le glissement-coulée en contrebas.  

Le glissement-coulée se développe dans un paysage de badlands caractéristique de la région au lieu-dit ‘’Les 
Roubines’’ (Figure 1.4). Ce paysage forme un réseau complexe de ravines raides (pentes parfois supérieure à 
45°), parallèles et coalescentes entre les côtes 1700 m et 2150 m selon une organisation en ‘’patte d’oie‘’ 
(Malet, 2003). La formation de la coulée résulte d’une destabilisation généralisée dans tout le versant dans les 
années 1960 contrôlée par des failles régionales dont la principale est d’orientation Nord Nord Ouest - Sud Sud 
Est (Maquaire et al., 2001). En parallèle, une succession de glissements superficiels plans et de type dièdres 
s’est opérée sur les parties sommitales des crêtes. Les matériaux accumulés dans les ravines sont 
progressivement altérés en une matrice sablo-silteuse à silto-argileuse incorporant des blocs et fragments de 
marnes et de carbonates provenant de la couverture morainique. Dans les années 1970, les matériaux se 
mobilisent en coulée recouvrant graduellement l’ancien lit du torrent de Sauze avec des vitesses moyennes de 
quelques centimètres par jour. L’évolution cinématique détaillée de la coulée depuis son déclenchement est 
décrite dans le chapitre § 5.1.2.  

Le glissement-coulée évolue aujourd’hui dans son état naturel, aucune mesure de rémédiation n’étant 
actuellement nécessaire vu le faible niveau de danger encouru par la population et les infrastructures localisées 
en contrebas. 
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En 2007, le glissement-coulée s’étend sur une distance de 920 m entre les altitudes de 2105 m à la couronne et 
1736 m au pied. La largeur moyenne est de 135 m avec une pente moyenne de 25°. Le volume est estimé à 
560'000 m

3
 (Travelletti & Malet, 2011). Trois zones s’y distinguent : la zone d’ablation, la zone de transit et la 

zone d’accumulation (Figure 1.4).  

 

• Description de la zone d’ablation : 

La zone d’ablation comprend la couronne, l’escarpement de la coulée et le replat situé au pied de 
l’escarpement. La couronne est totalement recouverte de dépôts morainiques de plusieurs mètres d’épaisseur 
dans lesquels s’infiltrent les eaux provenant du glacier rocheux. Le recul moyen de la couronne atteint 8 m dans 
certains secteurs entre 1996 et 2001 (Malet, 2003). L’escarpement, d’un commandement de 80 à 100 m et 
d’une pente raide d’environ 70°, est situé au droit de la source de la Goutta et traversé par une faille Nord Nord 
Ouest - Sud Sud Est (Figure 1.4 photographie a). La fracturation (stratification, schistosité, diaclases) est 
persistente et conditionne les mécanismes cinématiques de rupture. L’étude structurale fait l’objet du chapitre 
5.3.1.1. Les nombreuses chutes de pierres et éboulements dans cette zone forment un tablier d’éboulis 
masquant la base de l’escarpement et alimentent le corps de la coulée.  

Le replat s’étend sur une superficie de 7-8 ha entre 1930 et 1970 m d’altitude. La topographie y est très 
chaotique à cause des nombreux panneaux de marnes en stades d’altération différents, de dimensions 
plurimétriques et répartis de manière hétérogène (Malet, 2003).  

 

• Description de la zone de transit : 

A l’aval du replat, s’étend la partie amont de la zone de transit caractérisée par une pente moyenne de 23° 
contournant localement une crête stable in-situ partiellement recouverte par la coulée (Figure 1.4 
photographie b). Il s’agit de la zone la plus active de la coulée avec des vitesses moyennes annuelles de 3 
cm.jour

-1
. Elle est constituée de blocs et de panneaux de marnes métriques emballés dans une matrice sablo-

silteuse formant une morphologie bosselée où chaque bosse correspond à un bloc en voie de désagrégation 
(Malet et al., 2000) (Figure 1.4 photographie e). Plus en aval, la pente topographique s’adoucit (15°) et forme 
un replat intermédiaire (Figure 1.4 photographie c). La fréquence et la taille des blocs diminuent d’amont vers 
l’aval à cause d’un état de désagrégation plus avancé (granulométrie des matériaux plus fine). Il en résulte une 
morphologie moins chaotique. Les quelques blocs présents sont essentiellement composés de carbonates 
provenant de la couverture morainique.  De nombreuses fractures normales à la direction d’écoulement sont 
également présentes.  

 

• Description de la zone d’accumulation : 

Plus en aval, dans la zone d’accumulation, la vallée torrentielle se resserre rapidement, contraignant la coulée à 
converger dans l’axe de la vallée (Figure 1.4 photographie d). La zone d’accumulation est globalement en 
compression et est affectée de fissures de cisaillement normales à la direction principale du mouvement et des 
zones de bossellements. Les matériaux accumulés sont partiellement érodés par le torrent de Sauze. 
Cependant le taux d’érosion n’est pas suffisant pour stoper la progression du pied en aval. Par conséquent, le 
pied progresse avec une vitesse moyenne annuelle de 0.004 à 0.009 m.jour

-1
. 
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Figure 1.4 – Vue du bassin torrentiel des Roubines et du glissement-coulée de Super-Sauze en juillet 2009 (vue 3D d’un 

Modèle Numérique de Terrain issu de données LiDAR) avec différentes photographies de la coulée, a) escarpement principal, 

b) partie amont de la zone de transit et crête in situ stable partiellement recouverte, c) partie aval de la zone de transit, d) 

vue du pied de la coulée, e) zone de blocs marneux plurimétriques dans la partie amont de la zone de transit. 
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1.3.3 Historique et description du glissement-coulée de La Valette 

Le glissement-coulée de La Valette est localisé en rive droite de la Vallée de l’Ubaye au Nord-Ouest de la ville 
de Barcelonnette dans le bassin de réception de l’ancien torrent de la Valette, aujourd’hui inactif (Figure 1.2 A). 
Il s’est déclenché en 1982 au lieu-dit ‘’Le Rocher Blanc’’ dans un contexte géologique particulier, à cheval sur la 
limite tectonique entre les marnes noires de l’autochtone et les formations de flysch de la nappe de l’Autapie 
(Figure 1.2 A). Cette limite tectonique explique la localisation de lignes de sources alimentant l’ancien torrent 
de La Valette (Le Mignon, 2004). Une seconde entité géologique locale est représentée par une écaille 
tectonique de calcaire planctonique et de flysch fracturé (d’âge Turonien au Paléocène Supérieur) appartenant 
à la nappe du Pelat dont les affleurements sont relativement rares dans le Bassin de Barcelonnette. La rupture 
circulaire a été déclenchée par une augmentation des pressions interstitielles à proximité du contact 
tectonique (Le Mignon, 2004). Le mécanisme de glissement s’est initié par une déstabilisation en amont qui a 
créé une surcharge suivie d’une saturation des terrains morainiques et de marnes noires en aval (Van Beek & 
Van Asch, 1996 ; Malet, 2003). Ces terrains se sont progressivement déstabilisés et transformés en glissement-
coulée recouvrant le lit du torrent de la Valette. L’évolution cinématique détaillée de la coulée depuis son 
déclenchement est décrite dans le chapitre § 5.1.3. Le glissement-coulée de La Valette constitue aujourd’hui 
une menace pour 170 logements installés en contrebas dans la localité de Saint Pons à l’Ouest de 
Barcelonnette (Combes, 1990). 

Depuis son déclenchement en 1982, le glissement-coulée associe deux styles d’activité majeurs: la régression 
progressive de l’escarpement vers le Nord caractérisée par des ruptures trans-rotationnelles dans les 
formations de flysch et la progression de la coulée en aval. Entre 1982 et 1983, la surface instable s’est étendue 
de 26 ha à 50 ha en 1985 et 57 ha au printemps 1987 (Colat et Locat, 1993). Toutefois, l’évènement majeur 
ayant suscité la plus grande inquiétude est sans doute la coulée boueuse du printemps 1988 suite à des 
précipitations importantes et une fonte rapide du manteau neigeux. 50'000 m

3
 de matériaux morainiques ont 

été soudainement mobilisés sur une distance de 500 m jusqu’à l’altitude de 1200 m (Colat et Locat, 1993 ; Le 
Mignon, 2004). Suite à la rupture de 1982 et à la coulée boueuse de 1988, plusieurs travaux ont été entrepris 
par le Service de Restauration des Terrains en Montagne (RTM) dont les plus importants ont été :  

- l’installation d’un système de surveillance topométrique de cibles réparties sur la coulée ;  

- d’importants travaux de drainages superficiels ainsi qu’une revégétalisation du corps du glissement 
pour abaisser et stabiliser le niveau de la nappe ;  

- la construction d’un piège à matériau d’une capacité d’environ 100'000 m
3
 à l’apex du cône de 

déjection du torrent de La Valette (Figure 1.5 photographie h) ;  

- un système d’alerte pour surveiller le pied de la coulée. Ce dernier est composé d’un système de 
télésurveillance en continu par infrarouge et de palpeurs installés en aval du pied permettant de 
détecter le passage de coulées boueuses (Combes, 1990) (Figure 1.5 photographies f et g).  

En 2007, le glissement-coulée de La Valette d’une superficie de 41 ha s’étend sur une longueur de 1380 m, une 
largeur maximale 290 m entre les altitudes de 2070 m à la couronne et 1240 m au pied. Il totalise un volume 
estimé à 3.5 10

6
 m

3
 (Le Mignon et Cojean, 2002) (Figure 1.5). L’épaisseur de la masse est estimée entre 20 et 25 

m par une investigation par sismique réfraction (Evin, 1992). Comme pour le glissement-coulée de Super-
Sauze, une structuration en zones peut être identifiée : la zone d’ablation, la zone de transit et la zone 
d’accumulation. 
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Figure 1.5 - Vue du glissement-coulée de La Valette en juillet 2009 (vue 3D d’un Modèle Numérique de Terrain issu de 

données LiDAR) avec différentes photographies de la coulée, a) vue depuis l’escarpement principal en direction de la coulée, 

b) vue de la couronne et de la végétation perturbée, c) partie amont Ouest de la zone de transit, b) vue de la coulée à partir 

de la zone à blocs, e) vue depuis le pied de la coulée en direction de l’îlot stable, f) et g) système de surveillance par caméra 

infrarouge et détecteurs de coulées boueuses, h) barrage de rétention. 



Chapitre 1 : Caractéristiques des glissements-coulées argileux et cadre morphologique des sites d’études 

 

 - 32 - 

 

• Description de la zone d’ablation : 

La zone d’ablation est caractérisée par une évolution régressive importante de plusieurs centaines de mètres 
depuis la rupture de 1982 avec un regain d’activité depuis 2002. A cause de cette activité importante, la 
morphologie générale de la couronne dans les formations de flysch est chaotique et est caractérisée par de 
nombreuses fractures de traction plurimétriques d’ouverture centimétrique à métrique disposées en arc de 
cercle autour de la couronne et un couvert végétal très perturbé (Figure 1.5 photographies a et b). Cette zone 
est notamment caractérisée par l’absence de dépôt morainique. La bordure de la couronne est délimitée en 
amont par la crête de Soleil Bœuf représentant un escarpement rectiligne de 4 m à 5 m de haut et d’une 
inclinaison d’environ 40°. La crête correspondrait à l’escarpement d’un ancien glissement d’héritage post-
glaciaire incluant la zone de rupture de 1982 (Evin, 1992 ; Le Mignon, 2004). Cette hypothèse fera notamment 
l’objet d’étude du chapitre § 3.4.1.1. En aval, l’escarpement principal est constitué de paquets de flysch plus ou 
moins cohérents d’une centaine de mètre de larges en voie de désagrégation progressive. Cet apport de 
matériau important charge actuellement la partie amont du corps de la coulée. De nombreuses sources sont 
également observables à la base de l’escarpement. 

 

• Description de la zone de transit : 

La zone de transit se situe à cheval sur des terrains de l’allochtone et de l’autochtone des Terres Noires. Elle est 
délimitée en amont par la base de l’escarpement et en aval par la route du Serre traversant la coulée sur sa 
largeur. Dans la partie amont de la zone de transit, la coulée est divisée en deux langues distinctes. Une partie 
de la coulée s’étend vers l’Ouest et charge des terrains localement gorgés d’eau (lieu-dit ‘’Les Sagnes’’) 
actuellement drainés par le Service de Restauration des Terrains en Montagne (RTM) (Figure 1.5 photographie 
c). Ces terrains sont composés de blocs de grès et de carbonate métriques emballés dans une matrice silto-
sableuse. Ils forment un relief régulier d’une pente moyenne de 25°. L’extension de la coulée à l’Est est 
canalisée par l’ancien lit du torrent de la Valette. Dans la partie amont, la coulée est formée par un chaos de 
blocs de carbonate métriques à décamétriques provenant de l’écaille tectonique de la nappe du Pelat (Figure 
1.5 photographie d). Cette zone à blocs s’étend sur une longueur d’environ 300 m et une largeur d’environ 130 
m. Plus en aval, à proximité de la route du Serre, le nombre de blocs diminue et le paysage est composé de 
blocs dispersés issus des formations des Terres Noires, de flysch et de moraines (Maquaire et al., 2003). Le 
relief y est régulier et incisé par les fossés de drainage anthropiques creusés pour la remédiation. De 1982 à 
1988, les déplacements cumulés observés atteignent environ 160 m (Le Mignon, 2004) ; actuellement la coulée 
continue de progresser vers l’aval avec des vitesses annuelles moyennes de l’ordre de 1 cm.jour

-1
 

 

• Description de la zone d’accumulation : 

La morphologie de la zone d’accumulation à l’aval de la route du Serre est marquée par une topographie 
régulière avec une densité de blocs moins importante que dans la zone de transit. L’émergence d’un îlot stable 
partiellement enseveli divise la coulée en deux parties de volumes inégaux canalisés par deux anciens 
talwegs (Figure 1.5 photographie e): à l’Ouest l’ancien talweg du torrent du Serre rejoignant la coulée au 
niveau de la route du Serre et à l’Est, l’ancien talweg du torrent de La Valette. Le flanc des talwegs sont raides 
et dissymétriques. Leur confluence se situe à l’aval de l’îlot stable au niveau du pied. Depuis la coulée de boue 
de 1988, les matériaux se sont principalement accumulés dans l’ancien talweg du Serre à l’Ouest de l’îlot stable 
(Figure 1.6). Cette accumulation augmente la probabilité d’occurrence de nouvelles coulées de boue par 
fluidification des matériaux, comme cela a été observé en 1988. Néanmoins depuis l’installation des drainages 
dans la zone de transit et d’accumulation, l’activité de cette zone a nettement diminué (taux de déplacement 
largement inférieurs au centimètre par jour) (Evin, 1992).  
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Figure 1.6 - Vues vers le Nord de la zone de confluence des torrents du Serre de La Valette et de l’îlot stable (a) en 1890 (pour 

l’échelle, les carrés rouges indiquent la présence de deux personnes sur un seuil torrentiel (b) (photographie RTM), en 1988 

où les chenaux de torrents sont comblés par la coulée boueuse (photographie RTM) et en 2008 où la zone est totalement 

recouverte par les matériaux du glissement-coulée.  

1.4 Conclusion du Chapitre 1 

Cette partie a présenté les caractéristiques morphologiques et cinématiques principales des glissements-
coulées, et en particulier ceux des sites d’études de Super-Sauze et de La Valette. En raison de leur intérêt 
scientifique, de leur forte activité et du danger réel encouru (notamment pour le site de La Valette), ces sites 
ont font l’objet de plusieurs investigations de cartographie géomorphologique, de mesures géotechniques, 
géophysiques et de déplacements depuis les années 1990 environ par des laboratoires de recherches ou des 
bureaux d’étude privés soutenus ou mandatés par le Service de Restauration des Terrains en Montagne (RTM). 
Durant ce travail de recherche, de nombreuses campagnes de mesures sur le terrain ont permis de compléter 
la base de données déjà disponible sur ces sites. La Table 1.1 synthétise les nouvelles données acquises entre 
2007 et 2010 sur les sites de Super-Sauze et de La Valette. Les données antécédentes exploitables en vue des 
objectifs de ce travail sont également présentées. Une revue plus détaillée de ces données sera présentée dans 
chaque chapitre du manuscrit traitant chacun un objectif spécifique (caractérisation géométrique au chapitre § 
3.1, hydrologique au chapitre § 4.1 et cinématique au chapitre § 5.1). Les principes des techniques utilisées 
dans ce travail ayant permis l’enrichissement de la base de données sont présentées dans le chapitre suivant.  
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Table 1.1 - Synthèse des données acquises pendant ce travail de recherche (2007-2010), et ayant servi à compléter la base 

de données antécédentes. 

Nouvelles données acquises sur la période 2007 - 2010: Nombre d’acquisition par sites 

Type de données Techniques Super-Sauze La Valette 

Géomorphologique Photographie aérienne très haute résolution 3 1 

 Photographie terrestre (position fixe) 109 0 

 MNT photogrammétrique 1 0 

 Nuage de points par scanner laser aéroporté 2 2 

 Nuage de points par scanner laser terrestre 22 17 

Géotechnique Forage / inclinomètre 0 5 

Géophysique Tomographie de résistivité électrique 22 10 

 Tomographie de sismique réfraction 1 12 

Hydrologique Donnée piézométrique en continu 4 0 

Cinématique Donnée extensométrique 1 0 

 Campagne de GPS differentiel sur repères 9 6 

        

Données utilisées antérieures à 2007:     

Type de données Techniques   

Géomorphologique Photographie aérienne  5 6 

 MNT photogrammétrique 5 1 

Géotechnique Forages / inclinomètre 5 3 

 Essai géotechnique au pénétromètre dynamique 396 0 

Géophysique Tomographie de résistivité électrique 8 0 

 Sondage et tomographie de sismique réfraction  4 6 

Hydrologique Donnée piézométrique en continu 4 0 

Cinématique Campagne de GPS differentiel sur repères 6 0 

  Campagnes de tachéomètrie sur repères 0 
base de données 

RTM 
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2 Chapitre 2 : Présentation des techniques 

utilisées  
 

 

 

 

 

 

Figure 2.1 - Stratégie multi-paramètres et multi-résolutions d’investigations et d’observations de glissements de terrain 

actifs (adapté de van Asch et al., 2007 a). 

 

Le développement de l’imagerie multi-paramètres et multi-résolutions pour l’analyse d’objets géologiques (i.e. 
glissements de terrain) a permis de progresser dans l’acquisition directe et indirecte de données géodésiques 
et pétro-physiques. Malgré une précision (en terme d’exactitude par rapport à une valeur de référence) et une 
résolution (valeur intégrant une certaine surface ou un certain volume) généralement inférieures à celles des 
techniques directes in-situ (observations de terrain, essais géotechniques, forages), elles ont l’avantage de 
fournir des informations distribuées spatialement et d’être adaptables à différentes échelles spatiales (de 
l’échelle locale de plusieurs mètres carrés à l’échelle régionale de plusieurs kilomètres carrés).  Tout l’intérêt 
réside dans l’intégration et l’exploitation de ces données combinées aux techniques directes pour obtenir des 

Objectif de la partie : Cette partie a pour objectif de présenter les principes et les modes de traitement 
généraux des techniques d’investigation de glissements de terrain utilisées dans ce travail. Elle offre les 
éléments de compréhension de base à une communauté scientifique non spécialiste en faisant référence à 
des articles et ouvrages plus exhaustifs. Les traitements plus spécifiques et plus adaptés aux sites d’étude 
seront présentés dans les chapitres § 3.2, § 4.2 et § 5.2, traitant de la caractérisation géométrique, 
hydrologique et cinématique des glissements-coulées respectivement.  
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informations sur la géométrie, l’hydrologie et la cinématique des glissements de terrain (Figure 2.1). Ce travail 
de recherche à recours à deux grandes familles de techniques d’investigations fondées sur l’imagerie: les 
techniques aéroportées et terrestres de télédétection optique (scanner laser et photogrammétrie) et les 
techniques géophysiques (tomographie de résistivité électrique et de sismique réfraction). Les techniques 
d’investigations directes ont également été exploitées. Ces dernières servent principalement à valider les 
interprétations des données géophysiques. Les techniques de télédétection sont comparées et validées par des 
données classiques de positionnement et de nivellement (extensomètre, GPS différentiel).   

2.1 Méthodes de télédétection optique 

Les techniques de télédétection optique sont bien adaptées à la caractérisation de la cinématique des 
instabilités gravitaires. Elles permettent la surveillance à distance de sites potentiellement dangereux sans 
l’intervention d’un opérateur terrain. Ces techniques fournissent une vue 3D d’un objet géologique et peuvent 
être divisées en plusieurs catégories (Figure 2.2). Dans ce travail, les possibilités de deux techniques de 
télédétection sont exploitées : le scanner laser à temps de vol (LiDAR) et la photogrammétrie optique.  

 

 

Figure 2.2 - Classification des principales techniques de télédétection optique. Les techniques utilisées dans ce travail de 

recherche sont indiquées en rouge (adapté de Vosselman & Maas, 2010). 

2.1.1 Scanners laser à temps de vol (LiDAR) 

Les scanners laser capturent et enregistrent à l’aide de capteurs actifs l’information géométrique et texturale 
des surfaces. Ils ont été largement exploités ces dernières années pour la caractérisation détaillée de 
mouvements de versant rocheux (Rosser et al., 2005 ; Abellan et al., 2006 ; Oppikofer et al., 2008 ; Abellan et 
al., 2009) et pour le suivi de processus géomorphologiques à cinématique lente (déplacements de quelques 
centimètres à quelques mètres par année) comme les glaciers (Avian et al., 2009 ; Schwalbe et al., 2008 ; Bauer 
et al., 2003) et les glissements de terrain (Prokop & Panholzer, 2009 ; Teza et al., 2008). Le nombre croissant 
d’applications sur les glissements de terrains est principalement dû à la miniaturisation et la maniabilité des 
lasers, à l’augmentation de la fréquence d’acquisition, de la précision et de la portée (Jaboyedoff et al., 2010). 
Le système peut être opérationnel à partir de plateforme fixe terrestre (‘’Terrestrial Laser Scanner ‘‘, TLS) ou 
mobile comme un véhicule (‘’Vehicle Laser Scanner’’, VLS), un avion ou un hélicoptère (‘’Airborne Laser 

Scanner’’, ALS) (Figure 2.3). Plusieurs études sont consacrées aux procédures d’acquisitions VLS, ALS 
(Vosselman & Maas, 2010) et TLS pour des applications environnementales (Buckley et al ., 2008; Vosselman & 
Maas, 2010) et pour le cas spécifique d’instabilités gravitaires (Giussani & Scaioni, 2004).  

Ce chapitre présente brièvement le principe de la technique en faisant principalement référence à Lichti et al. 
(2002) et Vosselman & Mass (2010) pour une description plus exhaustive. 
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Figure 2.3 - Composants d’un système d’acquisition au scanner laser aéroporté (ALS) (scanner laser Riegl VQ480 héliporté) 

et terrestre (TLS) (scanner laser terrestre Optech ILRIS-3D, ici sur l’escarpement du glissement-coulée de Super-Sauze) utilisés 

dans ce travail. 

• Principe : 

Les scanners laser ou LiDAR (light detection and ranging) basés sur la technique de temps de vol sont les plus 
répandus dans les applications à moyennes et longues portées (supérieure à 100 m). La technique consiste à 
balayer une surface par des impulsions électromagnétiques de longueurs d’ondes entre 800 et 1550 nm à très 
hautes fréquences (entre 2 kHz pour les scanners laser terrestres et 300 kHz pour les scanners laser 
aéroportés) qui sont réfléchies sur une surface. La distance entre la surface et la source du laser est ensuite 
calculée en fonction du temps d’aller et retour de l’impulsion connaissant la vitesse de la lumière dans l’air. La 
séparabilité du signal retour sous forme d’échos répartis dans le temps est une des principales caractéristiques 
du faisceau laser réfléchi (Figure 2.4). Fréquemment, une partie du laser est réfléchie par la végétation, alors 
qu’une autre partie atteint le sol pour s’y réfléchir. Trois techniques se distinguent pour détecter le signal 
retour. La première repose sur la détection du maximum d’amplitude du signal retour, la seconde sur la 
détection d’un seuil minimal d’énergie du signal retour et finalement la troisième sur la détection d’une 
fraction constante du maximum d’amplitude (généralement 50%).  Deux échos successifs peuvent être 
identifiés si la distance les séparant est supérieure à la moitié de la longueur de l’impulsion. Par exemple, pour 
une impulsion de 5 ns, deux objets peuvent être identifiés si la distance les séparant est d’au moins 0.75 m 
(Vosselman & Maas, 2010). La plupart des systèmes laser aéroportés sont capables de détecter 4 à 5 échos 
pour chaque impulsion émise, les scanners laser terrestres enregistrent généralement le premier et le dernier 
écho (Figure 2.5).  

 

Figure 2.4 - Schéma illustrant la divergence du rayon laser et les échos multiples réfléchis sur de la végétation en signal 

discret et en train d’onde complet (adapté de Vosselman & Maas, 2010). 
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Figure 2.5 - Différences de distance entre le premier et le dernier écho enregistrés par scanner laser terrestre (ici sur le pied 

du glissement-coulée de Super-Sauze en octobre 2008). Les premières réflexions sur la végétation sont particulièrement bien 

mises en évidence.  

Lorsque cette technique est opérationnelle à partir d’une plateforme mobile, le laser est couplé à un système 
de positionnement composé d’un récepteur GPS et d’une centrale inertielle (INS) permettant de connaître à 
tout instant l’orientation du laser dans l’espace (Joinville et al., 2002) (Figure 2.3 A). Comme la fréquence 
d’acquisition du GPS et l’INS (environ 5 Hz et 100 Hz) est habituellement inférieure à la fréquence d’acquisition 
du système laser (jusqu’à 300 kHz), la position des points au sol est interpolée à chaque impulsion. La 
fréquence d’acquisition combinée avec la vitesse de vol permet de calculer une densité de points au sol variant 
généralement entre 0.1 et 10 points par m

2
. La précision du levé ALS dépend principalement de la couverture 

satellitaire GPS, de la précision de la centrale inertielle et des qualités métrologiques du laser, les effets 
atmosphériques étant souvent négligés dans les levés à courtes et moyennes portées (environ 5 à 500 m). Les 
effets atmosphériques sont principalement dus aux variations de température, de pression et d’humidité dans 
le champ de vue du laser. Une différence de température de l’air de 10° peut induire une erreur de  1 mm  par 
distance de 100 m (Vosselman & Mass, 2010). La précision globale 3D se situe généralement entre 5 et 15 cm. 
Les scanners laser terrestres peuvent fournir rapidement des densités de points au sol jusqu’à 200 points par 
m

2
. Malgré une couverture de points moins homogène que les levés ALS due aux prises de vue oblique, leur 

précision est meilleure (environ 1 à  3 cm).  

La diffraction du faisceau est un facteur limitant la résolution spatiale de la mesure. L’intersection du faisceau 
avec un objet produit une emprunte lumineuse dont le diamètre dépend de la longueur d’onde du laser, de son 
rayon minimal, du milieu traversé, de l’angle d’incidence et des caractéristiques du matériau. Par exemple, à 
une distance de 1000 m, un laser d’une longueur d’onde de 532 nm produit une emprunte lumineuse au sol 
d’environ 30 cm de diamètre. La taille de l’emprunte lumineuse est un paramètre important dans le choix de la 
résolution spatiale lors de l’acquisition. Lichti & Jamtsho (2006) ont déterminé une résolution optimale 
d’acquisition correspondant à une distance au sol séparant deux empruntes lumineuses équivalente à 86% du 
diamètre de l’emprunte au sol. Toutefois, cette condition est très difficile à assurer sur le terrain à cause des 
irrégularités de surface. Le temps d’acquisition et la taille des fichiers de sortie sont aussi des paramètres à 
considérer lors de l’acquisition. La précision de la mesure se dégrade proportionnellement à la distance 
d’acquisition combinée à la divergence, la puissance du faisceau laser et la réflectivité du matériau (dépendant 
de la nature et de la qualité de surface du matériau) (Skaloud & Lichti, 2006). La réflectivité du matériau 
détermine non seulement la précision de la mesure, mais aussi la portée maximale du laser. Elle influence 
directement l’intensité du signal retour qui est une seconde information enregistrée et codée en 8 ou 16 bits 
par les scanners laser. Pour des surfaces sombres, une majeure partie de l’énergie est absorbée par le 
matériau. Le rapport signal sur bruit de l’écho est par conséquent faible. En revanche, si la réflectivité de la 
surface est trop importante, l’énergie réfléchie peut dépasser la capacité maximale de détection du capteur 
(saturation). Il se produit une trainée de points devant ou derrière la surface de l’objet scanné, la taille de 
l’objet peut apparaitre également plus importante (‘’blooming effet’’).  
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• Traitement des données : 

Le traitement des données ALS consiste à calculer la position de chaque point dans un système de coordonnées 
local à partir des données GPS de la station de base, du système de navigation (GPS embarqué, INS) et des 
données du scanner (amplitude, paramètre du scanner, nombre d’échos) (Figure 2.6). Les positions sont 
ensuite contrôlées grâce à des points de contrôle disposés au sol avant l’acquisition, les lignes de vol sont aussi 
ajustées de façon à avoir une superposition optimale entre les bandes d’acquisition.  Les points sont ensuite 
classés et filtrés de façon à distinguer les points réfléchis au sol, les points réfléchis sur de la végétation et les 
artefacts. Il en résulte un produit quantitatif 3D à très haute résolution appelé ‘’nuage de points’’.      

Le traitement des données TLS est légèrement différent du traitement des données ALS. La végétation est 
généralement filtrée des nuages de points avant la procédure d’alignement des acquisitions dans un système 
de coordonnées commun (Figure 2.6). Les nuages de points assemblés sont ensuite géoréférencés à l’aide de 
points de contrôle au sol ou à l’aide de nuages de points déjà géoréférencés.  Cette tâche est très spécifique au 
site d’étude et au problème donné. Une méthode adaptée aux objectifs de ce travail de recherche (analyses 
cinématiques et morpho-structurales) a été développée pour le traitement des données TLS et sera présentée 
plus en détail au chapitre § 5.2.1.  

 

Figure 2.6 - Chaîne de traitement classique des données ALS et TLS (adapté de Vosselman & Maas, 2010 ; Oppikofer, 2009). 

2.1.2 Photogrammétrie optique  

La photogrammétrie est une technique largement utilisée pour la cartographie et la production de Modèles 
Numériques de Terrain (MNT) permettant l’établissement de bilans sédimentaires (Bitelli et al., 2004 ; Pesci et 
al., 2004 ; Cardenal et al., 2008). Pour la caractérisation de la cinématique de processus naturels, la majorité 
des analyses est réalisée à partir de photographies aériennes (e.g. IGN) et satellitaires (e.g. SPOT, Quickbird, 
OrbView, EROS) (Casson et al., 2003 ; Delacourt et al., 2004 ; LePrince et al., 2008 ; Debella-Gilo & Kääb, 2010), 
l’utilisation de la photogrammétrie terrestre pour ce type d’application restant marginale (Fallourd et al., 
2010 ; Maas et al., 2008).  Cette section présente brièvement les principes de la photogrammétrie. Une 
description plus exhaustive est présentée par Kraus & Waldhaüsel (1994).   

  

• Principe : 

La photogrammétrie est une technique dite à capteur passif regroupant l’ensemble des mesures réalisées à 
partir d’images optiques. Elle permet de reconstituer la forme, les dimensions et la position d’un objet (Jensen, 
2000). Le principe de la photogrammétrie classique consiste à acquérir un ou plusieurs couples 
photographiques d’une même scène sous des angles distincts (stéréoscopie) recouvrant un objet. En fonction 
des prises de vues, l’objet prend un aspect différent en grandeur et en direction sur chaque image. Le lien entre 
la géométrie de l’objet dans l’image et sa vraie géométrie 3D est effectué par traitement photogrammétrique.  

Comme pour la technique LiDAR, le système de photogrammétrie peut être embarqué à bord de plateformes 
aérienne ou terrestre.  Dans le cas de prise de vues aériennes, le système d’acquisition est couplé à un GPS 
différentiel et à une centrale inertielle. Pour les photographies terrestres, la prise de vue oblique influe sur la 
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résolution au sol du capteur. La résolution varie dans l’image et les détails seront moins résolus à l’arrière plan 
qu’à l’avant plan. Cette situation est donc radicalement différente des images aérienne où la résolution est 
pratiquement uniforme dans l’image. Par conséquent, l’imprécision dans le calcul de la profondeur est 
principalement verticale alors qu’en photogrammétrie terrestre, elle est à la fois altimétrique et planimétrique. 

 

• Traitement des données : 

Le traitement des données a pour objectif d’orthorectifier les images et de dériver des Modèles Numériques de 
Terrain (MNT) à l’aide de couples stéréoscopiques d’images. Deux méthodes principales d’orthorectification 
existent (Toutin, 2004) : la méthode non paramétrique et la méthode paramétrique. 

La méthode non paramétrique nécessite uniquement des points d’appui au sol identifiables dans les images et 
dont les coordonnées XY dans le système de coordonnées locales sont connues. Les distorsions dues aux 
imperfections de la lentille sont généralement corrigées avant la procédure d’orthorectification à l’aide d’une 
fonction polynomiale du troisième degré (Niethammer et al., 2009). L’orthorectification des images s’effectue 
ensuite par rééchantillonnage et interpolation des images à l’aide de différentes fonctions (fonctions 
polynomiales, transformations projectives planaires, triangulation) en minimisant les écarts entre les 
coordonnées XY des points d’appuis mesurés et leurs coordonnées recalculées. Cette méthode a l’avantage de 
s’affranchir des paramètres d’orientation interne et externe de l’appareil photographique. Elle n’est cependant 
pas adaptée aux images affectées par d’importants effets de distorsions (e.g. topographie, vues obliques) 
(Niethammer et al., 2011).  

La méthode paramétrique, plus précise, se base sur un modèle de projection de faisceaux lumineux dans le 
plan image dépendant des paramètres d’orientation interne et externe de l’appareil photographique. L’étape 
principale consiste à estimer les paramètres de calage de l’appareil photographique (orientation interne et 
externe) en minimisant une fonction de coût caractérisant les erreurs entre des points d’appuis localisés à la 
fois dans les images et dans le système de coordonnées locales (XYZ). Le modèle de projection est basé sur les 
équations de colinéarité (Kraus & Waldhaüsel, 1994). Ces équations sont fondées sur le principe que chaque 
point est projeté suivant une trajectoire rectiligne passant par le centre de projection (position de l’appareil 
photographique). Elles seront développées en détail dans le chapitre § 5.2.2. Le fait de disposer d’un ou de 
plusieurs couples stéréoscopiques permet à partir des faisceaux (droites passant par un point image et le 
sommet de prise de vue) d’accéder à la troisième dimension si le nombre de points homologues dans un couple 
d’images est suffisant (Figure 2.7). L’automatisation de ces traitements (i.e. recherche de points homologues à 
l’aide d’une fonction de corrélation croisée normalisée) permet l’élaboration de MNT par stéréorestitution 
(Casson et al., 2005). Les images sont ensuite rééchantillonnées et interpolées dans la géométrie du MNT. 
Toutefois, il n’est pas possible de déterminer la position d’un point dans l’espace à partir d’une seule prise de 
vue sans information spatiale 3D complémentaire (Figure 2.7). Ce type de configuration d’acquisition est 
spécifique au site d’étude de ce travail (glissement-coulée de Super-Sauze). C’est pourquoi une méthode 
adaptée à l’objectif de ce travail de recherche (analyse cinématique) a été développée. Elle sera présentée en 
détail au chapitre § 5.2.2. 

 

 

Figure 2.7 – Intersection de trois rayons permettant de déterminer la position 3D d’un point dans l’espace. 



Chapitre 2 : Présentation des techniques utilisées 

 

 - 41 - 

La fonction de corrélation croisée normalisée peut être  non seulement utilisée pour la recherche automatique 
des points homologues dans un couple d’images stéréoscopiques mais aussi pour déterminer les déplacements 
entre deux images prises à des temps différents (Casson et al., 2005). La fonction de corrélation retourne le 
coefficient de corrélation R entre une fenêtre d1 appartenant à une image de référence et une fenêtre d2 de 
même dimension N

u
 et N

v
 parcourant une seconde image (Figure 2.8). La position où, dans la seconde image, le 

coefficient de corrélation est maximal a la plus forte probabilité de correspondre à la position du point 
homologue recherché. A deux dimensions, l’indice de corrélation croisée discrète et normalisée est calculé à 
l’aide de l’équation suivante (Hild et al., 1999) : 
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(∆u, ∆v) sont les décalages (i.e. déplacements) recherchés de deux points homologues dans les fenêtres d1 et d2 

de dimensions N
u
 et N

v
 selon axes u et v. 1d et 2d correspondent à la moyenne spatiale de d1 et d2 

respectivement (Figure 2.8).  

 

 

Figure 2.8 – Principe de la corrélation d’images. 

2.2 Méthodes géophysiques de proche surface 

Un état de l’art récent des méthodes géophysiques appliquées à l’analyse des glissements de terrain a été 
établi par Jongmans & Garambois (2007).  Dans ce travail, les possibilités de deux méthodes géophysiques sont 
exploitées: les tomographies de résistivité électrique et de sismique réfraction.  

2.2.1 Tomographie de résistivité électrique  

Du fait de sa grande sensibilité aux structures géoélectriques de subsurface, la tomographie de résistivité 
électrique est une technique particulièrement efficace pour estimer l’allure générale de la topographie du 
substratum stable si un contraste de résistivité existe (Jongmans & Garambois, 2007 ; Marescot et al., 2008). 
Cette technique est aussi utilisée pour étudier la distribution spatiale d’infiltration et d’écoulement d’eau dans 
les milieux poreux (Daily et al., 1992 ; Binley et al., 1996 ; French & Binley, 2004). Les principes de la technique 
sont brièvement présentés ci-après. Pour une description plus exhaustive, le lecteur peut se référer à Zhdanov 
& Keller (1994).    

 

• Principe : 

Lorsque le milieu est hétérogène ou anisotrope, la présence d’anomalies affecte la distribution des lignes de 
courant et d’équipotentielles dans le sous-sol.  Ces anomalies sont dues à des variations de plusieurs 
paramètres influençant la réponse électrique dont les principaux sont la conduction ohmique du sol, la 
température du sol, la teneur en eau du sol, la composition ionique et électrolytique de l’eau remplissant les 
pores, l’organisation des phases liquides, gazeuses et solides et la conductivité surfacique (teneur en minéraux 
argileux, en oxydes métalliques et en matière organique). La Table 2.1 présente des valeurs de résistivités de 
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formations géologiques les plus courantes. Dans la zone non saturée, la variations des teneurs en eau est 
généralement le facteur influençant le plus les propriétés électriques du sol (Daily et al., 1992). Les matériaux 
des glissements argileux sont généralement caractérisés par des résistivités électriques entre 10 et 30 Ω.m. Les 
résistivités électriques du substratum argileux, plus compact, sont généralement supérieures à 70 Ω.m (Caris & 
van Asch, 1991 ; Schmutz et al., 2000 ; Méric et al., 2007). La concentration importante en minéraux argileux 
et/ou en eau due au fort taux de dislocation de la masse en mouvement favorisant les processus d’altération et 
l’augmentation de la porosité en sont les causes principales (Jongmans & Garambois, 2007).  

 

Table 2.1 – Valeurs de résistivités électriques pour des formations géologiques courantes (Bell, 2009). La gamme de valeurs 

de résistivités observées dans les marnes noires intacts et remaniées est indiquée en caractères gras. 

Rock type Resistivity (Ω.m) 

Topsoil 5-50 

Peat and clay 8-50 

Clay, sand and gravel mixtures 40-250 

Saturated sand and gravel 40-100 

Moist to dry sand and gravel 100-3000 

Mudstones, marls and shales 8-100 

Sandstones and limestones 100-1000 

Crystalline rocks 200-10000 

 

La tomographie de résistivité électrique consiste à acquérir une réalisation successive de sondages électriques 
verticaux et de traînés électriques latéraux mettant en œuvre plusieurs combinaisons de quadripôles 
électriques. Un quadripôle est constitué de deux électrodes d’injection A et B en acier inoxydable de courant et 
de deux électrodes de mesure de différence de potentiel M et N (Figure 2.9). Les quadripôles diffèrent par la 
configuration des électrodes et l’espacement inter-électrode na (avec n et a ∈NІ*) (Telford et al., 1990). 
L’espacement entre les électrodes permet de définir un coefficient géométrique k permettant de passer d’une 
valeur de résistance à une valeur de résistivité par la relation d’Ohm (Telford et al., 1990). Au final, une pseudo-
section de résistivité électrique est obtenue. Comme les résistivités sont mesurées en surface, elles dépendent 
du volume traversé par les lignes de courant. Il s’agit donc de valeurs de résistivités ‘’moyennes‘’ du milieu 
appelées résistivités apparentes. Ces valeurs résultent de la réponse électrique globale de l’ensemble des 
résistivités vraies de chaque élément de sol.   

 

 

Figure 2.9 – Dispositifs d’acquisition de tomographie de résistivité électrique en quadripôles. k est la facteur géométrique 

(adapté de Marescot, 2008). 

En fonction de la résolution attendue, le rapport signal sur bruit et les objectifs de l’étude, plusieurs dispositifs 
sont possibles. Les plus utilisés dans les investigations de glissements de terrain sont les dispositifs Wenner, 
Dipôle-Dipôle et Wenner-Schlumberger (Figure 2.9). Le dispositif Wenner est plus sensible aux variations 
verticales de résistivités qu’aux variations horizontales avec en général un très bon rapport signal sur bruit. 
Cependant, il est caractérisé par une faible profondeur d’investigation et une faible résolution. Le dispositif 
Dipôle-Dipôle est idéal pour détecter des structures verticales avec une plus haute résolution que le dispositif 
Wenner. Cependant, comme les électrodes de mesure de potentiel sont situées en dehors des électrodes de 
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courant, la force du signal est faible. Ce dispositif nécessite donc un milieu caractérisé par un bruit de fond 
faible, d’un résistivimètre sensible et d’un bon couplage électrode-sol. Le dispositif Wenner-Schlumberger est 
dans une moindre mesure sensible aux variations verticales et horizontales. C’est donc un bon compromis 
entre le dispositif Wenner et Dipôle-Dipôle (Marescot, 2008).  

 

• Traitement des données : 

La détermination des résistivités vraies nécessite de résoudre le problème inverse. La théorie de l’inversion est 
présentée par Tarantola (1987), Oldenburg (1994) et Parker (1994). L’inversion des données vise à retrouver à 
partir d’un modèle de départ l’ensemble des résistivités de chaque élément de sol qui correspondent à la 
réponse électrique mesurée en surface. Du fait de la non-linéarité du problème électrique, le problème 
d’inversion est réalisé par itérations successives en modifiant un modèle initial de sorte que l’écart entre les 
valeurs de résistivités apparentes calculées et celles mesurées devienne minimale. La méthode des moindres 
carrés, de Levenberg-Marquardt ou de Gauss-Newton permettent d’estimer les corrections à apporter au 
modèle initial. Ces techniques sont généralement complétées par des méthodes de régularisation pour 
stabiliser le processus d’inversion en s’appuyant sur la matrice des dérivées partielles (Jacobien) de l’opérateur 
reliant les paramètres du modèle aux données (Parker,1994). Les coefficients du Jacobien indiquent la 
sensibilité de la mesure à un endroit spécifique à une variation d’un paramètre. Finalement, la racine carrée de 
l’erreur quadratique moyenne (RMSE) sert à quantifier l’écart entre le modèle et les données mesurées. La 
méthode d’inversion par Loke et Barker (1996) reposant sur la méthode des moindres carrés avec la contrainte 
de lissage de De Groot-Hedlin & Constable (1990) est sans doute la plus utilisée du fait de sa rapidité de mise 
en œuvre avec le logiciel Res2Dinv (Loke, 2006). Le problème direct y est résolu par la méthode des éléments 
finis, la position des nœuds étant ajustée pour prendre en compte l’effet de la topographie (Loke, 2000). De 
manière générale, plusieurs solutions équivalentes existent pour un même jeu de données d’entrée. Le 
problème de non unicité devient particulièrement important en profondeur car le modèle est moins bien 
contraint par les données. Les modèles obtenus doivent donc être validés ou contraints par d’autres sources 
d’informations en profondeur (e.g. données géotechniques) (Lelièvre et al., 2008). 

2.2.2 Tomographie de sismique réfraction 

La tomographie de sismique réfraction est particulièrement efficace pour détecter les variations latérales de 
vitesses au sein du glissement. L’utilisation des vitesses des ondes de pression P et de cisaillement S pour la 
caractérisation géométrique et mécanique de glissements de terrain argileux a été démontrée par Stokoe et 
al., 2004 ; Grandjean et al., 2006 ; Grandjean et al., 2007 ; Méric et al., 2007 et Jongmans et al., 2009. Cette 
partie présente de manière succinte les principes fondamentaux de la technique. Pour une exposition plus 
exhaustive, le lecteur peut se référer à Mari et al. (1998).  

 

• Principe : 

En sismique réfraction terrestre, l’onde sismique est provoquée par une source artificielle comme un marteau 
ou une charge explosive. Des géophones généralement disposés le long d’un profil rectiligne enregistrent le 
passage de l’onde dont le temps de trajet varie en fonction des propriétés élastiques du milieu. Les principaux 
paramètres influençant les vitesses de propagation sont le module de Young, le coefficient de Poisson et le 
module de cisaillement (Mari et al., 1998). Dans un milieu limité par une surface libre (surface du sol),  les 
déformations élastiques provoquées par la source se propagent sous la forme de différents types d’ondes. On 
distingue les ondes de compression P (sens de vibration parallèle à l’axe de propagation), les ondes de 
cisaillement S (sens de vibration perpendiculaire à la direction de propagation) et les ondes de surfaces 
(mouvement de particules elliptiques rétrogrades (onde de Rayleigh) ou polarisées perpendiculairement à la 
direction de propagation (ondes de Love). Les ondes P et S sont des ondes de volumes qui affectent le milieu en 
profondeur alors que les ondes de surface, comme leur nom l’indique, se propagent à la surface et sont 
rapidement atténuées avec la profondeur. La Table 2.2 présente des ordres de grandeur de vitesses d’onde P 
pour des formations géologiques courantes. Lorsque le milieu est hétérogène ou anisotrope, la présence 
d’anomalies affecte la propagation des ondes sismiques dans le sous-sol. De manière générale, une 
dégradation des propriétés mécaniques du milieu (endommagement du matériau) provoque une baisse des 
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vitesses sismiques (e.g. une diminution des vitesses d’ondes S est fortement liée à une diminution de la 
résistance au cisaillement de la masse du glissement), permettant ainsi de localiser la limite entre la masse en 
mouvement et le substratum stable (Jongmans & Garambois, 2007). 

L’onde sismique se propage à travers le milieu et est réfractée aux interfaces présentant un contraste de 
vitesse. La détermination des vitesses des ondes P en sismique réfraction se base sur la mesure des temps des 
premières arrivées (ondes directes et ondes réfractées). Connaissant la distance qui sépare le point des sources 
et des géophones, des diagrammes temps-distance appelés dromochroniques sont établis à la position de 
chaque géophone. Les dromochroniques sont la conséquence directe de la distribution des vitesses en 
profondeur. La base de la tomographie des vitesses Vp repose sur la détermination d’un modèle de vitesse 
correspondant aux dromochroniques mesurées (Tarantola, 1987).  

Les vitesses des ondes S peuvent être estimées en exploitant la nature dispersive des ondes de surface 
(Spectral Analysis of Surface Wave) enregistrées avec le même dispositif utilisé en sismique réfraction. Si les 
caractéristiques mécaniques des sols varient, les ondes de surface de longueurs d’ondes différentes se 
propagent à des vitesses variables. La variation de la vitesse en fonction de la longueur d’onde est appelée 
dispersion. Les grandes longueurs d’ondes affectent les terrains en profondeur et inversement. La nature 
dispersive des ondes de surfaces dépend des caractéristiques élastiques des terrains en profondeur. Les ondes 
S sont approximativement 1.7 fois moins rapide que les ondes P pour un coefficient de Poisson de 0.25.   

 

Table 2.2 – Valeurs de vitesses des ondes P pour des formations géologiques courantes (Bell, 2009). La gamme de valeurs de 

vitesses sismiques observées dans les marnes noires intactes et remaniées est indiquée en caractères gras. 

Rock type Vp (km.s
-1

) Rock type Vp (km.s
-1

) 

Igneous rocks  Sedimentary rocks   

Basalt 5.2-6.4 Gypsum 2.0-3.5 

Dolerite 5.8-6.6 Limestone 2.8-7.0 

Gabbro 6.5-6.7 Sandstone 1.4-4.4 

Granite 5.5-6.1 Shale 2.1-4.4 

    

Metamorphic rocks  Unconsolidated deposits  

Gneiss 3.7-7.0 Alluvium 0.3-0.6 

Marbles 3.7-6.9 Sands and gravels 0.3-1.8 

Quartzite 5.6-6.1 Clay (wet) 1.5-2.0 

Schist 3.5-5.7 Clay (sandy) 2.0-2.4 

 

• Traitement des données : 

Comme pour les tomographies de résistivité électrique, la détermination des vitesses en profondeur nécessite 
de résoudre le problème inverse. Du fait de la non-linéarité du problème de la propagation des ondes, le 
problème d’inversion est réalisé par itérations successives visant à minimiser l’écart entre les dromochroniques 
dérivées d’un modèle de vitesses calculées et les dromochroniques pointées sur les sismogrammes. La 
procédure de minimisation est généralement basée sur la méthode de Gauss-Newton (Spakman & Nolet, 
1988). Par inversion, il est également possible d’obtenir le profil vertical de vitesses des ondes S qui correspond 
à la dispersion observée sous chaque géophone (Socco & Jongmans, 2004). 
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2.3 Conclusion du Chapitre 2 

Cette partie a présenté quatre techniques d’imageries multi-paramètres et multi-résolutions utilisées dans ce 
travail de recherche, à savoir les techniques géophysiques (tomographie de résistivité électrique et de sismique 
réfraction) et les techniques de télédétection optique (scanner laser et photogrammétrie optique).  

Les techniques de télédétections optiques sont efficaces pour déterminer la cinématique des glissements de 
terrain. Elles permettent également d’analyser la morpho-structure de surface résultant, entre autre de la 
structure interne des glissements de terrain et de la géométrie du substratum. En effet, la compréhension des 
mécanismes des glissements de terrain passe en premier lieu par la caractérisation de la structure interne à 
laquelle les méthodes géophysiques sont bien adaptées. Non intrusives, elles offrent une vue spatialisée en 
profondeur de la distribution d’un paramètre pétro-physique (vitesses sismiques et résistivité électrique).  
Toutefois, l’interprétation des résultats repose sur des modèles d’inversion qu’il est nécessaire de valider au 
moyen de techniques d’investigations directes in-situ. Ce travail de recherche s’est particulièrement consacré 
au croisement de différentes données afin de démontrer les possibilités et les limitations de ces techniques 
pour l’investigation de glissement de terrain. La confrontation de données multi-sources et leur mise en 
cohérence nécessitent le développement de méthodologies adaptées afin de proposer des modèles 
géométriques réalistes qui seront utilisés comme données d’entrée dans les  modélisations hydro-mécanique 
(§ 6.2). Ce dernier point fait l’objet du chapitre suivant.  
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3 Chapitre 3 : Caractérisation géométrique 

des glissements-coulées 
 

 

 

 

 

3.1 Etat de l’art : connaissances de la géométrie des glissements de terrain 

L’identification des caractéristiques géométriques est la première étape visant à déterminer les volumes 
potentiellement mobilisables et déplacés, et à comprendre la cinématique de rupture et l’évolution temporelle 
et spatiale des glissements de terrain (Bonnard et al., 2003 ; van Asch et al., 2007 a). 

Pour déterminer les caractéristiques géométriques d’un glissement, les techniques directes de sondage in-situ 
(fouilles, pénétromètres, forages) sont les méthodes d’investigation les plus fiables et précises comme 
l’illustrent les investigations réalisées sur les glissements de Downie Slide en Colombie Britannique (Kalenchuk 
et al., 2009) et de La Frasse en Suisse (Tacher et al., 2005). Toutefois les techniques d’investigation directes ne 
se situent généralement pas au début de la chaîne de reconnaissance  à cause de leur coût relativement élevé, 
du type d’information ponctuelle et de leur faible transportabilité. Des investigations de surface préliminaires 
sont nécessaires pour optimiser la planification des campagnes de sondages (Cornforth, 2005 ; Parriaux, 2006).  

Les données géologiques et géomorphologiques de surface acquises par cartographies de terrain ou dérivées 
de données de télédétection optique (LiDAR, photogrammétrie) permettent de concevoir des ébauches de 
modèles conceptuels et de guider la nature des investigations directes in-situ ainsi que l’instrumentation à 
mettre en œuvre (Turner & Schuster, 1996 ; Fookes, 1997). Dans des cas de géométries simples, les 
informations de surface (e.g. mesures de déplacements) permettent d’estimer la topographie de la surface de 
glissement, en plus de déterminer son extension spatiale (Hutchinson, 1983 ; Casson et al., 2005).  

En complément des investigations de surface, les méthodes de reconnaissances indirectes de subsurface font 
parties des premières méthodes mises en œuvre dans les campagnes d’investigations. Bien que le recours à ces 
techniques ne soit pas systématique, leur capacité s’est significativement développée durant ces deux 

Objectif de la partie : Il s’agit de construire des modèles géométriques 3D pour caractériser la structure 
des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette et déterminer les volumes de matériau mobilisés 
et les mécanismes de rupture. Le modèle du Super-Sauze servira de donnée d’entrée à la modélisation 
hydro-mécanique (§ 6.2). 

Approche utilisée : Des méthodologies ont été développées pour chaque site d’étude afin d’intégrer de 
manière cohérente les différentes sources de données. Plusieurs campagnes d’investigations géophysiques 
et géotechniques ont été réalisées en 2008 sur le site de Super-Sauze et en 2008, 2009 et 2010 sur le site 
du glissement de La Valette pour compléter la base de données (Table 1.1). 
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dernières décennies. Leur application est généralement double. Elles servent à la fois à planifier les 
investigations de sondages directes in-situ et à spatialiser les informations ponctuelles issues de ces sondages. 
Un récent état de l’art dressé par Jongmans & Garambois  (2007) montre que les méthodes de tomographies 
de résistivité électrique et de sismique réfraction demeurent les plus utilisées pour la reconnaissance de la 
géométrie interne si les contrastes physiques sont suffisants.  Quelques exemples récents sont cités ci-après. 
Bichler et al. (2004) ont investigué le glissement de Quesnel Forks par une approche géophysique multi-
disciplinaires incorporant des méthodes de tomographie de sismique réfraction et de résistivité électrique. Un 
modèle géométrique a pu ensuite être proposé illustrant une succession stratigraphique de formations à 
granulométrie variable du gravier au silt, le tout entrecoupé de failles normales listriques. Lebourg et al. (2005) 
ont pu estimer la géométrie de la surface de glissement d’une portion de 70 x 90 m du glissement de la 
Clapière en France à l’aide d’investigations de tomographie de résistivité électrique 3D. La même technique a 
été utilisée par Chambers et al. (2011) pour caractériser la structure 3D du substratum stable d’un glissement 
d’une dizaine de mètres de profondeur développé dans des calcaires micritiques et gréseux altérés en argiles. 
Les isovaleurs de résistivités ont pu être calées sur des données litho-stratigraphiques issues de sondages. 
D’autres études comme celles de Grandjean et al. (2007) et Jongmans et al. (2009) permettent de dériver des 
propriétés rhéologiques et géotechniques. Ces études démontrent tout d’abord les capacités des techniques 
géophysiques validées par les observations directes. 

De manière générale, les études visant à définir la géométrie interne des glissements de terrain insistent sur 
l’intégration combinée de données issues de différentes sources pour contraindre les interprétations. 
Toutefois, très rares sont celles qui discutent de méthodologies permettant de gérer l’intégration des données 
et les problèmes inhérents à cette intégration. Une des principales difficultés dans l’élaboration de modèles 
géométriques réside précisément dans la gestion de données de résolution spatiale et de précision très 
variables (Kaufmann & Martin, 2008). Ces problèmes sont relativement bien exposés dans la modélisation 
géologique de réservoirs (eau, gaz, pétrole) (Kaufmann & Martin, 2008 ; Wycisk et al., 2009 ; Gallerini & 
Donatis, 2009). De nombreux enseignements peuvent être tirés de ces applications et adaptés aux cas 
spécifiques des glissements de terrain. Les problèmes majeurs rencontrés sont liés au géoréférencement et la 
mise en cohérence des différentes interprétations avant et pendant leur intégration dans un géomodeleur.  

Le choix de la stratégie de modélisation géométrique est crucial car les glissements de terrains sont des objets 
géologiques fondamentalement tridimensionnels dans l’espace dont les représentations conventionnelles 
bidimensionnelles (coupes géologiques et cartes) peuvent rapidement s’avérées limitées en fonction de leur 
application.  Le choix de la stratégie dépend principalement de trois facteurs que sont l’échelle de la zone 
d’étude, la complexité de la géométrie et l’application finale du modèle géométrique (Caumon, 2009). Par 
exemple, la  modélisation d’objets géologiques complexes comportant des failles inverses et des plis déversés 
nécessite l’utilisation de geomodeleurs 3D avancés comme EarthVision 
(http://www.dgi.com/earthvision/evmain.html) ou GOCAD (http://www.gocad.org) permettant, à l’aide d’un 
algorithme d'interpolation d’objets discrets, d’interpoler à la fois les propriétés physiques et la position 3D (x, y, 
z) à chaque nœud d’un objet géologique dans l’espace (Mallet, 1997).  On citera, en exemple, le modèle 
géométrique du glissement profond du massif de Corno Zuccone caractérisé par une tectonique complexe 
affectant la couverture sédimentaire des Alpes du Sud (Lombardie, Italie du Nord) (Crosta et al., 1999 ; Zanchi 
et al., 2009) (Figure 3.1). 

Toutefois, dans la majorité des glissements développés dans des sols, l’approche classique géostatistique 2.5 D 
où les altitudes z de la base et du toit de chaque formation géologique sont considérées comme un attribut 
dépendant d’une position unique (x, y) dans l’espace est souvent jugée suffisante et, de surcroit, plus simple. 
Cette approche est particulièrement bien adaptée à la modélisation géométrique de glissements de terrain 
dont la stratification et la surface de glissement sont quasi continues dans l’espace. Le cas d’étude présenté par 
Kalenchuk et al. (2009) est un bon exemple de modélisation géométrique de surface de glissement (Downie 
Slide, Colombie Britannique) en spatialisant l’information issue de forages et en comparant la performance de 
différents algorithmes d’interpolation. Quand les informations de subsurface font défaut, les géomodeleurs 3D 
avancés et les outils géostatistiques peuvent s’avérer inadaptés. Toutefois, la géométrie de la surface de 
glissement peut être estimée par des méthodes simples comme celle du niveau d’érosion de base local dont la 
version numérique développée par Jaboyedoff et al. (2004) permet de définir une surface de glissement sur la 
base de critères géomorphologiques. Cette méthode est applicable lorsque la surface de glissement est 
contrôlée par la géométrie de la topographie et lorsque la masse est déstabilisée par une perte de butée en 
aval. Cette approche s’est avérée efficace pour caractériser la géométrie du substratum et pour définir les 
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volumes mobilisables pour des glissement rocheux comme le cas de la Turtle Mountain dans l’Alberta, Canada 
(Jaboyedoff et al., 2009) et pour des glissements rotationnels affectant des formations évaporitiques du Keuper 
de la région d’Ollon, Suisse (Travelletti et al., 2010). 

 

 
Figure 3.1 - Modèle géométrique du glissement profond du massif de Corno Zuccone construit avec le géomodeleur GOCAD 

(adapté de Zanchi et al., 2009). 

 

La connaissance a priori de la structure interne des glissements de terrain constitue donc la base pour toute 
modélisation géométrique. Nous présentons, ci-après, l’ensemble des connaissances sur la structure interne 
des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette qui vont être par la suite réinterprétées et complétées 
pour les objectifs définis initialement. L’historique de développement des glissements-coulées et leur contexte 
géologique et géomorphologique sont détaillés au chapitre § 1.3 et ne sont pas représentés ici.  

3.1.1 Connaissances antécédentes de la géométrie de Super Sauze 

Le glissement-coulée de Super-Sauze est composé de trois secteurs que sont, la zone d’ablation où la rupture 
initiale du massif de Terres Noires a eu lieu, la zone de transit et la zone d’accumulation représentant 
l’extrémité aval de la langue de la coulée (Figure 3.2). La géométrie du glissement de Super-Sauze est 
investiguée depuis 1996. L’accessibilité restreinte du site est le facteur principal influençant le choix de 
techniques d’investigations légères et transportables (pénétromètre dynamique et vibro-percuteur à gouge) en 
complément des reconnaissances géomorphologiques de surface. La Figure 3.2 présente l’ensemble des 
investigations acquises sur la coulée de 1996 à 2008. La majorité des campagnes de sondages géotechniques a 
été effectuée entre 1996 et 2003 généralement le long de profils transversaux dans les secteurs où les 
variations géomorphologiques les plus importantes sont attendues. Au total, six forages destructifs et carottés 
de 20 m de profondeur, 300 essais standards au pénétromètre dynamique et 60 sondages entre 3 et 4 m de 
profondeur au vibro-percuteur ont été réalisés (Genet & Malet, 1997; Flageollet et al. 2000 ; Malet, 2003). 
L’information stratigraphique et structurale ponctuelle a été complétée par des investigations géophysiques 
(électromagnétique, électrique et sismique réfraction) (Schmutz et al. 2001 ; Schmutz et al., 2009). Une 
présentation détaillée des investigations réalisées de 1996 à 2003 est disponible dans Flageollet et al. (2000) et 
Malet (2003). Des couples stéréoscopiques d’images optiques aériennes ont permis d’obtenir des modèles 
numériques de terrain basse résolution de la topographie pré-rupture et de suivre l’évolution spatio-
temporelle du glissement entre 1956 et 1995 (Weber & Hermann, 2001). A partir des années 2000, la 
géométrie du glissement a été principalement investiguée par les techniques géophysiques (tomographies de 
sismique réfraction et de résistivité électrique ; Grandjean et al., 2006 ; Grandjean et al., 2007 ; Méric et al., 
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2007). A partir des informations acquises entre 1996 et 2003, les premières interprétations de la géométrie du 
glissement ont été proposées par Flageollet et al. (2000) et Malet (2003). Nous en décrivons ci-après les 
principales caractéristiques. 

 

Figure 3.2 - Carte de l’ensemble des investigations géotechniques et géophysiques effectuées sur le glissement-coulée de 

Super-Sauze représentée sur le relief ombré du MNT LiDAR de 2009. Les profils interprétés font références à la Figure 3.3. Les 

investigations de 2007 et 2008 ont été réalisées dans le cadre de ce travail de recherche.  

 

• Zone d’ablation : 

La zone d’ablation se compose d’un replat supérieur localisé à la base de l’escarpement principal, conséquence 
de la dépression formée par la rupture initiale du massif marneux dans les années 1960 (Figure 3.2). A cet 
endroit, la profondeur et la géométrie du toit du substratum stable sont relativement mal connus du fait de 
l’interprétation délicate des sondages au pénétromètre dynamique (blocages dus à la présence de blocs 
métriques de marnes et de moraines) (Malet, 2003). Les forages réalisés en 1996 ont permis d’identifier une 
profondeur de substratum entre 20 m et 9 m sous la surface topographique. Cette variabilité est liée à la 
présence d’anciennes crêtes, reliques du paysage de badlands actuellement recouvertes par les matériaux 
glissés et éboulés de l’escarpement. La succession d’anciennes crêtes et de ravines compartimente la coulée en 
secteurs aux propriétés cinématiques et hydro-mécaniques distinctes (Flageollet et al., 2000 ; Malet et al., 
2002). Les mesures inclinométriques confirment la présence d’une bande de cisaillement (0.20 - 0.30 m 
d’épaisseur) entre le substratum marneux et les matériaux mobilisés (Malet, 2003). La position du substratum 
est globalement en accord avec la profondeur des contrastes de résistivité des profils électriques acquis en 
octobre 2005 (Méric et al. ,2007). Les matériaux du glissement sont caractérisés par des résistivités de 60 ± 24 
Ω.m, le substratum compact et moins perméable présente des résistivités plus élevées de 150  ± 60 Ω.m (Méric 
et al., 2007 ; Schmutz et al. 2001; Schmutz et al. 2009). 
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• Zone de transit et d’accumulation : 

Les forages réalisés dans la zone de transit et d’accumulation indiquent  que le corps de la coulée est constitué 
de matériaux silto-sableux à silto-argileux hétérogènes à débris morainiques. Flageollet et al. (2000) et Malet 
(2003) y ont identifié trois couches géotechniques à partir de critères de résistance mécanique, des contrastes 
dans la nature des matériaux et de la déformée de tubes inclinométriques. On distingue verticalement (Figure 
3.3): 

o Une unité superficielle aquifère C1 de 5 à 9 m d’épaisseur (résistance dynamique de 
pointe Qd < 10 Mpa, module pressiométrique EM < 15 Mpa, vitesses de déplacement 
superficiel > 5 m.an

-1
). Cette unité peut être subdivisée en deux sous-unités C1a et C1b 

selon la forme de la paléotopographie et la profondeur de la zone non saturée ;  

o Une unité profonde C2 (module pressiométrique EM > 15 MPa, pression limite PL > 4 
MPa) appelée ‘’corps mort’’. Cette unité est imperméable, très compacte et caractérisée 
par de très faibles déplacements ;  

o Le substratum de marnes noires in-situ entre 10 et 24 m de profondeur. 

Les observations géotechniques et stratigraphiques ont été complétées par des investigations géophysiques. 
Dans la zone de transit, les tomographies de résistivité électrique acquises en juillet 2006 indiquent une 
épaisseur totale du glissement-coulée entre 5 à 24 m avec des valeurs de résistivités comparables à celles de la 
partie amont (Méric et al., 2007). Des crêtes recouvertes par la coulée ont pu être localisées. Un profil 
transverse de tomographie de sismique réfraction a permis de déterminer un modèle de vitesses Vp à trois 
couches conformément aux observations de Flageollet et al. (2000) et Malet (2003): une couche superficielle 
de 300 à 600 m.s

-1
, une deuxième couche de 900 à 1200 m.s

-1
 et une troisième couche correspondant au 

substratum stable caractérisé par des vitesses Vp de 2100 à 2400 m.s
-1

 (Grandjean et al., 2006). Leur 
profondeur est cohérente avec les interprétations des essais au pénétromètre dynamique et les données litho-
stratigraphiques et inclinométriques des trois forages. L’épaisseur maximale est atteinte à la confluence des 
ravines du bassin torrentiel de 1956 identifiable sur l’orthophotographie et le MNT de 1956 à proximité des 
forages localisés dans la zone de transit (Flageollet et al., 2000 ; Weber et Hermann, 2000). L’épaisseur du 
glissement-coulée diminue ensuite progressivement vers l’aval pour atteindre quelques mètres au pied de la 
coulée.  
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Figure 3.3 – Structure interne du glissement-coulée de Super-Sauze et synthèse des caractéristiques hydro-mécaniques 

(Malet, 2003). La position des profils est indiquée dans la Figure 3.2. 
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3.1.2 Connaissances antécédentes de la géométrie de La Valette 

En comparaison au glissement-coulée de Super-Sauze, la géométrie du glissement de la Valette est moins bien 
définie de part la taille du mouvement et son accessibilité. Plusieurs expertises incluant des investigations de 
sismique réfraction et de sondages in-situ ont été mandatées entre 1983 et 2000 par le service de Restauration 
des Terrains en Montagne (Colas, 1990 ; Evin, 1992). Le glissement-coulée de La Valette est composé de trois 
secteurs que sont la zone d’ablation incluant la zone de rupture initiale de 1982 et l’escarpement principal, la 
zone de transit et la zone d’accumulation représentant l’extrémité aval de la langue de la coulée (Figure 3.4, 
Figure 3.5, Figure 3.6). 

 

 
Figure 3.4 - Profil longitudinal du glissement-coulée de La Valette en 1988. Sa localisation est indiquée dans la Figure 3.5 et 

la Figure 3.6 (adapté de Colas et Locat, 1993 ; SAGE, 1997). 

 

• Zone d’ablation : 

Cette zone a été peu investiguée malgré son activité actuelle très importante. En 1983, le Centre d'Etudes 
Techniques de l'Équipement (CETE) d’Aix-en-Provence est intervenu pour réaliser une cartographie de la zone 
en mouvement. En 1997, la Société Alpine de Géotechnique (SAGE, 1997) propose un premier modèle 
géométrique conceptuel des mécanismes cinématiques de rupture de l’escarpement principal sur la base 
d’observations de terrain et de mesures de déplacements effectuées sur la couronne à proximité de la crête de 
Soleil Bœuf (Figure 3.4). La profondeur du plan de rupture de 1982 est estimée entre 30 et 50 m, mobilisant un 
volume total de matériau de 1.2 10

6
 m

3
. Par modélisations numériques, Le Mignon (2004) estime la profondeur 

du plan de rupture de 1982 à une vingtaine de mètres de profondeur sous l’ancienne topographie (50% 
inférieure aux précédentes estimations).  

 

• Zone de transit : 

En 1983, une investigation par sismique réfraction a été effectuée dans la partie amont de la zone de transit 
pour déterminer l’épaisseur du glissement et des terrains morainiques progressivement chargés par les 
volumes importants mobilisés par la rupture de 1982. Un profil de 120 m a été installé dans l’axe du glissement 
à l’Ouest de la zone à blocs (Figure 3.5). Des vitesses Vp de 1150 m.s

-1
 à 1400 m.s

-1
 sont déterminées dans le 

corps du glissement dont l’épaisseur varie entre 15 et 20 m. Les vitesses Vp dans le substratum sont 
supérieures à 3000 m.s

-1
. Des investigations sismiques complémentaires indiquent une épaisseur de moraine 

de 12 à 15 m (Vp de 300 à 2000 m.s
-1

) recouvrant le substratum stable (Vp supérieur à 2000 m.s
-1

). Des zones 
en compression et en extension dans la couverture morainique ont également été observées en surface.  
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Figure 3.5 - Carte et dates d’acquisition de l’ensemble des investigations géotechniques et géophysiques effectuées sur le 

glissement-coulée de La Valette. Les investigations entre 2008 et 2010 ont été réalisées dans le cadre de ce travail de 

recherche. La localisation du profil de la Figure 3.4 est indiquée. 
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En 1989, les chenaux et torrents sont recouverts par le glissement (Figure 3.6). Le CETE a été de nouveau 
mandatée pour l’étude de faisabilité d’installation de drains à siphon et d’une galerie à drains verticaux 
traversant les marnes du substratum stable sous le glissement. Etant donné les coûts importants d’excavation 
(1.5 millions d’euros) et de maintenance, ce projet a été abandonné au profit du développement du réseau 
drainant de surface déjà en place à cette période. Quatre sondages verticaux carottés au marteau fond de trou 
ont été forés jusqu’à 30 m de profondeur le long d’un profil transversal à l’axe d’écoulement du glissement au 
centre de la zone de transit, au Nord-Est de la route du Serre (Colas, 1990) (Figure 3.5). Le toit du substratum 
stable est localisé à 13 et 11 m de profondeur. Le corps du glissement présente peu de variations lithologiques. 
Il est formé de matériaux remaniés marneux plus ou moins grossier.  Des blocs de grès métriques provenant 
des formations de flysch sont systématiquement traversés par les sondages. L’interprétation des investigations 
sismiques est corroborée par les données litho-stratigraphique des sondages. Une acquisition de sismique 
réfraction est réalisée au même endroit. Le corps du glissement est caractérisé par des vitesses Vp variant de 
400 à 800 m.s

-1
. Elles sont supérieures à 3000 m.s

-1
 dans le substratum stable. L’épaisseur moyenne du 

glissement est en accord avec les données des sondages. 

 

• Zone d’accumulation : 

En 1983, deux profils de sismique réfraction réalisés par le CETE entre l’îlot stable et la route du Serre indiquent 
une couverture morainique d’environ 11 m (Vp de 200 à 2000 m.s

-1
) recouvrant le substratum stable (Vp > 

2000 m.s
-1

). Cette couverture de moraine va être par la suite remobilisée par le glissement.  

Suite à une coulée de boue rapide (50’000 m
3
) à la fin de l’hiver 1988 (Colat & Locat, 1993; Le Mignon, 2004), 

trois profils de sismique réfraction de 350 m ont été acquis transversalement à l’axe d’écoulement du 
glissement 100 m au Sud-Ouest de la route du Serre au profil ‘’Charun’’ (en référence à la personne qui l’a 
installé) par l’Association Développement Recherche Glissement de Terrain (ADRGT).  Le substratum stable est 
identifié à 25 m sous la topographie (Vp supérieure à 3200 m.s

-1
) (Figure 3.5, Figure 3.6). Les terrains 

morainiques progressivement déstabilisés correspondent à des vitesses Vp de 1700 m.s
-1

 à 2200  m.s
-1

. Une 
unité superficielle d’environ 8 m est également identifiée (Vp de 250 à 550  m.s

-1
). Aucun contraste de vitesse 

n’est détecté à la limite Est du glissement séparant les terrains déstabilisés et la couverture morainique stable 
du hameau de la Valette.  

En 1992, le pied du glissement-coulée atteint le point de confluence des torrents du Serre et de La Valette. Vu 
le danger accru d’une nouvelle coulée de boue dû à l’accumulation de matériau, Le RTM mandata une nouvelle 
étude de sismique réfraction pour évaluer le support apporté en terme de butée de l’îlot stable divisant le 
glissement et le volume de matériaux potentiellement exposé à une fluidification (Evin, 1992) (Figure 3.5). 
L’étude a été concentrée sur la partie Ouest de l’îlot stable. L’acquisition sismique révèle la présence d’une 
stratification verticale composée de trois unités. L’unité superficielle présente des vitesses de 200 m.s

-1
 à 300 

m.s
-1

 avec une épaisseur de 1 et 8 m. Les vitesses Vp de la seconde unité varient entre 1500 m.s
-1

 et  1800 m.s
-1

. 
Cette unité atteint le substratum (Vp supérieure à 3000 m.s

-1
) entre  25 m et 30 m de profondeur. La forme en 

V du torrent du Serre n’a pas été identifiée. Les vitesses Vp  de 2200 m.s
-1

 de l’îlot stable indique un état peu 
fracturé et compact (Evin, 1992).  
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Figure 3.6 – Evolution du glissement-coulée de La Valette à partir d’orthophotographies aériennes IGN de 1974 à 1997 

(adapté de Le Mignon, 2004). La localisation du profil de la Figure 3.4 est indiquée. 
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3.2 Investigations géophysiques complémentaires  

Plusieurs campagnes d’investigation géophysiques sur Super-Sauze et La Valette ont été entreprises pour 
compléter la base de données entre 2007 et 2010 (Figure 3.2, Figure 3.5, Table 1.1). L’ensemble des 
acquisitions géophysiques réalisées durant ce travail de thèse est résumé dans la Table 3.1.  

 
Table 3.1 - Synthèse des acquisitions géophysiques effectuées sur les coulées de Super-Sauze et La Valette entre 2007 et 

2010 (WS = configuration Wenner-Schlumberger et DD = configuration Dipôle-Dipôle. 

  

Tomographie 

de résistivité 

électrique  

Tomographie 

de sismique 

réfraction 

Longueur des 

dispositifs 
Date d’acquisitions  Remarques 

Super-Sauze           

Zone d'ablation 6 - 94 à 235 m 
Juillet 2009,octobre 

2009 
Configuration ERT : WS  

Zone de transit 11 1 115 à 235 m 
Juillet 2007 et 2009, 

octobre 2009 
Configuration ERT : WS    

Zone d'accumulation 5 - 235 m 
Juillet 2009,octobre 

2009 
Configuration ERT : WS  

La Valette      
Zone d'ablation - 3 50 à 140 m Juillet 2009 Configuration ERT : WS  

Zone de transit 5 5 225 à 445 m Juillet 2008 et 2010 
Configuration ERT : WS   

Simique 2D et 3D 

Zone d'accumulation 5 4 355 à 415 m Mai 2008 Configuration ERT : WS et DD 

 

3.2.1 Tomographie de résistivité électrique 

Les acquisitions des tomographies de résistivité électrique ont été effectuées à la fois sur la coulée de Super-
Sauze et de La Valette. Les données de sismique réfraction sur la coulée de La Valette ont été acquises en 
collaboration avec l’Unité Risques Naturels et stockage du CO2 du BRGM.  

 

• Acquisitions : 

Les acquisitions de résistivité électrique ont été effectuées avec des résistivimètres automatiques IRIS Syscal 
Pro (120 canaux) et Junior (48 canaux) avec une précision de mesure de courant de 0.2 et 0.5% 
(http://www.iris-instruments.com). Sur les sites de Super-Sauze et de La Valette, les profils électriques de 
longueurs de 235 m et 415 m ont été installés parallèlement et perpendiculairement à la direction principale 
du glissement avec un espacement inter-électrode de 5 m. Pour atteindre des longueurs de profils supérieures 
à 235 m avec le résistivimètre Junior, des acquisitions en roll along ont été effectuées. La longueur des profils a 
été adaptée de façon à ce que la profondeur d’investigation théorique soit d’environ 40 m (Edwards, 1977) 
sachant que le toit du substratum est situé entre 10 et 30 m de profondeur. Une configuration géométrique 
d’acquisition Wenner-Schlumberger a été sélectionnée pour son bon compromis dans la détection de 
contrastes de résistivités horizontaux et verticaux (Marescot, 2008). Les campagnes de tomographies de 
résistivité électrique ont été réalisées en juillet et octobre 2008 sur Super-Sauze et en mai et juillet 2008 sur La 
Valette. Les positions des électrodes ont été levées au GPS différentiel et au niveau de chantier automatique. 

Sur le glissement-coulée de Super-Sauze, les acquisitions électriques couvrent l’ensemble de la superficie du 
glissement avec un espacement entre les profils d’environ 25 m (Figure 3.2). Sur le glissement-coulée de la 
Valette, la campagne de mai 2008 s’est concentrée sur la zone d’accumulation de la coulée autour de l’îlot 
stable (Figure 3.5). Les investigations comprennent deux profils transversaux de 235 m et trois profils 
longitudinaux. Les profils de résistivité électrique ont été couplés à des acquisitions de sismique réfraction. 
Dans les profils transversaux, les limites du glissement sont largement dépassées afin de mieux distinguer la 
masse du glissement de celle du substratum. Des acquisitions complémentaires Dipôle-Dipôle ont également 
été effectuées car cette configuration offre une plus grande résolution en subsurface due à un nombre 
supérieur de quadripôles (Dahlin & Zhou, 2004). La campagne de résistivité électrique de juillet 2008 a servi à 
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caractériser la géométrie de la partie amont de la zone de transit au lieu dit des Sagnes et dans la zone à blocs 
provenant de la nappe du Pelat (Figure 3.4, Figure 3.5). Des profils de résistivité électrique en croix ont été 
acquis.  

 

• Stratégie de traitement : 

Les mesures de potentiel inférieures à 5 mV sont filtrées pour s’affranchir des mesures déterminées au-dessous 
du seuil de détection minimale des résistivimètres. Ensuite, les acquisitions électriques sont inversées avec la 
méthode d’inversion ‘’robuste’’ du module de Res2Dinv tenant compte de la topographie du terrain (Loke, 
2006). Contrairement à la méthode classique de minimisation par les moindres carrés amorties de type Gauss-
Newton, cette méthode minimise les valeurs absolues des écarts entre le modèle de résistivités apparentes 
calculées et celui des résistivités apparentes mesurées. Cette contrainte produit des limites d’interfaces 
franches avec des régions contenant des valeurs de résistivités plus homogènes que celles déterminées avec 
l’algorithme classique (Loke, 2006). Cette méthode permet de mettre en évidence la limite séparant le 
substratum stable du corps du glissement. En général, les inversions convergent après 3 à 7 itérations. Les 
modèles de résistivités inversées présentent généralement des erreurs absolues (Rabs) et des erreurs 
quadratiques moyennes (RMSE) inférieures à 4%. Les modèles 2D de résistivités inversées sont ensuite 
géoréférencés, interprétés et validés avec les informations issues d’investigations directes (forages et essais au 
pénétromètre dynamique).  

3.2.2 Tomographie de sismique réfraction 

Les acquisitions sismiques ont été effectuées exclusivement sur le glissement de La Valette. Les données ont 
été traitées par l’Unité Risques Naturels et stockage du CO2 du BRGM. Ce travail s’est principalement concentré 
sur la logistique d’acquisition de la sismique réfraction sur le terrain, l’interprétation et l’intégration des 
données sismiques dans un modèle géométrique 3D. 

 

• Acquisitions : 

Les acquisitions de sismique réfraction ont été réalisées dans la zone de transit et d’accumulation ainsi que sur 
la couronne du glissement (Figure 3.5). Un sismographe de type Stratavizor à 48 canaux, deux Géodes à 24 
canaux et des géophones à fréquence de résonance de 10 Hz ont été utilisés. Les tirs sismiques ont été 
effectués au cordon détonant (100 à 200 g de pentrite par tir), les trous de tir étant rebouchés par du sable. 
Des tirs en offset ont également été réalisés sur tous les profils. Trois campagnes ont été planifiées en mai 
2008, juillet 2009 et juillet 2010.  

La campagne de mai 2008 s’est concentrée dans la zone d’accumulation de la coulée (Figure 3.5, Figure 3.8). 
Les profils sismiques de 235 m et 355 m (en roll along) ont été disposés autour de l’îlot stable et couplés aux 
profils de résistivité électrique avec un espacement inter-trace de  5 m et un espacement inter-tir de 15 m. Les 
investigations comprennent deux profils transversaux à l’axe du glissement et trois profils longitudinaux. Les 
limites du glissement sont largement dépassées afin de mieux distinguer la masse du glissement de celle du 
substratum. 

En juillet 2009, trois profils sismiques de 46 m (inter trace de 2 m) et 115 m (inter-trace de 5 m) ont été 
installés sur la couronne du glissement et sur la crête stable de Soleil Bœuf (Figure 3.5). Les tirs ont été 
disposés tous les trois géophones. 

En juillet 2010, une acquisition de sismique réfraction 3D a été réalisée sur une aire de 19600 m
2
 dans la zone 

de transit de la coulée située en bordure Nord de la route du Serre (Figure 3.5, Figure 3.8). Le dispositif 
comprend quatre profils de 24 géophones à inter-trace de 5 m disposés dans le sens de la plus grande pente et 
espacés de 45 m. Les sources sont disposées le long de cinq profils espacés de 36 m perpendiculaire à la ligne 
de plus grande pente. Chaque profil comporte 15 sources distantes de 10 m. Au total, le dispositif compte 96 
géophones et 85 tirs sismiques. Les signaux générés par les tirs sismiques sont enregistrés par l’ensemble des 
géophones du dispositif, garantissant une bonne couverture 3D.  
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Les positions des géophones et des tirs ont été levées au GPS différentiel et au niveau de chantier 
automatique. 

 

• Stratégie de traitement : 

Les temps des premières arrivées sont déterminés manuellement avec une précision de 1 à 4 ms. L’inversion 
des temps d’arrivée est ensuite réalisée avec les logiciels d’inversion Rayfract (Schuster & Quintus-Bosz, 1993) 
et JaTS 2D (Grandjean & Sage, 2004) gérant des topographies complexes. Les deux approches se basent sur les 
volumes de Fresnel dans le calcul des temps de trajet ce qui à l’avantage de prendre en compte la résolution de 
l’onde.  JaTS utilise une technique itérative de reconstruction simultanée (SIRT) reformulée dans une approche 
probabiliste pour estimer le champ de vitesse de l’onde P (Grandjean et al., 2006). Le programme utilisé pour 
inverser le temps des premières arrivées de l’acquisition sismique 3D est une extension 3D du logiciel JaTS 
(Samyn et al., en préparation). Le modèle initial d’inversion est basé sur la connaissance a priori des vitesses du 
matériau de la coulée et du substratum stable et de leur profondeur. Un modèle semi-infini constitué d’une 
couche à 1000 m.s

-1
 de 20 m de profondeur chevauchant une couche plus rapide de 2000 m.s

-1
 est sélectionné.  

Pour la détermination des vitesses des ondes S, la méthode SASW (Spectral Analysis of Surface Waves) a été 
utilisée pour obtenir la dispersion des ondes de surface (Tarantola, 2005). A l’aide des logiciels d’inversion 
surf96-CPS et SIRayD basés sur l’algorithme SURF (Hermann, 1984), la distribution des vitesses des ondes S est 
déterminée en fonction de la profondeur qui rend compte de la dispersion de l’onde en profondeur. Les 
courbes de dispersion (i.e. les profils 1D de vitesses des ondes S) sont calculées pour chaque position de 
géophone. Les profils de vitesses 1D sont ensuite interpolés le long de la ligne sismique. Les modèles de 
vitesses sont finalement géoréférencés, interprétés et validés avec les informations issues d’investigations 
directes (forages). 

 

Les données intégrées dans la construction du modèle géologique de subsurface consistent en des données à 
petite échelle (e.g. carte géologique, photographies aériennes, coupes 2D) et à grande échelle, locale et 
ponctuelle (e.g. forage, échantillon). Une des principales difficultés repose dans la mise en cohérence de ces 
données multi-sources caractérisées par des incertitudes plus ou moins importantes. Une méthodologie 
adaptée à chaque site d’étude a été développée afin d’intégrer de manière cohérente les différentes sources 
de données.   

3.3 Construction du modèle géométrique du glissement-coulée de Super-Sauze. 

Article: “Characterization of the 3D geometry of flow-like landslides: a 

methodology based on the integration of heterogeneous multi-source data” 

Le modèle numérique de terrain avant la rupture de 1956 (Weber & Hermann, 2000) ne suffit pas pour décrire 
la géométrie réelle du glissement car :   

1) La géométrie et les volumes de matériaux remaniés dans la zone d’ablation ne peuvent pas être pris en 
compte ; 

2) La précision en planimétrie du MNT (± 7 m) est insuffisante ;  

3) Le MNT ne permet pas de représenter les couches stratigraphiques et géotechniques.  

Seul un modèle géométrique intégrant l’ensemble des investigations (antécédentes et nouvelles) et les 
interprétations existantes peut représenter de manière optimale la structure interne du glissement. De plus, la 
compréhension sur le long terme d’un processus ne dépend pas uniquement de la quantité de données à 
disposition. La méthode de classification des données est aussi primordiale afin d’optimiser l’utilisation par des 
tierces personnes. Une des principales difficultés dans la création du modèle géométrique de Super-Sauze 
réside précisément dans l’intégration de données multi-source dont une partie de l’information annexe est 
souvent manquante ou mal définie (positionnement, données brutes, indications sur les incertitudes). Un 
travail majeur a été de développer une méthode flexible permettant de tenir compte de cette difficulté.  
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Ce travail est présenté sous la forme d’un article, publié dans la revue Engineering Geology. (IF: 1.212) DOI: 
10.1016/j.enggeo.2011.05.003 

Titre: Characterization of the 3D geometry of flow-like landslides: a methodology based on the integration of 
heterogeneous multi-source data 

Auteurs: J. Travelletti & J.-P. Malet 

 

Résumé : 

L’objectif de ce travail consiste à développer une méthodologie permettant d’intégrer des données multi-
sources et multi-résolutions dans un modèle géométrique 3D avec une approche géostatistique. Le 
géoréférencement des données et leur (ré-) interprétation représentent les points les plus importants. Une 
méthode simple basée sur une évaluation qualitative du degré de confiance de chaque jeu de données est 
suggérée pour classer les données d’entrée et pondérer leur influence lors de l’interpolation du modèle 
géométrique. Une approche fondée sur la théorie de Nyquist-Shannon est utilisée pour déterminer le maillage 
optimal du modèle géométrique en fonction de la complexité de la topographie du substratum. Plusieurs 
modèles géométriques sont générés à partir de différentes techniques d’interpolations appliquées sur le même 
jeu de données d’entrée. La racine carrée de l’erreur quadratique moyenne (RMSE) et l’aspect visuel de la 
morphologie servent à sélectionner le meilleur modèle. Un contrôle de qualité est également effectué pour 
s’assurer que le modèle est apte à la modélisation hydro-mécanique. Les volumes de chaque unité 
géotechnique C1 et C2 sont également déterminés.  
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The geometry of the bedrock, internal layers and slip surfaces control the deformation pattern and the
mechanisms of landslides. A challenge to progress in understanding landslide behavior is to construct
accurate 3D geometrical models from different surveying techniques. The objective of this work is to present a
methodology for integrating multi-source and multi-resolution data in a 3D geometrical model using
geostatistical tools. The methodology consists in integrating the data by extracting relevant information on
the internal structure of the landslide and in detecting possible incoherencies between different
interpretations. A simple method to classify the input data and to control their influence on the model
interpolation is proposed through the development of an expert reliability index. The methodology is applied
for the creation of a 3D geometrical model of the Super-Sauze mudslide (South French Alps) for which an
extensive dataset is available. Error calculation and expert geomorphological interpretation allow one to
select the most suitable interpolation algorithm and to define the volumes of each layer. The proposed 3D
geometrical model highlights the influence of the bedrock geometry on the observed kinematic pattern.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

The geometry of the bedrock, internal layers and slip surfaces of
landslides controls their deformation pattern and mechanisms (Malet
et al., 2002; Schulz et al., 2009; Crozier, 2010). The development of
extension and compression zones within the landslide, the generation
of excess pore water pressure and differential displacements at the
ground surface are major effects resulting from the sub-surface
topography (Savage and Smith, 1986; Picarelli et al., 1995; Picarelli,
2001; van Asch et al., 2006). Therefore, the characterization of the 3D
internal structure is a pre-requisite to any slope stability analysis and
hydro-mechanical modeling (Brunsden, 1999; Savage and Wasowski,
2006; Travelletti et al., 2009).

Significant developments in both direct and indirect sub-surface
investigationswere realized in the last decades to define the features of a
landslide (Turner and Schuster, 1996; Cornforth, 2005). The choice of an
appropriate sub-surface exploration method mainly depends on the site
configuration, material characteristics, time and economic constraints.
Therefore, complementary methods have been applied to provide
indirect and spatially-distributed information of the 3D sub-surface
structure such as 2D and 3D geophysical tomographies (Jongmans and
Garambois, 2007) and remote-sensing techniques (LiDAR, InSAR;

Delacourt et al., 2007) in combination with classical geotechnical
investigations. Because these multi-source data have heterogeneous
qualities and different spatial resolutions, a major difficulty in 3D
geometrical modeling consists in the extraction of relevant information
and in their integration in a coherent framework (Bichler et al., 2004;
Regli et al., 2004; Caumon et al., 2009). Consequently, before incorpo-
rating the data in a 3D geometrical model, several pre-processing steps
are necessary. The data quality has to be carefully checked because it
directly affects the final quality of the geometrical model. Evans (2003)
distinguished two major types of uncertainty in 3D geometrical
modeling: those affecting data and measurements themselves and
those resulting from the modeling process. Therefore identifying which
amount of data is reliable is important to weight their effects on the
geometricalmodel. The problem is that, inmost cases, typical data for 3D
geometrical modeling are already in an interpretive digital or numerical
form (e.g.maps, cross-sections) forwhich the uncertainty is very difficult
to assesswithout access to the rawdata. Poeter andMckenna (1995) and
Clarke (2004) define a very simple and general approach to assess the
quality of the data by introducing the concepts of “hard data” and “soft
data” and the development of a reliability index. “Hard data” are defined
by explicit properties and low uncertainties on the layering geometry of
the landslide (e.g. stratigraphic logs, landslide boundary defined from
geomorphologic observations); “Soft data” are defined by implicit
properties andhigher uncertainties. Such data need consequently several
processing steps before the extraction of useful information on the
geometry (e.g. filtering, inversion, information derived from empirical or
analytical relationships;Regli et al., 2004;Gallerini andDeDonatis, 2009).
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The quality of the 3D geometrical modeling can be defined by
applying statistical methods such as the comparison of several models
created from the same initial dataset (Regli et al., 2004, Caumon,
2010) and analysis of the Root Mean Square Error (Desmet, 1997;
Aguilar et al., 2005; Weng, 2006), and empirical methods such as
global visualization of the sub-surface topography and expert analysis
(Aguilar et al., 2005, Fisher and Tate, 2006).

Regarding the diversity of landslide geometries, attempting to
provide a methodology for 3D landslide modeling is a real challenge.
This work is essentially focused on landslideswhose basal shear surface
is continuous. First a review of the data sources used for geometrical
modeling of landslides is presented. Second the methodology is
detailed. It consists of several stages of data integration (georeferencing,
(re-)interpretation of the data, information extraction and detection of
possible incoherencies among the different interpretations). A simple
method for classifying the input data is then presented. Third the
methodology is applied to the construction of the 3D geometry of the
Super-Sauze mudslide (Barcelonnette Basin, South French Alps) using
two geostatistical modeling packages (RockWork©, Rockworks, 2004;
Surfer© v 8.01, Golden software, 2002). Four interpolation algorithms
are tested and several criteria and validationmethods are presented for
selecting the most suitable 3D geometrical model for slope stability
analyses and hydro-mechanical modeling. Finally, the influence of data
point density and temporal resolution on the coherency of the 3D
geometrical model is discussed.

2. Sources of data

The 3D geometrical modeling of landslides first starts with the
collection of data which contain geometrical information at the
ground surface (typically landslide boundaries) and information on
the internal structure geometry. Because the choice of the sub-surface
investigations techniques is not the purpose of this study, the authors
refer the reader to well-documented references such as Sowers and
Royster (1978), Turner and Schuster (1996) and Cornforth (2005).

From a practical point of view, data collection and field investigation
must be extended beyond the landslide area for two main reasons:

• to ensure that the entire landslide area is included; experience
indicates that the landslide area is generally much larger than first
suspected and tends to enlarge through time;

• to detect property anomalies in the data acquired in- and outside
the landslide.

Five major sources of data can be used: kinematic data, geomor-
phologic data, geological data, geotechnical data and petro-physical
data (Table 1). Each data type has its own spatial extension and
resolution. They can be determined by direct or indirectmeasurements.
Indirect data has the advantage to provide spatially distributed
information, but the resolution and accuracy are generally lower than
direct and punctual data.

• Kinematic data: these data are used to delimit the landslide
extension both in depth and at the surface. When the identification
of internal shear zones is not obvious ingeological records, inclinometer
data are common to localize internal shear zones (Cornforth, 2005).
Traditional and punctual geodetic techniques (e.g. extensometers, GPS,
tacheometry; Angeli et al., 2000;Malet et al., 2002) and remote-sensing
techniques (e.g. DInSAR, correlation of satellite, aerial and terrestrial
images, airborne and terrestrial LiDAR; Casson et al. 2003; Squarzoni
et al., 2003; Delacourt et al., 2007; Teza et al., 2008; Travelletti et al.,
2008; Oppikofer et al., 2009) can be used to define the landslide spatial
boundaries. Digital Elevation Models (DEMs) can usually be derived
from these techniques, and multi-temporal analysis allow one to
highlight limits between areas affected by elevation changes. Although
the interpretation of displacement data is, inmost cases very reliable to
establish landslide boundaries, the real landslide extension may be
underestimated if a part of the landslide is in a dormant stage of activity
(Cruden and Varnes, 1996).

• Geomorphologic data: because the geometry of the ground surface is an
overt clue to landslide activity (Sowers and Royster, 1978), landform
evolution can be used to determine the landslide boundaries.

Table 1
Type of data sources and associated investigation techniques able to provide information on landslide geometry.

Data type Type of techniques Type of informationa Spatial extension Typical resolution

Kinematic Inclinometers Internal 1D 10−3–10−2 m
Extensometers Surface 1D 10−3–10−2 m
GPS monitoring Surface 1D 10−3–10−2 m
Tacheometry monitoring Surface 1D 10−3–10−2 m
Differential photogrammetric DEMs Surface 2D–2.5D 10−2–100 m
Differential terrestrial and airborne LiDAR survey Surface 2D–2.5D 10−2 m
Differential InSAR survey Surface 2D–2.5D 10−3–10−2 m
Image correlation of (ortho)photographs Surface 2D–2.5D 10−2–100 m

Geomorphological Oblique photographs from the air or from the ground Surface 2D 10−2 m
Aerial and satellite orthophotographs Surface 2D 10−2–101 m
Photogrammetric DEM Surface 2.5D 10−2–101 m
Terrestrial and airborne LiDAR (DEM) Surface 2.5D 10−2 m
InSAR (DEM) Surface 2.5D 10−3–10−2 m

Geological Geological mapping Surface 2D 101–101 m
Boreholes stratigraphic logs in (non)destructive drilling Internal 1D 10−2–10−1 m
test pits, trenches Internal 1D Variable

Geotechnical Pressiometric tests Internal 1D 10−2–100 m
Static or dynamic penetration tests Internal 1D 10−2–10−1 m
Field van tests Internal 1D 10−2–10−1 m

Petro-physical Seismic reflection Internal 2D–3D 10−1–100 m
Seismic refraction tomography Internal 2D–3D 10−1–100 m
Electrical resistivity tomography Internal 2D–3D 10−1–100 m
Ground penetrating radar Internal 2D 10−2–100 m
Electro magnetic techniques Internal 2D 10−2–100 m
Micro−gravimetry Internal 1D 10−1–100 m
Borehole loggings Internal 1D 10−2–101 m

Others Various field observations, already interpreted data Surface 1D–2D Variable

Internal: Information on the internal layer geometry.
a Surface: information on the landslide boundary at the ground surface.
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Hummocky topography, bulges, depressions, cracks, slumps, bowed
and deformed trees, and changes in vegetation are morphologic
evidences of present and past landslide activity. In a complement to
field recognition, these data can be extracted through the analysis of
orthophotographs and high resolution DEMs (McKean and Roering,
2004; van Den Eeckhaut et al., 2005). Old documents (e.g. topographic
maps, old photographs, cadastres) taken before the landslide event are
very useful to localize main topographic and geometrical features
covered by the landslide (e.g. crest, gully, berm). These geometrical
features improve the interpretation of petro-physical and geotechnical
data by localizing areas where physical contrasts are expected.

• Geological data: shear surface location can be interpreted from
borehole logging, core photographs and observations in test pits or
trenches for completing geological information at the ground
surface. When geological maps are sufficiently detailed, two
essential pieces of information can be used: the major geologic
formations and the structural features (folds, joints, small faults,
local shear zones and formation contacts; Sowers and Royster, 1978;
Cornforth, 2005). The outcrops give information on the strength and
stability of both intact and weathered materials that compose the
landslide. They also allow one to identify the strongest formation
susceptible to form the stable bedrock. Ground fissuring due to
landslide movement has to be differentiated from fissuring
attributed to other processes (e.g. human activity, soil desiccation,
seismic events). Statistical analysis on changes in joint orientation,
dip and azimuth in the landslide and in the surrounding area can be
used to determine discontinuity families associated to the landslide
and to the stable areas (Sowers and Royster, 1978; Jaboyedoff et al.,
2009). In some cases, extrapolation of dip and azimuth of the
observed interface (e.g. fractures, stratification planes) between the
stable bedrock and themovingmass can be used as a first estimation
of the landslide extension in depth.

• Geotechnical data: geotechnical data measured in boreholes (press-
iometric tests, field vane shear tests) or from the ground surface
(static or dynamic penetration tests) allow one to distinguish the
weaker from the stronger formations (typically formation of the
stable substratum) involved in the landslide. These data are direct
measurements of the mechanical properties at different depth
inside the moving mass. They complete the geological descriptions
of the core and cuttings and constrain the petro-physical in-
terpretations (Cornforth, 2005).

• Petro-physical data: petro-physical properties of the sub-surface
(e.g., P- and S-waves velocity, electrical resistivity, dielectric
permittivity, gravitational acceleration) measured at the ground
surface or in boreholes (geophysical borehole logging, cross-holes
measurements) provide a 2D or 3D imaging of the sub-surface
(Jongmans and Garambois, 2007). Petro-physical properties are
usually used to extent geotechnical and geological data determined
with direct punctual in-situ measurements. Geophysical borehole
logging systems (e.g. self-potential, electrical resistivity, nuclear
radiation density based on nuclear absorption) provide very useful
information when lateral correlation of geotechnical and geological
data from adjacent boreholes are difficult due to strong variations of
the soil properties or sampling gaps in the stratigraphic profile
(typically core loss).

3. Method for multi-source data integration

Multi-source data have heterogeneous qualities and different
spatial resolutions. Therefore data integration necessitates (1) to
georeference the data in a common reference coordinate system,
(2) to define their quality for the purpose of the modeling, and (3) to
interpret (or re-interpret) the data to extract relevant information on
the geometry. The proposedmethodology is applicable to any kinds of
digitized data. The main steps of the methodology are summarized in
Fig. 1.

3.1. Georeferencing of data sources

Each source of data can be localized in different coordinate systems
(2D, 3D) with variable accuracy thus making the georeferencing an
important task (KaufmannandMartin, 2008). Georeferencingprocesses
available in Geographic Information System (GIS) softwares based on
n-order polynomial transformations allowone to georeference digitized
maps. The selected map projection has to be close to the digitized map
for optimizing the alignment quality with a small number of control
points. Otherwise, the map will be correctly aligned only in limited
areas, independent of the number of control points. When more than
three control points are available, the residual misfit between control
point pairs can beused to estimate an error in horizontal location. Errors
in georeferencing are often due to an insufficient quality or number of
control points or to excessive distortions in the original maps (Caumon
et al., 2009).

3D georeferencing of 2D rasterized cross-section is possible when at
least two control points with the associated 3D coordinates in the
reference coordinate system are known (e.g. geophysical sensors
locations measured by GPS, benchmarks localized both in the cross-
section and in a georeferencedmap). Location of the control points in the
reference coordinate systemcanbeprojectedona straight line calculated
with a linear regression on the control points coordinate X–Y. The
equation of the regression line is thenused to compute the3Dposition in
the reference coordinate system of any locationwithin the cross section.

The elevation data are often inaccurate or expressed as relative
elevations. They can be corrected with a DEM used as elevation
reference in the stable parts of the landslide. The elevation values
inside the moving mass are obviously not considered because
investigation can be acquired at several dates documenting different
landslidemorphology. The residual misfit between the reference DEM
and the elevations in the stable part of the cross-section can be used to
estimate an error in elevation.

3.2. Data quality evaluation: “hard” and “soft” data

The next step is to evaluate the quality of the data. The
classification used in this work uses the concept of “hard data” and
“soft data” initially defined by Poeter and Mckenna (1995) and Clarke
(2004). “Hard data” are characterized by a high degree of reliability
(e.g. explicit properties and very low uncertainties) while “soft data”
are characterized by a low degree of reliability (e.g. implicit properties
and higher uncertainties; Regli et al., 2004; Gallerini and De Donatis,
2009). The reliability index depends on (i) the quality of the original
data source and (ii) the number of processing steps needed to extract
useful information. The range of value for the reliability index is fixed
on a scale between 1 (very soft) and 4 (very hard), and the criteria
used for the categorization are defined as follows:

1. Very soft data: the original data are noisy, inaccurate for the
purpose of the analysis andwith a high degree of subjectivity in the
interpretation. The original data do not have accurate spatial
information. They are already in an interpretative format or are
derived from inaccessible raw data.

2. Soft data: the original data need several steps of processing to
extract a useful geometrical information. This is usually the case for
indirect data such as petro-physical properties determined with
geophysical techniques applied at the ground surface or in
boreholes. The non-uniqueness of the inverted solution and the
possible decreasing resolution with depth are some drawbacks
affecting the accuracy of geophysical methods (Sharma, 1997;
Jongmans and Garambois, 2007).

3. Hard data: the original data represents generallywell the geometry of
the landslide, even if some ambiguities in the interpretation still
remain. The data have to be combined with other sources (generally
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Fig. 1. Schematic workflow for multi-source data integration in a 3D geometrical model.
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geotechnical tests and geological observations) to reduce the
uncertainty in the interpretation.

4. Very hard data: the original data are sufficiently accurate and allow a
straight-forward interpretation of the geometry without ambiguity.
The data sources are generally direct geomorphological or geological
observations, borehole cores and kinematic measurements.

Although this categorization is not objective and depends on the
judgment of the interpreter, it has the advantage to be very flexible
and adapted to a large amount of diverse data types.

3.3. Data (re-)interpretation: extraction of geometrical information

Hard data have to be used to constrain the interpretation of soft
data. The main methods usually applied for identifying layering and
discontinuities in geotechnical and petro-physical data are:

• The detection of sharp contrasts in petro-physical properties,
reflecting transition between different layers and with the stable
bedrock whose spatial extension can be mapped with imaging
techniques (e.g. geophysical tomographies).

• The extrapolation of locally acquired hard data into spatially
distributed acquisitions of soft data. The principle is to associate
petro-physical or geotechnical parameters measured at the point
scale to cross-sections of parameters measured with imaging
techniques using empirical relations among the parameters or
threshold values obtained from the literature or measured on soil
samples.

3D visualization is absolutely necessary for an optimal interpre-
tation of the data. An example of the main situations encountered for
the interpretation of Electrical Resistivity Tomography (ERT) is
detailed in Fig. 2. The interpretation of the resistivity profiles in
Fig. 2A is very limited without the use of additional information
located in the direct vicinity (Figure 2B.) By combining different
analyses, the degree of freedom in the interpretation is reduced
considerably. The interpretation of the internal structure becomes
better constrained where stratigraphic and continuous petro-physical
borehole logs are available (Sowers and Royster, 1978).

Possible spatial and temporal inconsistencies among interpretive
data (cross-sections or stratigraphic logs) have to be controlled and

Fig. 2. Example of interpretations of the Electrical Resistivity Tomography (ERT) data. A) Sharp property contrasts in the ERT allow to detect an interface in depth but the
interpretation is limited without the use of additional information, B) Integration of all the information available close to the ERT profile displayed in 3D. The interpretation of the
interfaces is more constrained. The normalized Root Mean Square Errors (RMSE) are also indicated.
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corrected with hard data located in the vicinity of the acquisition
using 3D visualization tools. For example, georeferenced maps draped
in transparency on a shaded relief is a simple way to control the
quality of the georeferenced maps (Caumon et al., 2009). The
determination of the level above which inconsistencies become too
important depends on the purpose of the geometrical model. If the
purpose is to obtain an estimate of the volume of a landslide, a
difference in depth determination of ca. 15% among two interpreta-
tions is acceptable, at the opposite, such an error can be too much
important if the purpose of the model is to design remediation and
reinforcement systems based on hydro-mechanical modeling.

Because of the possible non-unique solution of the inversion
procedures, petro-physical cross-sections should be analyzed by
constraining the inversion computation using a priori knowledge on
the sub-surface geometry given by the more reliable interpretations
available in the vicinity (Jongmans and Garambois, 2007). The
introduction in the inversion procedure of the locations where
sharp boundaries of petro-physical parameters are expected helps
to considerably reduce the amount of possible solutions, thus leading
to a greater consistency with the geological and geotechnical
information (Lelièvre et al., 2008). Consequently a higher reliability
index can be attributed to inverted models constrained by hard data.
However, the petro-physical and geotechnical investigations are often
done by different experts (geophysicians, geotechnicians) without a
systematic exchange of information. Consequently a major task of the
person in charge of the geometrical modeling is to use hard data to

validate petro-physical inversions before incorporating them in the
geometrical model.

Temporal inconsistencies (e.g. time-dependent geometrical
changes) are more difficult to detect without repetitive data
acquisitions and observations at the same location. In theory, the
data should be acquired in a time short enough to avoid significant
changes in the 3D geometry. In reality, these conditions are hardly
ever realized because of temporal, financial and site configuration
constraints. Therefore, recent data should have priority on older data.
According to the quantity of available data, additional exploration in
the field might be necessary.

3.4. Transformation of the information: discretization of the geometry

The extracted geometrical information is not directly useable as
input for the 3D geometrical modeling. The different interfaces have
to be discretized in data points (X,Y and Z) with a sufficient spatial
density to preserve the main morphological details (Kienzle, 2004).
This transformation is important as it controls the size of the mesh in
the 3D geometrical model (Section 4.3.1).

A reliability index can be attributed to each data point (Section 3.2),
and a confidence map can be associated to the geometrical model. This
method allows one to set priority for the interpolation to the most
reliable input data points. With this procedure, a null value for the
reliability index is attributed for the areas unconstrained with data
points.

Fig. 3. General setting of the Super-Sauze mudslide. A) View of the mudslide from the North. B) Main evolution stages from the initial failure in the 1960's to the development of the
mudslide tongue in 1988. The original torrential channel is progressively covered by the material (adapted from Weber and Herrmann, 2000).
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4. Application to the Super-Sauze mudslide

The methodology is applied to the Super-Sauze mudslide located in
the Callovo-Oxfordian black marls of the Southern French Alps (Alpes-
de-Haute-Provence, France). The landscape in which the mudslide has
developed is characterized by a badland-type morphology (Figure 3A)
with successions of crest and gullies.

Fig. 3B presents the main stages of development of the mudslide.
Before the initial failure, the scarp area was affected by a deep seated
slope deformation controlled by regional faults. In the 1960s, a
succession of shallow plane and wedge failures occurred along some of
the crests. The collapsed rocky panels progressively transformed into a
silty sandy-matrix integrating marly fragments of heterogeneous sizes
throughweathering. In the late 1970s, thematerial started to accumulate
downstream in the gullies. From the 1970s until today, the mudslide is
gradually covering the talweg of the Sauze torrent with typical range of
velocity between 1 to 3 cm d−1 and observed acceleration peaks until
40 cm d−1 in the spring season. In 2003, the total volumewas evaluated
at amaximumof 700,000 m3 (Malet et al., 2003) based on a geotechnical
investigation. In 2007, the mudslide extended over a distance of 920 m
between an elevation of 2105 mat the crownand1736 mat the toewith
an average width of 135 m and a average slope of 25°.

Geomorphological, geological, geophysical and geotechnical in-
vestigations combined to a multi-parameter monitoring activity are
conducted on the site since 1995. These investigations allowed a good
identification of the main structures. Some attempts were realized to
define the geometry of the landslide integrating the data acquired since
then, essentially through 2D cross-sections (Flageollet et al., 2000;
Malet, 2003). Starting in 1997, an important amount of geophysical
prospecting (ERT, seismic, electro-magnetic; Schmutz et al., 2001;Méric
et al., 2007; Grandjean et al., 2007; Schmutz et al., 2009) has been
undertaken to extent spatially the information on the 3D geometry
(Figure 4). However, some of the petro-physical data acquired during
this period could not be integrated because of insufficient or inaccurate
information on the positioning. Table 2 summarizes the data used for
the 3D geometrical modeling as part of this work.

4.1. Characterization of the geometry and layering

The topography covered by themudslide is composed of sub-parallel
crests and gullies in the accumulation zone. Some of them emerge from
the mudslide, whereas others are located a few meters below the
ground surface. A three-layer structure with distinct mechanical
properties has been proposed to characterize the internal structure.
The identification of the layers is based on the information from
dynamic penetration tests (395 dynamic penetration tests along 19
cross-sections; Figure 5), in-situ pressiometric andwater injection tests,
soil sampling and inclinometermeasurements. A detailed description of
the geomechanical and hydrological characteristics of the laters can be
found in Flageollet et al. (2000) and Malet et al. (2003). The vertical
layering of the mudslide can be summarized with:

• A surficial unit (C1) with a thickness ranging between 5 to 9 m (cone
tip resistance Qdb10 Mpa, pressiometric modulus EMb15 MPa). A

Table 2
Data available for the 3D geometrical modelling of the Super-Sauze mudslide.

Data type Techniques Quantity Interfaces
identifieda

Date of acquisition References

C1–C2 C2(M)-S

Kinematic Inclinometers 3 X X 1996 Malet, 2003
Geological Borehole stratigraphic logs 5 X X 1996 Malet, 2003
Geotechnical Dynamic penetration tests 396 X X 1996–2003 Flageollet et al., 2000; Malet, 2003
Geomorphologic Field observations – Ground surface 2007–2009 –

Aerial orthophotographs 7 Ground surface 1956*–1978*–1982*–
1988* –1995*–2007**

*Weber and Herrmann (2000),
**Sintegra company

DEM (1 meter mesh, airborne lidar survey) 1 Ground surface 2007 Sintegra company
DEM (15 meters mesh, aerial photogrammetry) 5 Ground surface 1956–1978–1982–1988 –1995 Weber and Herrmann (2000)

Petro-physical 2D electrical resistivity tomography 26 – X 2004*–2005*–2006*–2008–2009 *Méric et al., 2007 ;
*Grandjean et al., 2007

Others Interpreted cross-sections 4 X X 1996 Genet and Malet, 1997;
Flageollet et al., 2000

Ground surface: landslide boundary at the surface.
a X: interface detected. The asterisk symbols link the dates of acquisition to the corresponding reference.

Fig. 4. Location of the geotechnical and geophysical investigations.
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shear surface is identified at depths between 5 and 8 m. This unit is
may be sub-divided in two secondary units for hydrogeological
analysis; they are not distinguished in this study.

• Adeepunit (C2)witha thickness rangingbetween5 to10 m.According
to inclinometer measurements, pressiometric tests (EMN15 MPa,
pressure limit PlN4MPa) and water injection tests (Kb10−8 m s−1),
this unit is considered as very compact and impermeable. Inclinometer
measurements showed that this unit is characterized by very low to
even null displacement. It is associated to a “dead body” as observed at
the Slumgullion earthflow (Varnes et al., 1996) and at the La Valette
mudslide (Colas and Locat, 1993). In addition, the ancient torrent
channel can be partially filled by significant thicknesses (several
meters) ofmoraine deposits (M) before the occurrence of the landslide
event (Weber and Herrmann, 2000).

• The stable substratum(S) composedof intact blackmarls (QdN20 MPa).

26 ERT investigations were undertaken between 2004 and 2009 to
spatially extend the punctual geotechnical and geological data (Schmutz
et al., 2001;Grandjeanet al., 2007;Méric et al., 2007) (Figure6).Although
the interface between C1 and C2 could not be detected, a significant
contrast of resistivity can be observed between C2 (b~50Ω m) and S
(N~50Ωm). Thepenetration test data (interpreted in termsof altitudinal
position of the interface C2-S) located in at a distance of less than 5 m

from the ERT lines are orthogonally projected on the profiles for
validation (Figure 6):

• In the lower and middle parts of the mudslide, the C2-S interface
interpreted from the penetration test data are in very good agreement
with theC2-S interface interpreted fromtheERT. This validatesboth the
geophysical interpretations and the georeferencing of the ERT profiles.
In addition, the correlation indicates that no significant change of the
C2-S interface occurredbetween1996and2008, thus reducingpossible
errors in the 3D geometrical model due to temporal inconsistencies.

• In the upper part of the mudslide, the correlation between the C2-S
interface interpreted from ERT and from the penetration test data is
more difficult to establish. Penetration tests were often affected by
pseudo-blockages due to the higher frequency of blocks of moraine
and panels of marls (Flageollet et al., 2000) limiting thus the
investigation depth. In addition the sub-surface geometry seems
more complex than in the middle and lower parts of the mudslide.
Several crests observed in the orthophotograph of 1956 and buried
by the mudslide are still present (Figure 7A).

Because the V-shape of the torrential valley is neither very well
identified in the ERT profiles nor in the dynamic penetration tests in
the middle part of the mudslide, ancient moraine formation and
torrential deposits are highly suspected to have filled the torrent

Fig. 5. Internal structure determined from inclinometer measurements and vertical profiles of displacement and velocity at three borehole locations. The borehole F1 is located at the
vertical of an in-situ buried crest; at this position the layer C2 is not observed (Malet, 2003).
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valley in this area. The DEM of 1956 is therefore introduced in the 3D
geometrical model to represent the contact between the moraine
formation (M) and the substratum (S). The top of the moraine
formation is called C2-(M)S, because in the other parts of the
mudslide C2 is directly in contact with the substratum (S) without the
presence of moraine. Therefore “(M)” means that intercalation of
moraine deposit between C2 and S is possible. Similarly, the bottom of
themoraine formation is called C2(M)-S.Where nomoraine deposit is
observed, the bottom of the mudslide is the contact C2-S.

4.2. Discretization of the geometry

As detailed in Section 3.3, the 3D coordinates of the data points are
extracted from the georeferenced cross-sections and the landslide
limits in such manner that the sub-surface topography is fully
preserved. In addition, when a crest is identified both in the ERT
data and on the orthophotograph of 1956, extra data points are
added to constrain the interpolation of the 3D geometrical model
(Figure 7A, B).

Fig. 6. Resistivity model of the mudslide. The Electrical Resistivity Tomography (ERT) profiles were acquired usingWenner andWenner-Schlumberger arrays. The substratum depth
identified is validated by projecting the information from the geotechnical penetration tests data on the ERT profiles. The normalized Root Mean Square Errors (RMSE) are also
indicated.
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For the interface C1–C2, 1160 data points are available and are
distributed mainly along profiles within a surface of 87.200 m2. For
the interface C2-(M)S, 3085 data points are available. In all cases, the

mean sampling distance is about 3 m. Table 3 presents the reliability
index attributed to each data point; the highest reliability index for
each mesh of the model is presented in Fig. 8.

Fig. 7. Example of introduction of additional data points to constrain the 3D geometrical model. A) Main in-situ crests identified on an ortho-photography before the landslide event
in 1956 and location of two Electrical Resistivity Tomography (ERT) profiles (T5, T6) crossing a series of crests. B) Detection of the in-situ crests in the resistivity model: the in-situ
crest E6 is identified in the profiles T5 and T6. Extra data points are added along the profiles in order to integrate the spatial extent of the crests in the 3D geometrical model.

Table 3
Quantity and reliability index associated to the data points.

Data points Kinematic Geological Geotechnical Geomorphological
(mudslide boundary)

Petro-physical Already interpreted
cross-section

Extra data
pointsa

All data
points

Interface unit C1–C2
Number of data points 3 – 336 726 – 95 – 1160
Reliability index 4 – 3 4 – 1 – –

Interface unit C2-(M)S
Number of data points 3 5 336 726 955 95 965 3085
Reliability index 4 4 3 4 2 1 2 –

a Additional data points at the crest locations cf Fig. 7.
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4.3. Interpolation of the 3D geometrical model

ThegeostatisticalmodelingpackagesRockWork©(Rockworks, 2004)
and Surfer© v 8.01 (Golden software, 2002)were used to reconstruct the
3D geometrical model. The interactive graphical display window of
RockWork© (Rockplot3D) is used for the 3D visualization. Among
topographic interpolation algorithms, kriging yields usually better

estimation of elevation than neighborhood approaches (Zimmerman
et al., 1999) though these latter are sometimesmore accurate (Declercq,
1996; Aguilar et al., 2005). These studies show that there is no fully
objective rule for selecting an appropriate interpolation algorithm as it
strongly depends on the characteristics of the surface beingmodeled, on
the distribution of input data points and on data accuracy (Arnaud and
Emery, 2000; Aguilar et al., 2005; Chaplot et al., 2006; Fisher and Tate,

Fig. 8. Reliability index for the three interfaces. The area where the DEM of 1956 has been added is characterized with a reliability index of 1 (in green color). (For interpretation of
the references to colour in this figure legend, the reader is referred to the web of this article.)

Fig. 9. Experimental semi-variograms of the input point data of the internal interfaces C2-(M)S and C1-C2. A) Semi-variograms used for Ordinary Kriging (OK) without detrend and
with the application of a power lawmodel without nugget; B) Semi-variograms of the residuals used for Universal Kriging after a planar detrend and the application of a linear model
without nugget with a range of about 130 m.
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2006; Kalenchuk et al., 2009). Furthermore, the creation of several
geometricalmodels from the sameset of input data (Caumon, 2010) and
their further filtering through quality and validation methods (Maerten
and Maerten, 2006; Moretti, 2008) is strongly recommended.

In this work, four interpolation algorithms commonly used in
geomorphological researches are tested: Triangular Irregular Network
(TIN; Jordan, 2006), Inverse Distance with a weighting factor n of 4
(IDW; Erdogan, 2009), Ordinary Kriging (OK; Zimmerman et al., 1999;
Marinoni, 2003) and Universal Kriging (UK; Zimmerman et al., 1999;
Gundogdu and Guney, 2007).

TINusesanoptimal and fastDelaunay triangulationprocedure inorder
to satisfy the requirement that a circle drawn through the three nodes of a
triangle will contain no other node (Lee and Schachter, 1980). IDW
estimates elevations at unknown locationusing the distance and values to
nearby known data points, based on the assumption that each data point
influences the resulting surface up to a finite distance (Chaplot et al.,
2006). The weight given to the influence of nearby known data point is
inversely proportional to a power (n=4) of the distance. Kriging
interpolation techniques take into account the stochastic dependence
amongdatapoints (whichmaybe the resultof ageologicalprocess suchas
sedimentation; Burgess et al., 1981; Marinoni, 2003). OK is the simplest
algorithm of kriging in which the input elevation data are assumed to be
stationary, without any drift. UK is a variant of OK and is applied where
input data points contain a local trend. A structural analysis of the spatial
correlation (e.g. semi-variograms) among the input data points carried
out before the interpolation (Marinoni, 2003). The TIN and IDW grids are
computed in RockWork©; the OK and UK grids are computed in Surfer©.

4.3.1. Analysis of the spatial structure of the data points
The structure of the input data points of the interfaces C1–C2 and

C2-(M)S is assessed using semi-variograms for the directions 0°, 45°,
90° and 135° relative to the sliding direction of the mudslide
(Figure 9A, B). Fig. 9A shows the experimental semi-variograms
introduced in OK for both interfaces. An important spatial structure
and a marked anisotropy due to the terrain slope are observed. The
unbounded semi-variograms (no range) indicate non-stationary data
that can be modeled with a power semi-variogram without nugget.
Because of the presence of a trend in the data points caused by the
terrain slope, UK interpolation may be more accurate (Royle et al.,
1981). After removing the trend with a planar regression, the semi-
variograms are computed on the residual between the trend and the
elevation values of the data points (Figure 9B). The experimental
semi-variograms can be modeled with a linear relationship without
nugget with a range of about 130 m. The presence of a range (distance
at which elevation data become uncorrelated) indicates that the data
stationarity assumption is respected (Bancroft and Hobbs, 1986).

4.3.2. Determination of the optimal cell size of the geometrical model
Different methods are available to determine the optimal grid

resolution (Hengl, 2006). In this work, the choice of the resolution is
based on the Nyquist-Shannon sampling theorem for signal processing
(Shannon, 1949) which states that a continuous function can be fully
reproduced if sampling frequency is two times the original frequency.
From a geomorphological point of view, the mesh size should at least
correspond to the average spacing between inflection points of the
terrain (e.g. locations where the curvature or the slope of the terrain
changes sign). Theprinciple is explained indetail inHengl (2006). In this
work, the problem is simplified in one dimension with the following
relationship (Eq. (1)):

r≤ 1
2n

∑
n

i=1
Δxi ð1Þ

where r is the maximal theoretical mesh size and n is the number of
Δx (distance between two inflection points).

Data points extracted from the interpretation of continuous
imaging (e.g. ERT) or dense geotechnical investigation along profiles
showing major variations in elevation are used to define the cell size.
A n-order polynomial continuous function is fitted on the data point
to model the sub-surface topography interpreted in each cross-
section. The sub-surface inflection points are then automatically
localized for each position where the first and second derivatives of
the function equal to zero.

Because the determination of r is computed along transversal
cross-sections, r does not take into account the density and the spatial
distribution of the data points which are important parameters in the
choice of the cell size (Bishop and McBratney, 2001; Aguilar et al.,
2005; Fisher and Tate, 2006). If the cell size is too small, artificial
surface roughness can be created in areas insufficiently constraint by
the data points (Bishop andMcBratney, 2001; Hengl, 2006). Therefore
the influence of the cell size r on the geometrical model has to be
controlled by 3D visualization.

Fig. 10. 3D stratigraphic rules used for the interpolation in Surfer to avoid interferences
among the internal layers. A) Interferences of the C1–C2 interface with the C2-S
interface. B) Application of the stratigraphic rules. In order to stop the C1–C2 interface,
the elevation values are set equal to those of the C2-S interface. The same method is
applied for all the interfaces crossing the ground topography; C) Output representation
of the interfaces for the 3D visualization in Rockplot3D.

Fig. 11. Maps of the internal interface C2-S interpolated with different algorithms (TIN: Triangular Irregular Network; IDW: Inverse Distance; OK: Ordinary Kriging; UK: Universal
Kriging) with a mesh grid of 5 m. The depth relative to the ground surface given by the airborne LiDAR DEM is presented. The location where moraine and torrential deposits are
observed between the layers C2 and S is also indicated.
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In the case of the Super-Sauze mudslide, the C2-(M)S interface
in the transversal ERT profiles (Figure 6) is used to determine the
cell size because this interface presents the greatest variations in
elevation. For a better representation of the sub-surface morphol-
ogical features, the median value of the distance between crests
and gullies (10.2 m) determined in the cross-sections is chosen; it
corresponds to a maximal grid resolution of about 5 m. Because
the mean spacing between the transversal cross-sections in the
North direction is about 23 m, the grid resolution of 5 m is not
refined.

4.3.3. Stratigraphic rules for the 3D geometrical modelling
Each unit within the landslide is delimited by a top and a base

interface that have to be compliant with the data points. However to
obtain a geometrical model in agreement with the geological
information, this condition is not sufficient, and stratigraphic rules
are defined to avoid interferences between interfaces (Mallet, 2004;
Caumon et al., 2009; Figure 10). In the case of the Super-Sauze
mudslide, the following rules are applied:

• The layer interfaces cannot rise above the ground topography;
• The top interface and the base interface of an internal unit cannot
intersect each other;

• The internal units within the landslide cannot cross the stable
substratum.

These rules are automatically managed by the 3D stratigraphic
module of RockWork© by setting a relative stratigraphic chronology to
each unit of the model. This is not the case in Surfer© where each
interface is interpolated individually. Therefore a post-processing is
necessary on the surfaces created with Surfer© to correct the
incoherencies as is illustrated in Fig. 10. A moving average filter is
applied on the gridded surfaces to reduce the influences of small-scale
variability between neighboring data points. Finally, the output of
each unit is expressed in a top and a base interface for 3D visualization
in Rockplot3D.

4.3.4. Criteria used to select the best geometrical model
The accuracy of gridded surfaces can be evaluated through

quantitative and qualitative indicators; in this work the model has
to satisfy two conditions:

• The gridded surface should present a low value of Root Mean Square
Error (RMSE; Erdogan, 2009; Eq. 2):

RMSE =

ffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffiffi
1
n
∑
n

i=1
Zmodel
i −Ztrue

i

� �2s
ð2Þ

where n is the total number of data points, Zmodel is the elevation
predicted by the model and Ztrue is the elevation of the withheld
data set.
In order to compute the RMSE, a subset of data points with a high
degree of reliability is withheld from the interpolation by applying a
random split-sample method (Declercq, 1996). A sample of sixty
dynamic penetration tests data (of both interfaces) is therefore not
introduced in the interpolation.

• The gridded surface does not have to present strongly undulated
features and local depressions or abrupt elevation changes. The
historical development of the mudslide provides information on the
sequence of organization of the layers (Figure 3B). Since the
mudslide is progressively burying an ancient torrential stream, a
layering approximately parallel to the slope gradient is expected
rather than a strongly undulated geometrywhich is often an artefact
of the interpolation (Malet, 2003). 3D visualization is used to
determine the location of unrealistic morphological features
(Aguilar et al., 2005; Fisher and Tate, 2006).

4.4. Results of the 3D geometrical modeling

4.4.1. Identification of the best geometrical model
Fig. 11 presents the thickness maps (e.g. depth with reference to

the ground surface) of all gridded interfaces and the respective RMSE
value. A small range of RMSE values (1.7 to 3.3 m) is calculated. The

Fig. 12. Analysis of the 3D geometrical model through visualization. Cross-sections in the 3D geometrical models pointing out the undulating C1–C2 interface produced by IDW and
OK (see Figure 11 for the acronyms of the interpolation algorithms). The location of the cross-section is also indicated.
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UK algorithm presents the lowest values. However the RMSE is not
sufficient to evaluate the quality of the geometrical models because it
depends on the spatial distribution of the subset of data used for the
calculation. Furthermore, the RMSE is based on the assumption that
errors are random and normally distributed around the true value
which is not always guaranteed (Desmet, 1997). Therefore qualitative
comparison through visualization is also used to evaluate the quality.

The 3D visualization of the different surfaces indicates that IDW
and OK tend to produce undulated interfaces in areas unconstrained
by data points (Figure 12); TIN and UK provide more regular
geometries. As no strong undulations are observed in the C2-(M)S
interface with the UK interpolation method and because it presents
the lowest RMSE, these gridded surfaces are considered as the more
suitable (Figure 13). Table 4 presents the statistics of thickness for
each layer with an estimation of the associated volumes.

4.4.2. Quality of the best geometrical model
The quality evaluation of geological reservoirs (e.g. water, gas, oil)

is systematically evaluated by quantitative approaches such as line and
surface balancing or gravity modeling (Martelet et al., 2004; Moretti,
2008). In this work, the quality control of the selected geometrical
model is based on (i) the comparison of computed volumes with
previous estimations, (ii) the coherence among the model geometry
and the observed kinematics of the landslide, and (iii) the reliability of
the location of the drainage networks (Chaplot et al., 2006).

(i) The volume of the mudslide estimated with the 3D geometrical
model is of ca. 560,000 m3 which is in the range of the first

approximation of about 700,000 m3 based on 2D cross-section
analysis (Malet et al., 2003; Table 4). About 66% of the total
volume corresponds to the most active unit C1.

(ii) The global trend of the geometry is particularly well repro-
duced in the vicinity of the emerged crest E3 and of the buried
crest E8 which control part of the deformation mechanism
(Figure 13; Flageollet et al., 2000; Malet et al., 2002). In the
upper part of the mudslide, the moving-mass material is
deviated by the crest E3 in two parts. On theWestern part of E3,
the material is transported in a large channel of ca. 6 m deep
and 30 m in width. In this channel, high displacement rates
(several centimeters per day) are observed because of the
concentration of water fluxes and the development of high
pore water pressures. In the middle part of the mudslide, the
crest E8 is an obstacle to the transport of material downstream;

Fig. 13. 3D geometrical model of the Super Sauze mudslide interpolated with Universal Kriging (UK) and illustrated through stratigraphic cross-sections. The geometry of the most
important crests controlling the dynamic of the mudslide (emerged crest E3, buried crests E1 and E8) is well reproduced.

Table 4
Estimated thickness and volume of the internal layers.

Mean
(m)

Standard
deviation (m)

Min
(m)

Max
(m)

Volume
(m3)

C1 5.4 2.6 0.0 16.4 374,800
C2 3.3 1.8 0.0 9.8 185,600
Total mudslide 7.5 3.6 0.0 19.9 560,400
Moraine deposits M (in the main
channel at the pre-failure stage)

3.4 3.0 0.0 8.0 35,600
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consequently, the material accumulate on the Eastern part of
E8 where the highest thickness (ca. 20 m) is observed.

(iii) The position of the drainage networks in the gridded surfaces of
the C2(M)-S interface is in agreement with the position
observed on the photogrammetric DEM of 1956 and the
ortho-photographs of 1956 before the failure (Figure 14;
Weber and Herrmann, 2000).

5. Discussion

The proposedmethodology illustrates thatmany steps are necessary
to construct sound and reliable landslide 3D geometrical models by
integrating highly heterogeneous multi-source data. For the Super-
Sauze mudslide, the data were irregularly distributed along profiles.
Such data point distributions are common in the case of petro-physical
investigation techniques. In order to evaluate the sensitivity of the 3D
geometrical model to data point spacing, some data points of the
interface C2-S(M) were not introduced to obtain a more spatially
homogenous (4.10−3 pts m−2) but less dense distribution (Figure 15).
UKwas applied to interpolate a new C2-S(M) interface that is compared
with the C2-S(M) interface interpolated by introducing all the available
data points. Themain differences are obviously located in the upper part
of the mudslide where the topography is the most complex. The crest
locations in this area cannot be correctly modeled because the sub-
surface topography is undersampled. In the middle and the lower parts
of the mudslide, the differences are less important because the sub-
surface topography is simpler. However, without an a priori conceptual
model, it is difficult to determine the optimal spatial distribution of
measurements and define an investigation planning without the risk of
undersampling significant sub-surface features.

Spatially distributed techniques like geophysics are very efficient
for preliminary field investigations because they can provide a
continuous imaging of the subsurface. However, the tomographies
produced by geophysical inversion generally display a smooth image
of the sub-surface. The sharp geometry of the crests can hardly be
reproduced. An example is detailed in Fig. 16. A cross-section obtained
from the gridded surfaces is compared with an “expert” cross-section
generated using the same input data (Flageollet et al., 2000). The right
part of the cross-sections of the model is consistent with the “expert”
interpretation. However, the left part is not constrained by data
located on the profile and the gridded surfaces are interpolated from
adjacent ERT profiles. The sub-surface appears excessively smoothed
compared to the reality. In such conditions or if no data are available
in a specific area, it is necessary to force the model to produce realistic
results by adding data points coming from expert knowledge. A lower
reliability index of the gridded surface has however to be attributed in
this case.

The dynamics of a mudslide can significantly affect the accuracy of
the geometrical model when sub-surface exploration is planned over
long periods. In the case of the Super-Sauze mudslide, the position
and the local geometry of the interface between the nearly stable layer
C2 (“dead body”) and the stable substratum are not varying over the
period 1996–2009 (Section 4.1). However this statement cannot be
ensured for the interface C1–C2 investigated over the period 1996–
1999 through geotechnical investigation. In contrast to landslides that
behave as more or less rigid bodies, mudslides can display complex
deformation pattern similar to those of viscous fluids. In periods of

Fig. 14. Comparison of the location of the drainage networks identified on the
interpolated C2-(M)S interface and on the interpretation of the 1956 ortho-photograph
and DEM.

Fig. 15. Absolute difference between the C2(M)-S interface and a the interpolated C2
(M)-S interface (Universal Kriging algorithm) with homogenously distributed input
data points.
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high displacement rates, the deformation of the entire layer C1 can be
predominant to the deformation concentrated at shear zones in depth
(Picarelli et al., 2005). Therefore it is likely that the position and the
local geometry of the interface C1–C2 can change in time. It is worth
mentioning that a more accurate geometrical model would require
additional field investigation at very high resolution at shallow depths
to better identify the location of this interface.

6. Conclusion

A methodology to extract useful information on the geometry and
layering of landslides from heterogeneous data sources and to
integrate the information in a 3D geometrical model is presented.
Data georeferencing and re-interpretation are the most important
steps in the workflow. Although these processing steps are relatively
simple in theory, they are absolutely necessary to detect inconsis-
tencies among multi-source data. A simple approach is proposed to
evaluate the quality of the data through a reliability index. The
Nyquist-Shannon theory is used to determine the optimal cell size for
the interpolation of the gridded surface from the original data points.
Using simple stratigraphic rules, 3D modeling based on 2D gridding
processes is sufficient to model the geometry of landslides character-
ized by continuous and sub-parallel layering.

The methodology is applied to the Super-Sauze mudslide for
which an extensive dataset of geophysical, geotechnical and geomor-
phological observations is available. The 3D geometrical model allows
one to estimate the volume of themovingmass to 560,000 m3. Several
controls of quality have been carried out in order to ensure that the 3D
geometrical model is suitable for further detailed hydro-mechanical
modeling. The information on the sub-surface geometry is derived
mostly from indirect data (ERT) which provide a relatively smooth

imaging of the sub-surface combined to direct data coming from
geotechnical tests.

A future challenge to improve the proposed methodology relies on
coupling of 3D Geographic Information Systems (data storage and
management) with 3D geometrical modeling packages (Apel, 2006;
Kaufmann and Martin, 2008; Jones et al., 2009). The data can be
structured and stored according to their major characteristics (e.g.
nature, reliability index, date of acquisition, positioning) allowing a
quick re-interpretation and an easier upgrading of the 3D geometrical
model. Depending on the quantity of data available, the development
of 4D geometrical models (with time) would then be possible.
However, quality control remains absolutely necessary. For example,
volume balancing can be a way to control the quality of the
geometrical models by comparing the total amount of material failed
in the ablation zone to the volume of material stored in the
accumulation zone (considering a swelling factor due to the increase
of porosity of the mobilized material). The development of statistical
methods to better quantify the uncertainty of the geometrical models
is also necessary.
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Chapitre 3 : Caractérisation géométrique des glissements-coulées 
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3.4 Construction du modèle géométrique du glissement-coulée de La Valette 

A la différence du glissement-coulée de Super-Sauze, le glissement-coulée de La Valette associe clairement 
deux styles de comportement :  

-  un comportement en coulée dans les zones de transit et d’accumulation ;  

- un comportement en glissements trans-rotationnels de blocs pluri-décamétriques plus ou moins 
cohérents dans la zone d’ablation lié à la forte érosion régressive du glissement.  

C’est pourquoi deux approches différentes ont été développées pour aborder les modèles géométriques de la 
zone d’ablation (escarpement principal) et des zones de transit et d’accumulation.   

3.4.1 Géométrie de la zone d’ablation (escarpement principal) 

L’escarpement présente une configuration géologique très différente de celle de la coulée de Super-Sauze d’un 
point de vue lithologique et structural. Les matériaux du flysch de la nappe de l’Autapie peuvent être assimilés 
à un milieu continu à une échelle d’observation du décamètre (Le Mignon, 2004). Par contre, à l'échelle du 
glissement, le rôle des discontinuités régionales préexistantes devient clairement significatif et le milieu est 
plutôt discontinu (interruption physique de la continuité du massif). Par conséquent, l’évolution du massif à 
l’échelle régionale semble principalement contrôlée par l’interaction de blocs entre eux le long de 
discontinuités majeures.  Cette section met en évidence le rôle des discontinuités sur les mécanismes 
cinématiques de rupture affectant l’escarpement en intégrant des données issues de différentes techniques 
d’investigations (levés structuraux sur le terrain, données ALS et TLS, vitesses sismiques).  

Ce travail est présenté sous forme d’article, actuellement en deuxième révision dans le journal Landslides (IF = 
1.703).  

Titre: Control of landslide retrogression by discontinuities: evidences by the integration of airborne- and 
ground-based geophysical information 

Auteurs: J. Travelletti, J.-P. Malet, K. Samyn, G. Grandjean, M Jaboyedoff 

3.4.1.1 Article: “Control of landslide retrogression by discontinuities: evidences by the 

integration of airborne- and ground-based geophysical information” 

Résumé : 

L’objectif de ce travail consiste à développer une approche multitechnique pour définir la géométrie, la 
cinématique et les mécanismes cinématiques de rupture de l’important glissement régressif de La Valette en 
combinant des données de scanner laser aéroporté (ALS) et terrestre (TLS) et de tomographie sismique. Leur 
intégration permet de contraindre l’interprétation du modèle géométrique et des mécanismes de rupture. Les 
données ALS sont efficaces pour l’analyse morpho-structurale des fractures contrôlant la géométrie du 
glissement à petite échelle. Trois discontinuités principales sont identifiées en complément des observations de 
terrain. Les tomographies sismiques des ondes P et S mettent en évidence la présence d’une zone de faibles 
vitesses (Vp < 900 m.s

-1
 et Vs < 400 m.s

-1
) dans la couronne du glissement caractérisée par un réseau dense de 

fractures ouvertes en surface. La base de cette zone de faible vitesse est interprétée comme une quatrième 
discontinuité correspondant à une surface de glissement. Le champ de déplacement déterminé avec les 
données TLS sur une période de deux ans (2008-2010) permet de quantifier l’activité du glissement à proximité 
des discontinuités. La couronne subit une subsidence importante avec une vitesse verticale moyenne de 3.07 
m.an

-1
 confinée entre deux discontinuités. Les directions des déplacements suggèrent fortement un contrôle 

de l’évolution régressive par des discontinuités préexistantes. Un modèle conceptuel est proposé pour 
expliquer les mécanismes de ruptures et l’évolution régressive du glissement. Dans la partie amont, la 
couronne est affectée par des glissements inclus dans une grande structure de type dièdre. En aval, le corps du 
glissement-coulée agit comme une butée retenant la partie amont. Par conséquent, la progression du 
glissement-coulée permet le développement de plans de fracture en pente structurale dans l’escarpement. Le 
volume de la masse actuellement mobilisée dans la zone de la couronne est évalué à 500’000 m

3
 avec la 

méthode du niveau d’érosion de base local (Sloping Local Base Level).  
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Abstract The objective of this work is to present a multi-technique 

approach to define the geometry, the kinematics and the failure 

mechanism of a retrogressive large landslide (upper part of the 

La Valette landslide, South French Alps) by the combination of 

airborne (ALS) and terrestrial (TLS) laser scanning data and 

ground-based seismic tomography data. The advantage of 

combining different methods is to constrain the geometrical and 

failure mechanism models by integrating different source of 

information. Because of an important point density at the ground 

surface (4. 1 pt.m-2), a small laser footprint (0.09 m) and an accurate 

3D positioning (0.07 m), ALS data are adapted source of 

information to analyze morphological structures at the surface. 

Seismic tomography surveys (P-wave and S-wave velocities) may 

highlight the presence of low seismic-velocity zones which 

characterize the presence of dense fracture networks at the sub-

surface. The surface displacements measured from TLS data over a 

period of two years (May 2008-May 2010) allow one to quantify 

the landslide activity at the direct vicinity of the identified 

discontinuities. An important subsidence of the crown area with an 

average subsidence rate of 3.07 m.year-1 is determined. The 

displacement directions indicate that the retrogression is controlled 

structurally by the pre-existing discontinuities. A conceptual 

structural model is proposed to explain the failure mechanism and 

the retrogressive evolution of the main scarp. Uphill, the crown area 

is affected by planar sliding included in a deeper wedge failure 

system constrained by two pre-existing fractures. Downhill, the 

landslide body acts as a buttress for the upper part. Consequently, 

the progression of the landslide body downhill allows the 

development of dip-slope failures and coherent blocks start sliding 

along planar discontinuities. The volume of the failed mass in the 

crown area is estimated at 500,000 m3 with the Sloping Local Base 

Level method. 

 

Keywords  Slope failure, ALS data, TLS data, Seismic 

tomography, Discontinuity, Geological model 

 

 

Introduction 

A challenge to progress in landslide research is to define the 

geometry of the failed mass and the possible failure mechanism 

precisely in order to better forecast their spatial and temporal pattern 

of development. From a geological point of view, unstable slopes 

affected by landslides can be broadly divided into strong rock-types 

and soft rock-types of failure (according to the ISRM classification of 

rock and soil strength; ISRM, 1981; Hoek and Bray, 2004) with a 

transitional evolution among these two broad categories. In most 

strong rock slopes, pre-existing discontinuities control the landscape 

morphology. As a consequence, unfavorable small-scale pre-existing 

fractures are often the main predisposing factors of large landslides 

(Cruden, 1976; Agliardi et al., 2001; Sartori et al., 2003; Hoek and 

Bray, 2004; Eberhardt et al., 2005; Jaboyedoff et al., 2009). In soft 

rock slopes (e.g. weakly cemented sedimentary units such as highly 

weathered and fractured rocks, conglomerates, sandstones and clays), 

the heritage of pre-existing structures can also play an essential role 

on the failure mechanisms. For example, Irfan (1998) showed that the 

slope behaviour in saprolitic soil is controlled not only by the 

weathered material itself but also by relict discontinuities, 

particularly when these are unfavorably oriented with respect to the 

slope face. Undercut slopes affected by buttress removal are among 

the typical failure mechanisms that occur in soft rocks, leading to the 

development of shear zones at depth (Leroueil 2001; Cruden and 

Martin 2004).  

In landslide investigations, a combination of several direct and 

indirect techniques is very often used, and several complementary 

ground-based and airborne-based technologies have been developed in 

the last decade to provide spatially-distributed information about the 

structure. In combination with field observations and classical 

geotechnical investigation, the ground-based techniques are mainly 2D 

and 3D electrical resistivity and seismic tomographies (Jongmans and 

Garambois 2007) and the airborne-based techniques are mainly radar 

interferometry techniques (InSAR), Light Detection and Ranging 

techniques (LiDAR) and correlation of optical imageries (Travelletti et 

al., in press; Jaboyedoff et al., 2009). Terrestrial Laser Scanning (TLS) 

Landslides  
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and Airborne Laser Scanning (ALS) are very efficient techniques 

for characterizing the morpho-structure (Feng and Röshoff, 2004; 

Slob and Hack, 2004; Jaboyedoff et al., 2009) and the kinematics of 

landslides (Rosser et al., 2007; Monserrat and Crosetto 2008; 

Travelletti et al., 2008; Prokop and Panholzer 2009) because they 

provide a rapid collection of field topographical data with a high 

density of points within a range of several hundreds of meters. 

Possible mechanisms affecting the slope can then be estimated from 

the displacement vectors at the ground surface (Crosta and Agliardi, 

2003; Jaboyedoff et al., 2004a) such as the geometry of the slip 

surface (Casson et al., 2005; Travelletti et al., 2008; Oppikofer et 

al., 2009).  

In strong rock-types of failure, the morpho-structures 

identified at the ground surface often reflect the internal geometry 

of the deformation (Agliardi et al., 2001; Eberhardt et al., 2005). 

The extensions of persistent structures in depth are more difficult to 

identify in soft rocks because these lithologies are very often 

affected by low persistence, closely spaced joints that occur in a 

wide variety of orientations. The landslide kinematics in soft rock 

can be both controlled by regional discontinuities and recent 

internal failure surface under development in the rock mass (Irfan, 

1998). The development of new circular or planar failures which partly 

encompass the intact rock is therefore possible as observed, for 

example, in weathered basalts or sandstones (Hoek and Bray, 2004). 

Another example of weak rocks is evaporites lithology that is 

particularly exposed to dissolution processes. They generally form 

smooth topographies at small scale which make the identification of 

regional discontinuities difficult from morpho-structure analyses at the 

ground surface or through DEMs (Travelletti et al., 2010). Additional 

surveys are thus necessary to complement this lack of information in 

depth.  

In the last decade, the applications of seismic tomographies for 

landslide investigations showed that S and P-wave velocities are of 

interest techniques to characterize properties such as the layering, the 

degree of fracturing and the stiffness of the material (Grandjean et al., 

2006; Jongmans et al., 2009). The internal strain affecting soft-rock 

landslides usually induces a velocity contrast between the unstable 

mass and the stable bedrock (Caris and van Asch, 1991, Méric et al., 

2007; Jongmans and Garambois, 2007). Grandjean et al. (2006) 

showed that seismic velocities are much more sensitive to the degree of 

fracturing than the electrical resistivity tomography techniques (ERT) 

which complement geological and geomorphological assessments.  

 

 

Fig. 1 Geomorphological setting of the La Valette landslide on the South-facing slope of the Barcelonnette basin. a) General view of the landslide to the North 

East. b) View of the main scarp and the crown areas; the dashed line delineates the area investigated by TLS and seismic tomographies. The displacement profiles 

measured by the “Restauration des Terrains de Montagne, RTM” office to monitor the retrogression of the crown are also indicated. 
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Still, a major difficulty consists in interpreting and 

integrating all the available data in a coherent framework to provide 

a complete picture of the landslide structure.  

This work presents a multi-technique approach to characterize the 

structure of the upper part of the La Valette landslide (South French 

Alps) by combining high-resolution seismic tomographies, airborne 

and terrestrial LiDAR surveys (ALS, TLS) and geomorphological 

analyses. First, the geomorphological and historical setting of the 

landslide is presented; then the methodology used to analyse the 

multi-source data is detailed and the Sloping Local Base Level 

(SLBL) method is applied to estimate the landslide volume. Finally 

a kinematic model explaining the failure mechanism in the upper 

part of the landslide is proposed and discussed. 

 

Geomorphological and historical features of the 

La Valette landslide 

The La Valette landslide, originated in 1982, is one of the most 

important large and complex slope movements in the South French 

Alps. The landslide associates two styles of activity: a mudslide 

type of behavior with the development of a flow tongue in the 

medium and lower part, and a slump type of behavior with the 

development of several rotational and planar slides in the upper part 

at the main scarp. The landslide extends over a length of 2 km for a 

variable width of 0.2 km in the lower and medium parts, to 0.5 km in 

the upper part (Fig. 1a). The maximum depth, estimated by seismic 

and electrical resistivity tomography and geotechnical boreholes, 

varies from 25 m in the lower and middle parts (Evin 1992; 

Travelletti et al., 2009) to 35 m in the upper part (Le Mignon 2004). 

The mean slope gradient is ca. 30° in the scarp area and ca. 20° in the 

mudslide area (Fig. 1b). The volume of the landslide body is 

estimated at 3.5 x 106 m3. 

The landslide affects a hillslope located uphill of the 

municipality of Saint-Pons (Alpes-de-Haute-Provence), and poses a 

significant threat for the 170 community housings located 

downstream (Le Mignon and Cojean 2002). The occurrence of rapid 

mudflows triggered from the landslide body and in the scarp area in 

the 1980s and 1990s conducted to the development of an early-

warning system since 1991 composed of a survey network of 

benchmarks, optical and infra-red camera monitoring and the 

installation debris height detection sensors in the run-out channel, and 

the drainage of the lower part of the landslide. 

 

  

Fig. 2 Geological setting of the La 

Valette landslide. a) Extract of the 

regional geological map at 1:50.000 

with the topography before the 

landslide event (adapted from BRGM, 

1974) and schematic cross-section 

detailing the hydro-geological setting 

of the slope before the failure of 1982 

(adapted from Colat and Locat, 2003). 

The interval between elevation 

contour lines is 20 m b) Photographs 

of the spring line at an elevation of ca. 

1880 m along a possible weak zone 

above the tectonic discordance near 

the North West boundary and the 

Rocher Blanc location. 
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Geological setting 

From a geological viewpoint, the La Valette landslide is located at 

the overthrust fault between two major lithologies outcropping in 

the geologic window of the Barcelonnette basin (South-east France; 

Fig. 2a):  

An autochtonous formation represented by the closely 

stratified Callovo-Oxfordian black marls (e.g. “Terres Noires”) and 

characterized by a typical landscape of badlands. This formation is 

located in the middle and the lower parts of the slope. The bedding 

plane is characterized with a decametric alternance of carbonate 

beddings within the marls. This formation dips constantly towards 

083° with an inclination of 23° in the landslide surroundings; 

An allochtonous formation represented by two nappes and 

in which the upper part of the landslide has developed. The basal 

nappe is a tectonic wedge belonging to the Pelat Nappe and is 

composed of highly fractured flysch and planctonic carbonates of 

the Turonian and Paleocene Superior age (BRGM 1974). This 

formation has a few dozen of meters of thickness at the location of 

the main scarp with an average dip direction and dip of 135°/30°. 

The Pelat Nappe is overlaid by the upper Autapie Nappe composed 

of highly fractured Helminthoïd flyschs, sandstones, marls and 

schists. This formation is dated at the Upper Cretaceous–Upper 

Eocene (BRGM 1974). The tectonic discordance between the 

autochtonous and the allochtonous (052°/16°) materializes the 

major thrust fault delimiting the Barcelonnette basin, and 

constitutes a weak zone where many landslide source areas are 

located (Le Mignon 2004). Generally, the bedding plane, the fold 

axes and the schistosity are very difficult to identify with certainty 

at the outcrop scale due to the high variability of the orientation 

measurements and the bad rock mass quality which does not ensure 

that the rock outcrop is in place. Therefore, the small-scale 

geological observations of persistent structures carried out in the 

field indicate only the regional structural and tectonic patterns and 

cannot directly be integrated in a local geological model of 

discontinuities. 

 

Hydro-geological setting 

From a hydro-geological viewpoint, the tectonic discordance has an 

important role on the landslide hydrology. Due to the high 

heterogeneity of the landslide material and of the highly dislocated 

texture of the flysch, both materials are considered as aquifers at the 

scale of the landslide. At the opposite, the black marls formation is 

considered as an aquitard (Dupont and Taluy 2000; Le Mignon 

2004). Consequently, the contrast of permeability between the black 

marls and the flysch controls the spatial occurrence of several 

springs and marshy areas observed in the direct vicinity of the 

overthrust fault between the elevation 1870 m and 1950 m (Fig. 2a, 

2b). According to Le Mignon (2004), a spring (the “Rocher Blanc” 

spring at 1900 m) is currently partially buried by the landslide. 

Consequently a deep water circulation affects the hydrological regime 

of the upper part of the landslide but the characteristics of the water 

flows (fluxes, quality) are unknown. Near the North West boundary of 

the landslide, springs are remarkably aligned at the elevation 1880 m. 

They are likely connected to the Rocher Blanc spring through a 

discontinuity buried by the landslide. Remediation works were built by 

the local stakeholders in charge of the prevention (Service of 

“Restauration des Terrains de Montagne”, RTM) in order to drawdown 

and buffer the hydraulic heads within the landslide. Sub-horizontal 

drains below the major overthrust fault were installed in the 1990s, but 

their maintenance was too difficult due to the rapid shearing of the 

tubes. The most efficient mitigation solution has been the installation 

of shallow drainage systems in the middle and lower parts of the 

landslide to impede streaming water to infiltrate the landslide. 

 

Landslide historical and recent development 

The landslide exhibits a complex style of activity in space and time. 

It has developed first as a rotational slide affecting the Autapie Nappe 

in relation to a major overthrust fault following important rainfalls 

favoring fast snow melting (Colas and Locat 1993; Le Mignon 2004). 

The failed mass has progressively loaded the underlying black marls 

formation, and the landslide has developed by a series of rapid 

mudflows triggered in the marls such as in March 1982, April 1988, 

March 1989 and March 1992. The most important acceleration 

occurred in 1988 when a mudflow of 50.000 m3 triggered at the 

elevation of 1400 m propagates over a runout distance of ca. 500 m 

(Colas and Locat 1993). Up to now, these mudflows did not mobilize 

the complete failed mass. The displacements are monitored with 

topometric benchmarks since 1991 (Squarzoni et al., 2005), 

differential dual-frequency GPS (Déprez et al., submitted) and an 

extensometer since 2008, and at regular periods by digital correlation 

of satellite images (Le Prince 2008) and satellite radar interferometry 

(Squarzoni et al., 2003).  

Two main aspects can be pointed out from these studies and 

from the observations by the local stakeholders. The first one is the 

decrease of velocity (from 0.4 m.day-1 to about 0.01 m.day-1) in the 

middle and lower part of the landslide caused by the local 

groundwater drawdown since the installation of a drainage system in 

the 1990s. The second is the important activity since the year 2000 of 

the upper part at the Soleil Boeuf crest, which is characterized by a 

rapid retrogression of the main scarp towards the North-East and an 

enlargement of the landslide towards the North-West (Fig. 3). In 

response to this worrying situation, the RTM Service has installed 
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several additional benchmarks along profiles both in the unstable 

and stable parts of the Soleil-Boeuf crest to monitor the 

displacements in the crown area (Fig. 1b, Fig. 4). Actually, an 

accumulation of material and a steepening of the slope are 

observed in the upper part of the landslide because of the 

retrogression of the scarp. Consequently, the possible hazard scenario 

consists in the undrained loading of underlying black marls formation 

and the triggering of new rapid and mobile mudflows. 

 

 

Fig. 3 Development of the La Valette scarp since 1974 (before the failure) to 2009 from the analysis of aerial orthophotograph. From 1982 to 2009 a scarp 

regression of  200 m towards the North East is observed.  
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Fig. 4 Displacement monitoring of some profiles along the crown 

(monitoring carried out by the “Restauration des Terrains de Montagne, 

RTM” office). The monitoring indicates an acceleration of the displacement 

since 2000. The displacement profiles measured by RTM are also indicated 

on the orthophotograph of 2009. 

 

Methodology 

The recent increase of activity in the crown and in the main scarp 

areas has motivated further investigations to define the possible 

volume of material still able to fail, and to better understand the 

failure mechanisms in that part of the slope. Geological 

observations, small-scale morpho-structural analysis with ALS data, 

large-scale kinematical analysis with TLS data and a morpho-

structural analysis in depth with seismic tomographies have been 

carried out since 2008 (Fig. 1b, Fig. 4). 

 

Geological observations of the discontinuities in the main 

scarp and in the crown areas 

Field investigations in the scarp area are focused on the 

identification and the orientation of the major morpho-structures 

and discontinuities measured with a geological compass and 

mapped with a differential GPS. The landslide scarp is 

characterized by slopes ranging from 25° to 55° over a maximum 

height of 80 m and a crown width of  170 m. The crown area is 

characterized by a complex morphology formed by a dense network 

of tension tracks and shear fissures in the weathered flysch 

formation of the Autapie Nappe forming a graben-like morphology. 

Counter-slopes with accumulated water are also observed. The 

tension cracks present a sub-vertical dip distributed along the 

circular shape of the crown. This spatial distribution is typical for 

failures in soft rocks (Cornforth 2005). The complex morphology is 

cut by three main persistent discontinuities D1, D2 and D3 visible over 

a distance of several hundred meters (Fig. 5).  

The D1 fracture coincides with the direction of the Soleil 

Boeuf crest which represents the upper boundary of the landslide. D1 is 

characterized with a dip direction and a dip of 247°/42° ±6°/4°. 

Because striations identified over the entire height of the crest present 

an orientation nearly parallel to the dip and dip direction of D1 (calcite 

recristallization, pitch of S86°), the landslide is sliding above D1 

without shearing component. The observed striations are a direct 

mechanical consequence of the sliding along D1.  

The fractures D2 and D3 are characterized with dip directions 

and dips of 287°/55° ±4°/5° and 166°/44° ±10°/4° respectively. D2 is 

located in the North-East of D1 and D3 is the conjugate fracture of D2. 

The landslide is sliding along D2 and D3 with a shearing 

component.The most active part of the landslide is actually constrained 

between these two discontinuities. 

 

Laser scanning surveys 

 

Acquisition of Airborne laser scanning (ALS) data 

In order to determine the spatial extent of the main morpho-structural 

features, small-scale analysis of ALS  has been carried out. The ALS 

survey was performed in July 2009 with the handheld airborne 

mapping system of the Helimap company) at a constant elevation of 

300 m above the ground topography inducing a laser footprint at the 

ground surface of about 0.09 m (Vallet and Skaloud, 2004). The 

measurement device is composed of a GPS receiver (Topcon Legacy 

GGD with a record frequency of 5Hz), an inertia measurement unit 

(IMU, record frequency of 500 Hz) which provides the orientation of 

the laser beam in space and a scanner unit (Laser Riegl Q240i) 

configurated to record last pulses of the ground surface with an 

acquisition frequency of 10’000 pts.s-1. Table 1 summarizes the 

specification of the ALS survey. The orientation of the system is 

obtained in real-time with an accuracy estimated at 0.07 m. The 

maximum scanner range is about 850 m with an aperture angle of 

60°. After vegetation filtering, an average point density of 4.1 pt.m-2 

is obtained. A 0.5 m-mesh DEM from the ground surface elevation 

points has been generated with a Delaunay triangulation. The DEM 

was then used to calculate a shaded relief map and a difference map 

with a 10 m-mesh DEM interpolated from topographic contour lines 

before the landslide event (maximal elevation error of 10 m). 

 

Acquisition of Terrestrial Laser Scanning (TLS) data 

Displacement monitoring of the upper part of the landslide has been 

carried out by repeated TLS data acquisitions. The displacement 

monitoring device consists of a long-range terrestrial laser scan Optech 
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ILRIS-3D based on the time-of-flight distance measurements using 

an infrared laser (Slob and Hack 2004). Mirrors inside the scanner 

allow the acquisition of a 40° wide and 40° high field of view in a 

single acquisition with about 2500 pts.s-1 with an effective range up 

to 800 m in field conditions (Table 1).  

Seven TLS datasets were acquired over the period 

18 May 2008 to 27 May 2010 from the same base position (Fig. 5); 

the scanned area was orientated in the direction of the discontinuity 

D2 at a distance of 130 m from the base. At that distance the beam 

width diameter is estimated at 0.03 m. The discontinuity D1 (Soleil 

Boeuf crest) along the main scarp was systematically included in 

the scanning. The TLS datasets comprise 9 to 12 million points and 

the resulting mean point density on the ground surface is about 

150 pts.m-2 at a distance of 130 m. Only the last return pulse is 

registered to maximize the number of points at the ground surface.  

 

Vegetation filtering, co-registration and georeferencing of 

the sequential TLS datasets 

The TLS datasets were processed and analyzed using the Polyworks 

v.11 software (InnovMetric 2009).The vegetation filter consists of 

an automatic selection of the points localized beyond a minimum 

height relative to a low-resolution square-grid DEM surface 

computed on the sequential point clouds. In this study, the mesh 

size of the low resolution DEM was fixed at 0.5 m and the 

minimum height at 0.1 m. The filtering result is systematically 

controlled and manually refined. A co-registration procedure is then 

used for aligning the sequential TLS point clouds in the same 

coordinate system. The co-registration applied in this study follows the 

methodology proposed by Teza et al. (2007) and Oppikofer et al. 

(2009). The sequential point clouds alignment is limited to a stable part 

in the image corresponding to the Soleil Boeuf crest. First a manual 

alignment procedure is used; then an automated Iterative Closest Point 

(ICP) algorithm is applied to minimize (least square method) the 

distance between the points belonging to the different sequential 

datasets. The co-registration procedure mainly depends on the accuracy 

of the ICP algorithm which is very sensitive to the roughness of the 

terrain and the accuracy of the measurements (Lee et al., 1999). Rough 

terrains yield higher reliability in the co-registration. Therefore a high 

point density was systematically acquired in this area to increase the 

topographic resolution (~0.3 pt.cm-2). A good confidence is given to 

the co-registration quality because of the large size of the stable area of 

the image used for the co-registration (1000 m2) in reference to the size 

of the moving area not introduced in the co-registration procedure 

(4300 m2). The direct proximity of both areas in the datasets is also an 

advantage for an accurate co-registration. 

For the absolute georeferencing, the ALS point clouds were 

used as a reference. The sequential TLS datasets were aligned as single 

point clouds on the ALS point cloud. The co-registration accuracy of 

the sequential point clouds is thus not affected by the georeferencing 

accuracy of the ALS point cloud, and is estimated at 0.07 m for the 

planar and vertical accuracy (Vallet and Skaloud, 2004). 

 

 

Table 1 Characteristics of the LiDAR datasets   

Characteristics of the laser scanning systems ALS TLS 

Scanner type Riegl VQ480 Optech ILRIS-3D 

Distance measurement technique Time-of-flight Time-of-flight 

Wavelength (nm) 1500 1500 

Field of view (in width and height) (°) 60 40 

Laser spot diameter at 100 m (cm) ~3 ~3 

Frequency of measurements (Hz) 10'000 2'500 

Characteristics of the field acquisitions   

Scan distance (m) ~ 300 ~130 

Pulse mode  Last echos Last echos 

GPS frequency (Hz) 5 

Scan from a base 

position 

Point density after vegetation filtering (pt.m-2)    

Average 4.1 154.8 

Standard deviation 4.3 140.6 
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Fig. 5. Photographs of the crown area presenting three major discontinuities D1, D2 and D3 and the associated stereonet (equal angle, lower hemisphere). 

Striations are observed on D1. The location of the terrestrial laser scanning (yellow square) and the seismic profiles (L1, L2 and L3) are also indicated. 
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Accuracy of the TLS point clouds 

In order to assess the accuracy associated with the TLS 

measurements, repetitivity measurements were realized on a planar 

stratum of the main scarp, and corresponding to the black marls 

formation (9 m2). This test zone is located approximately 

perpendicular to the laser beam direction at a distance of 120 m 

from the TLS base. The average point spacing was fixed at 0.15 m. 

The point cloud acquisition was compared to a reference (first 

acquisition, May 2008) using the ICP algorithm to calculate the 

misfit between each pair of points in both acquisitions theoretically 

located at the same position. The repetitivity analysis indicates that 

the measurement error of the TLS used in this study follows a 

normal distribution characterized with an average error u of 1.0 10-

3 m and a standard deviation σ of 1.2 10-2 m. This calculated error is 

in agreement with the range of error given by the manufacturer.  

The accuracy of co-registration procedure is given by the 

residual 3D misfit computed on the stable part of the TLS of the 18 

May 2008 taken as the reference (Table 2). The same procedure is 

applied to assess the error of the absolute positioning relative to the 

ALS survey. The higher error in the absolute positioning is mainly 

related to the lower point density and accuracy of the ALS datasets 

providing less geomorphological details than the TLS survey (Table 

2).  

 

Table  2  Average error µ and standard deviation σ  of the relative and 

absolute co-registration of the TLS datasets 

  Relative positioning error Absolute positioning error 

 µ (m) σ (m) µ (m) σ (m) 

18 May 08 - - 0.04 0.07 

25 July 08 0 0.03 0.06 0.08 

10 May 09 0 0.03 0.02 0.07 

12 July 09 0 0.02 0.04 0.09 

08 Oct. 09 0 0.03 0 0.07 

26 Apr.10 0 0.02 0.01 0.07 

27 May 10 0 0.03 0.01 0.07 

 

 

Displacement characterization and quantification 

The displacements are calculated by comparing the TLS datasets 

with the reference. Two methods are used to quantify the 

displacements from the original point clouds. The first method is 

based on shortest distance comparison of point clouds. The second 

uses displacements of Specific Points (SPs) 

The shortest distance (SD) comparison consists of 

computing for each point the distance to its nearest neighbor in the 

reference point cloud. This method is particularly useful to detect 

spatially distributed changes if the direction of movement is 

unknown and to define zones with different displacement directions 

(Oppikofer et al., 2009). In order to determine the vertical 

displacement affecting the upper part of the landslide, the SD is 

constrained to compute displacement only along the vertical direction 

(SDv) assuming a tolerance angle for the vertical direction of ±10°. 

The results are therefore comparable to elevation changes computed 

with differential DEMs (Bitelli et al., 2004). The accuracy of the 

vertical displacement depends on two independent factors: (i) the co-

registration accuracy, and (ii) the computed distance D according to the 

tolerance angle which gives a maximal error Emax (Emax = D *sin(10°)). 

The observed movement of Specific Points (SPs) allows one 

to define the direction of displacements. In this study, natural SPs 

were chosen (Fig. 6). They consist of tree stumps recognizable in the 

unfiltered sequential point clouds. In order to assess the 

displacements of the SPs in the crown area, a method based on the 

roto-translation technique is used (Montserrat and Crosetto, 2008; 

Oppikofer et al.,,2009). It takes into account both translation and 

rotation of individual objects and uses the very high density available 

in the point clouds. Eleven SPs were triangulated in the plane normal 

to the laser viewing direction in order to minimize the effect of 

shadow zones in the interpolation (Fig. 6). To calculate the true 

displacement field, the center points of the SPs in the first acquisition 

is determined by averaging the X, Y Z positions of the points forming 

the SPs. Then the triangulated SPs of the reference are aligned on 

their corresponding triangulated SPs in the sequential point clouds 

using the ICP algorithm implemented in Polyworks (Fig. 6). Finally, 

the displacement vectors of the SPs are given by the initial and the 

final position of the center points of the first acquisition. Because the 

SPs are very well defined, the error mainly depends on the co-

registration accuracy of the sequential point clouds.  

 

Seismic Tomography investigation  

As the laser scanning data provide only information on the structure 

and the kinematics visible at the ground surface, additional geophysical 

data to obtain information in depth were acquired in order to better 

constrain the interpretation. Seismic tomography has proven to be an 

efficient technique to detect the contact between a landslide body 

(highly fractured) and a stable bedrock in the same type of geological 

setting as for La Valette (Jongmans et al., 2009, Grandjean et al., 2006; 

Grandjean et al., 2007). Three seismic tomography surveys of P and S-

waves velocities (L1, L2, L3) have been carried out in the upper part of 

the landslide to characterize the seismic velocities (Vp, Vs) of the 

failed material and determine the extension in depth of the 

discontinuities D1 and D2 (Fig. 5). Two cross-sections were installed 

along the direction of the main slope and one cross-section was 

installed perpendicular to the previous line in order to cross the 

discontinuity D2.  
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Fig. 6 Location of the eleven SPs in the crown area used to calculate the displacements. The SPs of the first acquisition are aligned on their corresponding 

displaced SPs for each acquisition date. The displacement of the center point of each SP of the first acquisition is used to determine the displacement vector. The 

average misfit between the SP of the first acquisition and the corresponding SP is estimated at ca. 0.01 m. 

 

The two longest devices are composed of 24 geophones 

(resonance frequency of 10 Hz) spaced each five meters in order to 

obtain a sufficient investigation depth for a large scale 

characterization of the landslide structure. The shortest devices, 

composed of 24 geophones spaced each two meters, bring 

information on the fracturing between the failed material and the 

bedrock. For the seismic source, one hundred grammes (100 g) of 

pentrite were used for each shot. The processing of the first arrival 

travel time P wave was carried out with the Rayfract seismic 

tomography software based on the wavepath Eikonal traveltime 

inversion algorithm (Schuster and Quintus-Bosz 1993). Figure 7a 

shows an example of the arrivals of the P waves and Surface waves. 

Dispersion of surface waves is closely related to the structure and 

properties of the landslide material and, in particular, to shear wave 

velocity. The vertical distribution of the shear wave velocity can be 

estimated on the basis of the dispersion analysis of different kinds 

of surface waves contained in the P-wave seismic records (Fig. 7b). 

The dispersion analysis results in the generation of a dispersion 

curve (frequency vs. phase velocity) for each geophone location. 

The shear waves velocity sections were therefore obtained using a 

spectral analysis of the surface waves (SASW method) with the 

surf96-CPS program (Hermann 1987) which allows one to analyse 

the dispersive character of surface waves (McMechan and Yedlin 

1981) and to obtain a S-wave vertical velocity profile by 1D inversion 

of the dispersion curves (Tarantola 2005) (Fig. 7b). To derive a 2D 

section, the 1D shear-wave velocities inverted from each local 

dispersion curve are then interpolated along each seismic line. 

In order to georeference the 2D tomographies, the location of 

each geophones was measured with a dGPS (horizontal and vertical 

accuracy of 0.04 m and 0.07 m). In each profile, the geophone 

locations are then projected on a straight line in the local coordinate 

system calculated with a linear regression. The equations of the 

regression line allow one to allocate a 3D position in the local 

coordinate system for all nodes of the tomography.  

 

Estimation of the volume of the failed mass 

To estimate the volume of the failed mass, the SLBL (Sloping Local 

Base Level) method has been used. It is a generalization of the base 

level concept proposed by Mills (2003) and is defined as a surface 

above which the rocks are assumed to be erodible by landslides due 

to the absence of buttress (Golts and Rosenthal 1993; Jaboyedoff et 

al., 2004b). This method was successfully applied both on hard and 

soft rock slopes (Jaboyedoff et al., 2009; Travelletti et al., 2010). The 

SLBL method is used in this study by integrating the information 

from the seismic survey and the TLS interpretation.  
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Fig. 7. Example of seismic tomography data from the profile L2 (see location in Figure 5). a) Example of recordings of the P-waves and Surface-waves arrival 

time. The first arrivals of the P-waves are used for the inversion of the P-wave velocity tomography. A spectral analysis of the surface waves (SASW) is realized 

to measure the surface wave dispersion curve and invert the corresponding shear wave velocity b) Example of the analysis of the dispersive character of surface 

waves for the 1D inversion of a vertical profile of shear wave velocity. The phase velocity represents the velocity of individual wave propagation in the media 

according to its wavelength and frequency (Park et al. 1998).  The relative good determination of the dispersion curve (dashed line) gives confidence on the 

inverted shear-wave velocity profile. 

 

The SLBL algorithm is based on an iterative routine that 

replaces the elevations of any mobile point of a digital elevation 

model (DEM) by the mean value of the altitude of its neighbours, 

allowing a certain tolerance. Points with an altitude (zi) larger than 

the mean of their neighbours are replaced by the mean value of 

the two neighbours (zi-1 + zi +1)/2 or by this value plus a tolerance 

C. Explicitly, in 2D, the procedure can be formalized as follows 

(Jaboyedoff et al., 2004b): 

 

If zi > (zi-1 + zi+1)/2 then zi = (zi-1 + zi+1)/2  (1) 

 

The result is a straight line between zi-1 and zi+1. The 

introduction of the tolerance value C leads to a second-degree 

curve: 

 

If zi > (zi-1 + zi+1)/2 − C then zi = (zi-1 + zi+1)/2 ± C (2) 

 

The tolerance can produce holes between points, e.g with an 

altitude smaller than the altitude of the surroundings points. To avoid 

this, two additional conditions can be added to ensure that the new 

point has a higher altitude than the lowest of its neighbours: 

 

If zi > (zi-1 + zi+1)/2 − C and (zi-1 + zi+1)/2 ± C > zi-1 or (zi-1 + zi+1)/2) ± 

C > zi+1 then zi = (zi-1 + zi+1)/2 ± C  (3) 

 

If it is not the case, the altitude zi of the point i is replaced by 

the lower altitude of its neighbours. The procedure is iterative, and is 

stopped once the change between two iterations is near a zero value 

and a failure surface nearly circular is obtained if the tolerance used 

is very different from zero. In order to take into account planar 

sliding along discontinuities, a small tolerance has to be used to fit 

the calculated failure surface on the observed discontinuities. In 3D, 

the procedure is similar, but the test is then performed using the 

highest and lowest values among the four closest neighbours. Some 

points must be fixed during the computation, to avoid the calculation 
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of a flat topography. The discontinuities determined in this study 

from the field observations, the seismic tomographies and the TLS 

surveys are used to constrain the SLBL computations. 

 

Results 

 

Morpho-structural analysis 

The combined analysis of the geological field observations, the 

shaded relief map and the differential DEM map allows one to 

propose a kinematic model of the landslide retrogression. 

Although the highly dislocated flysch formation can be 

considered as a relatively soft rock, the shaded relief analysis with 

the differential DEM clearly demonstrates that, at small scale, the 

key factor controlling the failure geometry and the overall stability 

of the mass is not the flysch formation itself, but the spacing and the 

orientation of the discontinuities composed by D1, D2 and D3. 

Consequently, the upper part of the La Valette landslide can be 

divided in four terrain units (Fig. 8a).  

Since the triggering date in March 1982, the terrain unit 1 has 

been confined between the steep discontinuities D2 and D3 that 

constrained the landslide retrogression to the North-East. The failed 

mass is composed of coherent blocks (up to 50 m wide) which are 

sliding towards the main slope direction. These blocks form minor 

counter-slopes affected by multiple open tension cracks (up to 1 m in 

opening and in spacing) favoring water infiltration. The blocks are 

progressively dislocated and incorporated in the mudslide body 

downhill. The negative elevation difference developing along D1 

indicates that the landslide retrogression to the North-East is limited by 

D1 which forces the retrogression to develop laterally to the North 

(Fig. 8b). As a consequence of the loss of buttress given by the terrain 

unit 1, the terrain units 2 and 3 are progressively destabilized. The 

terrain unit 4 (North-West side of D3) is characterized with a 

hummocky morphology indicating a lower destabilization of the slope 

due to the loss of buttress provided by the terrain unit 3 located 

downhill.  

 

 

Fig. 8 Morpho-structural maps derived from the interpretation of an Airbone Laser Scanning (ALS) survey. a) Major discontinuities and sub-units identified in 

the scarp and in the crown areas. b) Differential DEM highlighting the retrogression direction of the landslide for the period 1960-2009 constrained by the 

discontinuity D2 and D3. 
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At a smaller scale, the La Valette landslide appears to be 

included in a Deep-Seated Gravitational Slope Deformation 

(DSGSD) (Agliardi et al., 2001) which main scarp coincides with 

the extension of D1 to the North. In addition, the Soleil Boeuf 

crest presents the same morphology as before the triggering in 

1982 when the scarp was located 200 m more to the South-West 

(Le Mignon, 2004). Therefore, the 1982 large failure is strongly 

suspected to be a reactivation of an older DSGSD along D1. 

Furthermore, the dip and dip direction of the Western side of the 

DSGSD main scarp (166°/38° ± 10°/4°) is very similar to D3, 

suggesting that the old scarp face belongs to the same 

discontinuity set. Consequently, D3 can thus be a pre-existing 

fracture which is also reactivated. The difference in the fracturing 

degree on both sides of D2 clearly highlights the preferential 

extension of the landslide towards the North-West. On the South-

East side of D2, no significant geomorphic evidence of current 

activity is observed except the extension of D1 which 

progressively disappears in the flysch formation to the South-East. 

Furthermore, no negative elevation difference is noticed in this 

area in reference to the vertical accuracy of the differential DEM 

(~10 m). 

The downhill limit of the negative elevation remarkably coincides 

with the tectonic discordance of the Autapie Nappe and the uphill 

limit corresponds to the spring area. The location of the triggering 

area of 1982 is clearly identified where the elevation difference 

(50 m) is the maximum. 

 

Seismic tomography analysis 

The tomographies of P and S-waves reveal a low velocity zone 

(Vp < 900 m.s-1, Vs < 400 m.s-1) in the terrain unit 1 affected by 

dense fracturing. The increase of P and S-waves velocity when 

one gets closer to the stable rock (fracture D1) gives a good 

confidence in the determination of the contact among the failed 

mass and the stable bedrock in depth (Fig. 9a, 9b). The velocities 

in the stable part composed of the flysch formation vary in the 

range 1200-2000 m.s-1 for the P-waves and 450-600 m.s-1 for the 

S-waves. These velocity values are slightly lower than those 

expected for similar rocks composed of conglomerate and 

sandstone with a low clay content (Gosar et al., 2001). They are 

explained by the highly dislocated texture of the flysch (BRGM 

1974). Despite an important velocity contrast in Vs on both sides 

of D2, the extension of D2 in depth cannot be precisely 

determined on the tomographies because of insufficient velocity 

contrast in depth. Starting from the stable part, the iso-values of 

1200 m.s-1 (Vp) and 450 m.s-1 (Vs) dip rapidly below the ground 

surface. This interface can be followed in all seismic 

tomographies between 12 and 15 m below the ground surface. It is 

difficult to determine the roughness of this interface knowing that the 

seismic tomographies very often tend to produce artificial undulating 

surfaces because of the diffractions caused by small irregularities at 

the shallow surface of very heterogeneous media.  

 

 

Fig. 9 3D view of the seismic tomographies with their location in the crown 

area a) P-wave velocity tomography. b) S-wave velocity tomography. A 

velocity contrast at about 12 m deep highlights the presence of the 

discontinuity D4 interpreted as an internal sliding surface.  

 

Therefore, the interface can be modeled as a plane which is 

an acceptable assumption for a small-scale interpretation. The plane 

is adjusted in a least square sense on the tomography nodes at the 

transition between the velocities characterizing respectively the failed 

mass and the stable bedrock. A stronger weight is attributed to the Vp 

tomographies because the velocity contrasts are more important than 

in the Vs tomographies. The accuracy is estimated by adjusting 

different planes based on five different interpretations. The average 

orientation is thus characterized with a dip direction of 233° ±8° and 

a dip of 26° ±4° which is close to the average slope of the ground 

surface but lower than D1. Therefore this interface is not interpreted 

as the extension of D1 in depth, but as the limit of D4 between a 

highly fractured media and the less fractured bedrock in flysch. D4 
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could possibly correspond to an internal shear zone upon which a 

highly fractured rock is sliding in a dip-slope configuration. 

 

Kinematics analysis 

Displacements calculated from the TLS datasets between the period 

May 2008–May 2010 illustrate the landslide activity at the vicinity 

of D1, D2 and D3. The SDv computations on the point clouds 

indicate a maximum absolute elevation difference of 6.14 m 

between July 2008 and May 2010 (average error of 3.10-3 m with a 

standard deviation of 0.03 m) leading to an maximum vertical 

displacement rate of 3.07 m.year-1 along D1 and D2 of the top of 

the terrain unit 1 (Fig. 10). All the displacements in the terrain unit 

1 are concentrated between D1 and D2 where tensions cracks are 

developing, thus explaining the low seismic velocities observed in 

this area (Fig. 9). 

The elevation differences allow one to distinguish three 

coherent blocks 1a, 1b and 1c belonging in the terrain unit 1 

(Fig. 8a); these blocks are progressively separated by the opening of 

tension cracks and the sliding along D1 and D2. Uphill, the terrain 

unit 2 is also destabilized due to the loss of buttress provided by 

terrain unit 1. No displacement is detected on the South-East side of 

D2 with reference to the accuracy of the TLS datasets (less than 

0.05 m). These observations are in agreement with the morpho-

structural analysis described previously. The displacement 

amplitudes of the SPs are far larger than the accuracy of the TLS 

datasets, thus giving a good confidence in the measurements. The 

SPs displacements allow one to determine the true 3D displacement 

vectors characterized by an average velocity of about 4.12 m.year-1 

(Fig. 11).  

 

Table 3 Average µ and standard deviation σ of  the SPs 

displacements 

  Elapsed days 

µ 

(m) 

σ 

(m) 

18 May 08 - 25 July 08 68 1.69 0.07 

25 July 08 -10 May 09 289 3.3 0.34 

10 May 09 - 12 July 09 63 0.52 0.05 

12 July 09 - 08 Oct. 09 88 0.39 0.09 

08 Oct. 09 - 26 Apr.10 200 1.93 0.17 

26 Apr. 10 - 27 May 10 31 0.34 0.05 

 

The increase of the standard deviation of SPs 

displacements with the elapsed days between TLS acquisitions 

(Table 3) highlight the spatial heterogeneity of displacement in 

the top of the terrain unit 1 due to the progressive opening of 

tension cracks separating the blocks 1a, 1b and 1c (Fig. 10). On 

the opposite, the directions of the displacement vectors are 

constant in time and in space with an average dip direction and 

dip of 228°/34° (±4°/±2°) (Fig. 12). Consequently, the short term 

kinematics of the terrain unit 1 seems to be mainly controlled by 

planar failures along D1 and D4. 

 

Fig. 10 TLS point cloud comparisons according to the reference date of 

18 May 2008. The displacements are calculated with the shortest distance 

comparison in the vertical direction. A negative value means that the point 

elevation is lower than the point of the reference. Several blocks are clearly 

individualized through time. The blocks 1a, 1b and 1c belong to the sub-unit 1. 

The block 2 belongs to the sub-unit 2. The displacement vectors of the SPs are 

also indicated.  
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Fig. 11 Cumulated displacements of the SPs calculated with the roto-

translation technique. 

 

Concept for the failure mechanism 

Because the upper part of the La Valette landslide is structurally 

controlled at small scale by planar sliding and wedge fracture 

configurations, a synthesis of the structural and kinematics 

analysis is done by the use of horizontal hemispherical projections 

(equal angle) (Richards et al., 1978; Hoek and Bray, 2004) 

(Fig. 12). The fracture sets identified in the terrain units 1, 2 and 4 

are summarized in Table 4. Figure 13a presents the conceptual 

model of the failure mechanism interpreted from the integration of 

the ALS, TLS and seismic survey.  

From a kinematical point of view, D3 and D2 define a 

wedge geometry with an axis direction and dip of 

215°/30° ± 11°/5° and a maximum depth varying between 60 to 

80 m with a back-crack represented by D1. Because the wedge 

axis does not ‘daylight’ in the slope face, this geometry is 

precluded from a strict straight-forward wedge kinematic 

evaluation as a single homogeneous block (Hoek and Bray, 2004). 

In other words, the wedge cannot move without a buttress 

breakout. Therefore the wedge geometry can only constrain the 

landslide retrogression direction between D2 and D3 to the North. 

However a breakout interface cannot be totally excluded at the 

bottom of the scarp to explain the location of the source line and 

the subsidence along D1 in the terrain unit 1 (Fig. 13a).  

Downhill, the mudslide body is acting as a buttress for the 

upper part. Consequently, the progression of the mudslide allows 

the development of dip-slope failures and coherent blocks start 

sliding along D4 laterally delimited by D2 and D3. Because the 

dip direction and dip of the 2-years displacements vectors in the 

terrain unit 1 are located between the great circles of D1 and D4 

(Fig. 12), the displacement vector components are likely related to 

a sliding along D1 and D4, thus leading to a bi-planar 

superimposed failure mechanism. In addition, the dip direction and 

dip of the displacements vectors are remarkably close to the 

intersection of the great circles of D2 and D3 which corresponds to 

the wedge axis orientation (Fig. 12). This observation consolidates 

the hypothesis of the predominant role of the wedge geometry on the 

long-term development of the landslide since its triggering date while 

the planar sliding explain the short-term landslide kinematics. D4 is 

probably not a pre-existing discontinuity and is likely related to a 

plastic deformation of the highly fractured flysch formation during 

the development of the dip-slope failure mechanism. The tension 

cracks observed at the ground surface are certainly connected to the 

shear zone D4 in depth, thus leading to a listric geometry which is 

usually observed in soft rocks and clay slopes.  

 

Fig. 12 Stereonet (equal angle, lower hemisphere) of the major discontinuities 

observed in the scarp and in the crown areas. The direction of displacement 

located between the great circles of D4 and D1 near the intersection of D2 and 

D3 strongly suggest that the upper part of the La Valette landslide is 

structurally-controlled by planar failure confined within a wedge geometry.  

 

Volume estimation with the SLBL method 

To estimate the volume of the failed mass along D4 in the terrain 

unit 1, an interpolation is carried out using the SLBL method. The 

discontinuities D1 (North-East limit), D2 (South-East limit), D3 

(North-West limit) and D4 (basal limit in depth) are used to constrain 

the calculation domain of the SLBL by assuming that D4 is continuous 

with a slightly curved geometry. The mechanical weak zone 

highlighted by the spring line at the lower limit of terrain unit 1 (Fig. 8; 

Fig. 13a) is used as the Southern limit for the SLBL calculation. The 

unstable volume is calculated using a 2 m grid DEM interpolated from 

the ALS data. This cell size is essentially used for computation stability 

and time computing purposes. A tolerance of -0.3 defining the degree 

of curvature of the SLBL is selected in such way that the SLBL surface 

fits at best the discontinuity D4.  
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The result gives a slightly curved surface that flattens and 

daylight in the spring line A volume of 500’000 m3 is estimated 

(Fig. 13b). This volume represents the highly fractured mass 

mobilized by D4 which is currently loading the underlying mudslide 

body. 

 

 

 

Fig. 13 Conceptual geological model of development of the upper part of the La Valette landslide. a) Proposed concept of the failure mechanism affecting the 

scarp and the crown areas. The morpho-structural and the kinematics analyses highlight a planar failure mechanism along D1 and D4 confined in a wedge 

geometry delimited by D2 and D3. The location of the cross-section is shown in Fig. 13b. b) 3D view of the discontinuity D4 extended with the SLBL 

computation. The ground topography above D4 has been removed.  
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Discussion and Conclusion 

In the La Valette landslide, the morpho-structural analysis and the 

displacement analysis indicated a structurally-controlled evolution 

of the landslide at small scale. The retrogression failure observed in 

the upper part of the La Valette landslide is an intermediate case 

study between landslide developed in soft and in strong rocks. In 

strong rocks, the relationship between pre-existing fractures and the 

failure mechanism has been widely observed and illustrated 

(Sauchyn et al., 1998; Agliardi et al., 2001; Jaboyedoff et al., 2009). 

In soft rocks, the failure mechanism is propagated through intact 

materials of uniform shear strength (Irfan, 1998). Therefore 

conventional stability analyses are not fully appropriate because of 

the influence of both the mechanics of the discontinuities and the 

mechanics of the deforming soil. Although this aspect is out of the 

scope of this study, it will need specific attention for a further slope 

failure modeling. In addition, in such slow-moving complex 

landslides in soft rocks, it is often difficult to determine the exact 

location of the failure surface. The deformation may occur at more 

than one level or in different parts of the slope at different times 

(Cornforth, 2005). Therefore several additional failure surfaces not 

depicted in the conceptual model may be present in reality or may 

occur in the future. However, the proposed model is coherent with 

the ALS, TLS and seismic data and the field observations.  

The upper part of the La Valette landslide is very probably 

a case of reactivation of an older landslide and is characterized with 

a succession of individual slides as it is often observed in large 

Deep-Seated Gravitational Slope Deformation (DSGSD) (Agliardi 

et al., 2001). A first slide occurs and, as a consequence of the 

movement of this mass, other adjacent masses starts to move thus 

allowing the retrogression of the landslide to the North. The 

opening of tension cracks in the crown area is evidence of the 

initiation of a progressive failure. However, the flysch formation 

may already have undergone some deformation before the 

discontinuities start to open. The failure may have started in the 

weak zone D4 and along the pre-existing fractures D1, D2 and D3. 

Furthermore, the pre-failure behavior of successive slides is 

probably a consequence of non-uniform stress and strain conditions 

which prevent the upper part to a catastrophic failure. In the same 

way, the dip of D4 extended by the SLBL calculation (internal 

sliding surface mobilizing 500’000 m3 of the landslide mass) is very 

close to the residual friction angle of the reworked flysch (30°) 

(Colat and Locat, 1993; Le Mignon, 2004; Fig. 13b). Therefore the 

stability limit is not reached simultaneously in the whole mass and 

it would be very unlikely that the unstable mass will fail in a single 

event. Because the wedge axis delimited by D2 and D3 does not 

‘daylight’ in the slope face, the probability of a catastrophic failure 

is considerably reduced to a progressive release of material through 

shallow translational failure mechanisms controlled by D1 and D4. 

However the existence of breakout interfaces at the bottom of the 

main scarp cannot be totally excluded (Fig. 13a). Stresses would then 

be transferred by loading to the mudslide body acting as a reinforced 

buttress since the set-up of the drainage system in the middle part of 

the slope and the decrease of the mudslide velocity. The stress release 

occurs over an extended period due to the continuous sliding of the 

mudslide body (~1 m.year-1). However, this buttress can become 

over-stressed if the activity of the upper part increases, thus 

potentially leading to a sudden acceleration of the mudslide or the 

development of an upper internal failure in the mudslide body. If the 

stress increment becomes excessive, the amount of deformation 

becomes deviated in the shallow part of the slope, thus leading to an 

increase of the slope inclination favoring shallow failures. Sudden 

releases of small volumes and fluidization of the mass at the vicinity 

of the spring line have been observed in the past and more recently in 

Spring 2009 when about 3000 m3 of reworked flysch suddenly 

mobilized in a mudflow over a distance of 250 meters. A 

development of the mudslide in areas where the buttress is less strong 

typically in the borders of the mudslide through lateral spreading is 

also possible. As a consequence of the important activity of the upper 

part, the lower mudslide part has to evolve differently than in the past 

according to the drainage works installed further downhill. The 

transition between the main scarp and the mudslide body constitutes a 

key zone controlling the overall landslide behavior because that part 

is susceptible to be over-stressed. Groundwater conditions of the 

upper part still need to be assessed in detail for a better understanding 

of the failure mechanisms. Hydro-mechanical modelling in progress 

will also help to better understand the failure mechanism. 

To conclude, the efficiency of combining ground-based 

(LiDAR TLS, seismic tomography) and airborne-based (LiDAR 

ALS) geophysical information to characterize the landslide structure 

is demonstrated by the agreement observed between geological field 

observations, morpho-structural modeling and kinematics analysis. 

The advantage of combining different methods is to propose an 

interpretation adapted to the scale of the landslide which is not 

possible when only local (e.g. punctual) measurements are used. TLS 

data provide high resolution point clouds of the topography for large 

scale analysis which complements ALS data which are more suitable 

for smaller scale analysis. The seismic tomography survey provides 

spatially-distributed information on the geometry of the fractures in 

depth. The integration and the interpretation of this multi-source data 

allow one to propose possible landslide evolution scenarios. 

Furthermore, this study demonstrated that in soft rocks (e.g flysh 

formations), the morpho-structure information derived from field 
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observations and DEMs analysis does not fully reflect the internal 

structure of the slope without complementary information on the 

kinematics and on the internal structure provided with ground-based 

surveys. The proposed multi-technique approach can be applied to 

different types of landslides. A simple plot of the displacement 

vector in a stereonet with the observed discontinuity orientations 

can highlight structurally controlled landslides. This approach has 

been illustrated in the monitoring of strong rock-slope. Because 

multi-source data have heterogeneous qualities and different spatial 

resolutions, a major difficulty consists in the extraction of relevant 

information and in their integration in a coherent framework. Data 

georeferencing and re-interpretation are among the most important 

steps needed to detect inconsistencies among multi-source data 

(Caumon et al., 2009; Travelletti and Malet, 2011). A future 

challenge to improve the proposed methodology relies on coupling 

of 3D Geographic Information Systems (data storage and 

management) with 3D geometrical modeling packages allowing 

quick re-interpretation of the conceptual model of the slope.  
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3.4.1.2 Géométrie de la base de l’escarpement principal 

Bien que la base de l’escarpement principal fasse partie de la zone de transit, il a été préférable de la traiter de 
manière indépendante car elle se situe à la transition entre les matériaux glissés de l’escarpement et le corps 
de la coulée. Cette zone est située à proximité de nombreuses lignes de sources responsables en surface de 
zones marécageuses au lieu-dit ‘’Les Sagnes’’ actuellement drainées par les installations du RTM (Figure 3.5). 
De part son influence sur le comportement hydrologique de la coulée, la géométrie de cette zone est 
importante à investiguer. Quatre profils de tomographie de résistivité électrique L5, L6, T5 et T6 ont été acquis 
et traités selon la procédure décrite précédemment au chapitre § 3.2.1. 

Les profils électriques L5 et T5 au lieu-dit « Les Sagnes » révèlent l’existence d’une interface plane localisée 
entre 5 et 10 m de profondeur séparant un milieu de 15 à 70 Ω.m  d’un milieu de résistivités supérieures à 100 
Ω.m (Figure 3.7). Ces valeurs de résistivité sont comparables à celles observées sur d’autres glissements-
coulées développés dans les marnes noires (Schmutz et al., 2000 ; Méric et al., 2007 ; Grandjean et al., 2007). 
Par conséquent, elles correspondraient aux matériaux du glissement et du substratum stable.  Sur le profil T5, 
l’extension latérale de l’interface se matérialise par une remontée des résistivités en bordure du glissement. 
L’épaisseur du glissement diminue également vers l’aval. Cependant, la limite aval du glissement n’est pas 
clairement identifiable. Le manque de contraste est probablement dû à l’écoulement des eaux de subsurface 
plus en aval, ce qui explique les faibles valeurs de résistivités (< 20 Ω.m) de ces terrains.   

La géométrie du glissement dans la zone à blocs est plus complexe du fait de la présence de paquets cohérents 
de matériaux progressivement incorporés dans la coulée (Figure 3.7). Deux paquets de blocs sont identifiables 
dans les profils L6 et T6. Ils sont caractérisés par des valeurs de résistivités supérieures à 100 Ω.m. Dans le profil 
T6, le premier paquet à l’Ouest atteint une profondeur de 30 m alors que le second à l’Est atteint une 
profondeur supérieure à 35 m. La profondeur de ce paquet de blocs dépasse la profondeur d’investigation du 
profil électrique T6. Les valeurs de résistivité élevées montrent sans surprise que la zone à blocs est 
particulièrement drainante avec des teneurs en eau faibles. Par conséquent, les sources provenant de 
l’escarpement principal se réinfiltreraient rapidement sous la coulée.   

 
Figure 3.7 - Profils de résistivité électrique au lieu-dit Les Sagnes et dans la zone à blocs provenant de la nappe du Pelat.  



Chapitre 3 : Caractérisation géométrique des glissements-coulées 

 

 - 102 - 

3.4.2 Géométrie de la zone de transit et d’accumulation  

Les matériaux provenant de la partie amont du glissement sont canalisés dans l’ancien lit des torrents du Serre 
et de La Valette (Figure 3.6, Figure 3.8). Bien que l’installation des systèmes de drainage dans les années 1990 
ait considérablement réduit les vitesses annuelles moyennes de 35 cm.jour

-1
 à 0.3 à 3 cm.jour

-1
, cette zone 

représente un danger de part sa proximité au village de St Pont situé 1 km en aval. Ce secteur, en phase lente 
d’élévation, est susceptible de se fluidifier en coulée de boue comme cela a été observé en 1988.  

Ce travail a été révisé et accepté sous la forme d’un résumé étendu pour la conférence internationale 
‘’Landslide Processes : from Geomorphologic mapping to dynamic modelling’’ tenue à Strasbourg le 6-7 Février 
2009 (Annexe 1). Ce travail est également en cours de préparation pour être soumis dans le journal Near 

Surface Geophysics (IP : 0.83) (auteurs : Samyn K., Travelletti J., Grandjean G., Malet J.-P., Bitri, A). 

 
Figure 3.8 - Vue 3D des dispositifs des acquisitions géophysiques effectuées entre 2007 et 2010 dans la zone de transit et 

d’accumulation de la coulée de La Valette avec un agrandissement de la configuration d’acquisition de la tomographie 

sismique 3D. 

 

3.4.2.1 Méthodologie pour la construction du modèle géométrique de la zone de transit et 

d’accumulation 

Une méthodologie identique à celle appliquée au glissement-coulée de Super-Sauze (§ 3.3) est développée. Elle 
consiste à intégrer des données diverses de type géomorphologique, géotechnique avec les données 
géophysiques.  

 

• Données géomorphologiques : 

Les traits morphologiques (forme des versants, position de l’ancien réseau hydrographique) ont été identifiés à 
partir d’observations de terrain (fissuration, bourrelet), de l’analyse d’orthophotographies aériennes avant et 
après le déclenchement en 1974 et 2007 et du modèle numérique de terrain interpolé avec une résolution de 1 
m par triangulation linéaire à partir de données ALS de 2007. Ces données ont permis d’identifier les limites du 
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glissement et l’ancienne position des torrents du Serre et de La Valette. Ces analyses sont validées et 
complétées par les observations de terrain. Dans la zone d’accumulation, la morphologie ante-glissement est 
caractérisée par les deux thalwegs parallèles des torrents de La Valette et du Serre aux flancs raides et 
dissymétriques qui ont été progressivement comblés par les matériaux glissés (Figure 3.6). La confluence se 
situe à l’aval de l’îlot stable (Figure 1.6). 

 

• Données géotechniques : 

Quatre forages destructifs (B1, B2a, B2b et B3) ont été réalisés par la société Fondasol en juillet 2008 à 
proximité des profils géophysiques afin d’identifier la structuration verticale de la coulée et valider les 
tomographies géophysiques (Figure 3.5, Figure 3.8). Deux forages destructifs ont également été réalisés à 
proximité du forage B3 au printemps 2011 jusqu’à une profondeur de 10 m. Les forages B1 et B2 ont été 
d’abord forés au taillant Ø 64 mm à 31.2 et 30.0 m de profondeur. Quatre essais pressiométriques par 
sondages ont été effectués dans B1 et B2b (Module pressiométrique EM et pression limite PL). B1 et B2a ont été 
ensuite élargis au taillant Ø 115 mm sur toute la hauteur et équipés d’un tube piézométrique en PVC. Le forage 
B2b a été réalisé au tricône Ø 115 mm jusqu’à 18.0 m puis au tricône Ø 76 mm jusqu’à 30.0 m et équipé d’un 
tube piézométrique en PVC. Le forage B3 a été foré à l’odex 90 jusqu’à 28.0 m puis au marteau fond de trou 
jusqu’à 40 m de profondeur. Trois essais Lugeon ont été réalisés à la profondeur du substratum stable. Le 
forage B3 est équipé d’un tube inclinométrique scellé jusqu’à 39.0 m de profondeur par un coulis de ciment 
injecté par le fond. Les mesures inclinométriques sont effectuées manuellement à période de deux semaines 
d’aout à décembre 2008. Des mesures supplémentaires sont également réalisées par passages de gabarits de 
20 et 50 cm afin de localiser les profondeurs de coincement (profondeur où la déformation du tube est trop 
importante pour permettre le passage du gabarit). 

 

3.4.2.2 Interprétations des données géotechniques 

Comme observée dans les études antécédentes (Colas, 1990), la structure interne des zones de transit et 
d’accumulation ne présentent pas d’importantes variations lithologiques. Le toit du substratum est localisé 
respectivement à 20.7 m,  16.5 m, 17.2 m et 25 m de profondeur dans les forages B1, B2a, B2b et B3 (Figure 
3.8).  Le glissement est composé d’une matrice argileuse silto-sableuse avec différents degrés de compaction 
incluant des blocs métriques de natures diverses (marne, carbonate, grès).   

Lors de la mesure de la référence inclinométrique dans le forage B3 effectuée trois semaines après l’installation 
du tube, un blocage de la sonde est identifié à 19.40 m de profondeur. Ce blocage a pu être provoqué par un 
endommagement du tube lors de sa mise en place à travers une zone à blocs identifée dans le forage B3 à 18 m 
de profondeur (Figure 3.9) ou par une surface de glissement interne. La profondeur de blocage a servis de 
valeur 0 pour calculer la déformée du tube. Par conséquent, les déplacements obtenus au-dessus de cette 
profondeur sont sous-estimés.  

L’allure de la déformée met en évidence deux surfaces de glissement à 10 m, 13.5 m de profondeur. La 
présence de la surface de glissement à 13.5 m est confirmée par les mesures aux gabarits dans les forages B2a 
et B2b. Cependant, elle n’a pas été encore identifiée à ce jour dans le forage B1. L’augmentation du taux de 
déformation à proximité de la profondeur de blocage valide l’hypothèse d’une surface de glissement interne à 
19.40 m. La structure interne du forage B3 est également fondée sur le profil vertical de vitesses sismiques 
obtenues par tomographie de sismique réfraction (profil L4, Figure 3.8) . Elle peut être décomposée en trois 
unités : 

1. Une unité superficielle C1 de 10 m d’épaisseur composée d’un mélange de blocs métriques de natures 
diverses (marne, carbonate, grès) dans une matrice hétérogène silto-sableuse et argileuse (EM de 6-18 
MPa, PL de 0.5 - 1.0 MPa). La base de cette unité correspond environ à l’isovaleur de vitesse Vp de 
1400 m.s

-1
. Une zone de cisaillement interne est également identifiée à 5 de profondeur ; 

2. Une unité profonde C2 localisée vers 10 m de profondeur, épaisse d’environ 15 m et de même nature 
que l’unité superficielle (EM de 6-18 MPa, PL de 0.5 - 1.0 MPa). Une surface de glissement interne à 
19.40 m de profondeur est également présente dans cette unité ; 
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3. Le substratum stable S formé de marnes noires compactes localisé à environ -25 m caractérisé par des 
vitesses Vp supérieure à 2500 m.s

-1
. Cette formation est imperméable (Ks de 10

-7
 -10

-8
 m.s

-1
) et rigide 

(EM de 228-720 MPa, PL > 8 MPa).  

 
Figure 3.9 - Structure interne de la coulée de La Valette dans le forage B3, A) log stratigraphique et déformée du tube 

inclinométrique. A la mesure de la référence le 29/08/08, la sonde inclinométrique (longueur de 1 m) est restée bloquée à 

19.40 m de profondeur, B) profils verticaux de vitesses inversées Vp et Vs à partir de la tomographie 2D des vitesses 

sismiques du profil L4. Trois couches C1, C2 et S sont identifiées. 

 

3.4.2.3 Interprétations des tomographies de résistivité électrique et de sismique réfraction 

2D et 3D 

• Zone de transit : 

L’inversion des temps des premières arrivées de l’acquisition sismique 3D révèle une zone de faibles vitesses 
(500 à 1900 m.s

-1
) contrastant avec une zone à plus grandes vitesses (1900 à 3000 m.s

-1
) située en bordure du 

modèle de vitesses et en profondeur (Figure 3.10). La géométrie de la zone de faibles vitesses correspond au 
corps du glissement-coulée.  

On dénote cependant que la vitesse Vp (1900 m.s
-1

) caractérisant le substratum stable est inférieure d’environ 
500 à 800 m.s

-1
 à celle déterminée par tomographie 2D dans le profil L4 (2500 à 2700 m.s

-1
, Figure 3.8). A cause 

de la géométrie incurvée du substratum, le passage de raies sismiques dans des zones rapides latérales à 
proximité des zones stables pourraient expliquer les vitesses plus importantes observées dans le profil sismique 
2D (effet 3D). Toutefois, ces gammes de vitesses du substratum marneux restent en accord avec celles 
obtenues dans des glissements-coulées marneux similaires (Grandjean et al., 2006 ; Méric et al., 2007). De plus, 
considérant l’objectif de cette partie, la magnitude des vitesses est secondaire par rapport à leur variation 
spatiale (gradient de vitesse). Les contrastes de vitesses observés dans la tomographie 3D et 2D du profil L4 
sont en bon accord avec les données du forage B3.  Les isovaleurs de 1200 m.s

-1
 et 1900 m-s

-1
 correspondent 

en profondeur aux interfaces C1-C2 et C2-S observées dans le forage B3 vers 10 m et 25 m de profondeur 
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(Figure 3.9). On remarque cependant des remontées irréalistes de vitesses en bordure du modèle 3D (zones 
aval et amont) où le degré de couverture de raies sismiques est quasi nul.  

Le profil L4 permet de faire le lien structural avec la zone d’accumulation en contrebas.  

 

 
Figure 3.10 - Modèle 3D de vitesses Vp à résolution de 5 m dans lequel deux profils ont été extraits pour visualiser la 

distribution des vitesses en profondeur. Le contraste de vitesse entre les matériaux de la coulée et le substratum stable est 

identifié vers 25 m de profondeur. Les remontées des vitesses Vp en bordure aval et amont correspondent aux zones du 

modèle non contraintes dans l’inversion. Ces vitesses ne sont pas réalistes.  
 

• Zone d’accumulation: 

Les profils 2D de résistivité électrique indiquent un fort contraste de résistivité en profondeur et en surface 
entre le glissement et le substratum stable validé par les données litho-stratigraphiques des forages et les 
données géomorphologiques. De manière générale, aucune différence structurale importante n’est identifiée 
entre les modèles de résistivité inversés à partir d’acquisitions Dipôle-Dipôle ou Wenner-Schlumberger. 
Toutefois, la position des deux thalwegs du Serre et de La Valette, disposés de façon asymétrique par rapport à 
l’axe Nord Est – Sud Ouest de l’îlot stable, est mieux reproduite avec une configuration Wenner-Schlumberger 
(Figure 3.11 B).   

Les tomographies 2D des vitesses Vp présentent un bon contraste de vitesses en profondeur également validé 
par les données litho-stratigraphiques des forages (Figure 3.11 A). Les limites du glissement et la présence de 
l’îlot stable ne sont toutefois pas clairement identifiables. Cela est expliqué par le recouvrement des vitesses 
sismiques des dépôts morainiques dans les parties stables avec celles des matériaux de la coulée (300 m.s

-1
 à 

1000 m.s
-1

) (Colas, 1990). Le profil vertical de vitesses Vp à proximité du forage B3 est en accord avec la 
structure verticale globale de la coulée dérivée de l’analyse de la déformée du tube inclinométrique B3 (Figure 
3.9). Les contrastes de vitesses Vs sont nettement moins importants que ceux observés dans les tomographies 
de résistivité électrique et de vitesse Vp, le gradient vertical de vitesse Vs y est constant (Figure 3.9).  La forte 
atténuation des ondes de surface avec la profondeur ne permet pas d'obtenir des vitesses d'ondes S dans le 
substratum.  
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Figure 3.11 - Interprétation croisée des tomographies de sismique réfraction et de résistivité électrique dans la zone 

d’accumulation le long du profil T2, A) modèles de vitesses Vp, B) modèle de résistivités électriques (configuration Wenner-

Schlumberger, RMSE 2.1%) où la géométrie de l’îlot stable est bien déterminée, C) localisation possible de l’interface C1-C2, 

D) et de l’interface C2-S par la méthode de mise en correspondance d’enveloppes de paramètres pétro-physiques. 

 

Les profondeurs du substratum identifiées à partir des tomographies électrique et sismique du profil T2 sont 
validées par les données géotechniques des forages B1, B2a, B2b et les observations de terrain (crête stable, 
limite du glissement). Les profondeurs sont également comparables à celles du profil sismique L4. Pour ces 
raisons, le profil T2 est considéré comme le modèle géophysique de référence pour interpréter l’ensemble des 
données dans la zone d’accumulation et identifier les plages de valeurs géophysiques pour fixer les épaisseurs 
des couches. Une succession de trois couches géophysiques peut donc être identifiée à partir des paramètres 

Vp, Vs et ρ (Table 3.2). Cette structuration en trois couches, ainsi que les valeurs des paramètres géophysiques, 
sont comparables à celles observées sur d’autres glissements-coulées développés dans les marnes noires 
(Schmutz et al., 2000 ; Méric et al., 2007 ; Grandjean et al., 2007).  

 
Table 3.2 -  Gamme de paramètres pétro-physiques ‚ [vitesses des ondes P (Vp) des ondes S (Vs) et résistivités électriques 

(ρ)] associée aux couches géotechniques C1, C2 et au substratum stable. 
  Vp Vs ρ 

  m.s
-1

 m.s
-1

 Ω.m 

C1 240 à 1400 70 à 180 5 à 50 

C2 1000 à  2700 > 180 40 à 100 

Substratum 1800 à  3500 - > 100 
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A partir du modèle géophysique et géotechnique en trois couches, la mise en cohérence des interprétations 
des données géophysiques est fondée sur la correspondance d’enveloppes de valeurs de paramètres 
géophysiques, calées sur les informations de la structure interne fournies par les forages (Figure 3.11 C, D). 
L’enveloppe de vitesses Vs n’est pas considérée étant donné que la résolution et la précision des modèles 
inversés des vitesses Vs ne permettent pas de discriminer clairement les couches à la verticale (Figure 3.9).  

3.4.2.4 Résultats : modèle géométrique de la zone de transit et d’accumulation  

Les positions des torrents du Serre et de La Valette correspondent à des points bas topographiques qui 
permettent de contraindre le modèle géométrique dans la zone d’accumulation. La méthode d’intégration est 
identique à celle ayant servie à intégrer les crêtes stables dans le modèle géométrique du glissement de Super-
Sauze (§ 3.3). Dans la zone d’accumulation, les interfaces issues du croisement des différents paramètres 
géophysiques et géomorphologiques ont été discrétisées en points d’altitude. Dans la zone de transit, les 
isovaleurs de 1200 m.s

-1
 et 1900 m.s

-1
 du modèle de vitesses 3D sont également discrétisées en points 

d’altitude. Pour que les limites du modèle géométrique correspondent exactement à la limite cartographiée du 
glissement, seuls les points localisés au centre du modèle de vitesse 3D (entre les lignes de géophones) sont 
extraits (Figure 3.8, Figure 3.12). En effet, le recouvrement des vitesses sismiques des dépôts morainiques avec 
celles des matériaux de la coulée ne permet pas distinguer de façon suffisamment précise les limites du 
glissement dans le modèle 3D de vitesse. De plus, des remontées irréalistes de vitesse se produisent en 
bordure du modèle où l’inversion est relativement peu contrainte par les données. Comme pour le modèle 
géométrique de Super-Sauze, les interfaces C1-C2 et C2-S ont été interpolées par Krigeage Universel avec une 
maille de 5 m. Un post-traitement a été appliqué pour corriger les interférences entre les interfaces. 
Finalement un lissage est réalisé pour réduire les variabilités géométriques très locales. Les données litho-
stratigraphiques et inclinométriques des forages n’ont pas été utilisées dans l’interpolation afin de calculer un 
RMSE à partir de l’écart résiduel entre l’interface interpolée et l’interface déterminée dans les forages B1, B2a, 
B2b et B3.  

Les résultats sont présentés dans la Figure 3.12. Des valeurs de RMSE de 0.6 m pour C1-C2 et de 1.1 m pour C2-
S sont déterminées. La profondeur des interfaces varient entre 0 et 25 m pour C1-C2 et entre 0 et 35 m pour 
C2-S. Le volume de la zone de transit et de la zone d’accumulation est estimé à 2.2 10

6
 m

3
 représentant 62% du 

volume total du glissement de la Valette (3.5 10
6
 m

3
 ; Le Mignon et Cojean, 2002) (Figure 3.13). 

La zone de transit est relativement bien contrainte par les données grâce à la bonne résolution spatiale de 
l’acquisition sismique 3D. A l’inverse, la partie du modèle géométrique au-dessous de la route du Serre dépend 
fortement de la technique d’interpolation. L’incertitude sur l’interface C1-C2 est particulièrement due à 
l’absence de contraste net de résistivités et de vitesses dans les tomographies. 
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Figure 3.12 - Modèles géométriques 3D des interfaces C1-C2 et C2-S de la zone de transit et d’accumulation du glissement-

coulée de La Valette. La position des interfaces est cohérente avec la tomographie de vitesse sismique du profil L4 et les 

données de forages situés à proximité. Le rectangle noir indique la limite du modèle 3D de vitesses Vp, le rectangle rouge 

indique la fraction du modèle 3D de vitesse utilisée pour la construction du modèle géométrique.  
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Figure 3.13 – Cartes des profondeurs des interfaces C1-C2 et C2-S et représentation du modèle 3D au moyen de coupes 

stratigraphiques. 

3.5 Conclusion du Chapitre 3 

Une approche intégratrice de données multi-sources pour l’élaboration des modèles géométriques des 
glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette a été présentée. Les étapes majeures consistent à 
géoréférencer et à (ré-) interpréter les données acquises afin d’assurer la cohérence entre les interprétations. 
Une méthode simple a été développée pour évaluer la qualité des données à l’aide d’un indice de confiance. 
Elle améliore la qualité du modèle géométrique lorsque que l’information est localement redondante. Le 
développement d’un couplage ‘’système d’information géographique - géomodeleur 3D’’ faciliterait la mise à 
jour rapide du modèle géométrique au fur et à mesure de nouvelles acquisitions (Apel, 2006 ; Kaufmann et 
Martin, 2008 ; Jones et al., 2009). Un archivage des données en fonction de la nature, de l’indice de confiance, 
de la localisation et de la date d’acquisition permettrait une réinterprétation rapide du modèle géométrique. 
Cet aspect est particulièrement important pour les sites où de nouvelles données sont acquises régulièrement. 
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Le développement d’une telle approche permettrait l’élaboration de modèles géométriques 4D (avec le temps) 
en assurant un contrôle de la qualité des modèles par le biais de méthodes déterministes (e.g. contrôle de 
répartition des masses par modélisations et mesures gravimétriques, Martel et al., 2004) ou statistiques 
(Tacher et al., 2006 ; Caumon, 2010).   

Lorsque les investigations sont effectuées par des méthodes d’imageries géophysiques, la fusion de données 
par logique floue peut être une seconde alternative pour intégrer des données multi-sources telles que les 
vitesses des ondes P (Vp), des ondes S (Vs) et des résistivités électriques (ρ). A terme, la structure d’un 
glissement de terrain peut être décrite d’un point de vue géomécanique à partir d’une interprétation unique 
fondée sur les informations des propriétés mécaniques de matériaux dépendant des paramètres Vp, Vs et ρ 
(Dubois & Prade, 1980). A partir des acquisitions géophysiques acquises pendant ce travail de recherche, cette 
méthode a été testée dans la zone d’accumulation du glissement-coulée de La Valette (Grandjean et al., 2009 ; 
Hibert et al., 2011) et est présentée en Annexe 2.  

La construction des modèles géométriques 3D a permis de caractériser la structure des glissements-coulées de 
Super-Sauze et de La Valette et de déterminer les volumes de matériaux mobilisés et les mécanismes de 
rupture. Les campagnes d’investigations géophysiques et géotechniques réalisées en 2008 sur le site de Super-
Sauze et en 2008, 2009 et 2010 sur le site du glissement de La Valette ont permis d’affiner ces modèles. 
L’intégration de l’ensemble des investigations nouvelles et anciennes a mis en évidence une structure interne 
décomposée en trois unités quasi parallèles C1, C2 et S.  

Au glissement-coulée de Super-Sauze, la structure interne est composée d’une unité semi-perméable C1 
actuellement le siège d’une nappe libre. C2 est une unité imperméable et très peu active appelée ‘’corps 
mort’’. L’épaisseur de ces deux unités varie fortement. L’épaisseur de C1 est importante dans la zone d’ablation 
et dans la partie médiane de la zone de transit (jusqu’à 18 m). Son épaisseur est plus faible (moins de 6 m) dans 
la partie amont de la zone de transit. Des ravines recouvertes contraignant l’écoulement de la masse ont pu 
être reproduites. Les unités C1 et C2 sont séparées par une bande de cisaillement d’épaisseur décimétrique est 
réprésentée par une interface continue entre les unités C1 et C2. L’interface C2-S est inactive. Le volume total 
de la coulée est estimé à 560'000 m

3
. 

Parce ce que le glissement-coulée de La Valette associe deux styles de comportement (un comportement en 
coulée dans les zones de transit et d’accumulation et un comportement en glissements trans-rotationnels de 
paquets de blocs dans la zone d’ablation), deux modèles géométriques ont été élaborés. Dans la zone 
d’ablation, un modèle conceptuel géométrique a été proposé pour expliquer les mécanismes de rupture et 
l’évolution régressive du glissement. La couronne est affectée par des glissements inclus dans une grande 
structure de type dièdre. Plus en aval, le corps du glissement-coulée agit comme une butée retenant la partie 
amont. Par conséquent, la progression du glissement-coulée crée le développement de plans de fracture en 
pente structurale dans l’escarpement. Le volume de la masse actuellement mobilisée dans la zone de la 
couronne est évalué à 500’000 m

3
 avec la méthode du niveau d’érosion de base local (Sloping Local Base Level). 

Le modèle géométrique de la zone de transit et d’accumulation est représenté par une structuration interne en 
trois unités C1, C2 et S. la base de l’unité C1 dont la forte activité a été observée par mesures inclinométriques 
est encore incertaine car son identification dans les tomographies de résistivité électrique n’a pas été toujours 
possible. Les tomographies de vitesse Vp semblent mieux adaptées à sa localisation en profondeur. Des 
investigations géotechniques complémentaires et des campagnes géophysiques à plus haute résolution 
spatiale (espacement inter-capteur inférieure à 5 m) sont donc nécessaires pour vérifier la continuité spatiale 
de l’interface C1-C2. L’unité C2 est affectée par du cisaillement interne et ne correspond donc pas au ‘’corps 
mort’’ observé par Colas & Locat (1993). La position de ce corps inactif devrait se trouver plus en profondeur, 
mais il n’a pas été détecté dans les données de forages (vitesses d’avancement, pression de poussée), ni dans 
les tomographies de résistivité électrique et de sismique réfraction. Il est possible qu’il ne soit présent que 
localement, ce qui nécessite également des investigations in-situ complémentaires. Le volume de la zone de 
transit et de la zone d’accumulation a pu être estimé à 2.2 10

6
 m

3
. 

La structure interne des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette étant ainsi définie, la quatrième 
partie de ce travail de recherche est consacrée à la caractérisation hydrologique des coulées, et plus 
particulièrement à la zone non saturée de l’unité active C1 sujette aux infiltrations préférentielles 
approvisionnant la nappe phréatique.  Le modèle géométrique 3D de la coulée de Super-Sauze sera introduite 
dans la modélisation hydro-mécanique (§ 6.2).  
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4.1 Etat de l’art : connaissances générales de l’hydrologie des glissements-coulées  

Plusieurs facteurs contrôlent la variabilité spatiale et temporelle du comportement hydrologique d’un 
glissement de terrain: les forçages atmosphériques, les conditions initiales de saturation, les propriétés 
hydrologiques du milieu et les caractéristiques géométriques du glissement (Malet, 2003). Le rôle fondamental 
de l’eau a été largement démontré comme la cause majeure des glissements de terrain (Iverson & Major, 
1986 ; Iverson & Reid, 1992 ; Montgomery et Dietrich, 1994 ; Iverson, 2000). Il se traduit principalement par 
l’infiltration des eaux de pluie ou de la fonte du manteau neigeux modifiant les propriétés mécaniques des 
matériaux (consistance, viscosité), la répartition des pressions interstitielles et par là-même, celle des 
contraintes effectives et des forces de cohésion qui agissent sur le glissement. La génération de pressions 
interstitielles positives au niveau de la surface de glissement provoquée par une montée de la nappe 
phréatique sont les conséquences les plus fréquemment observées dans les glissements de terrain (van Asch et 
al., 1999 ; Malet, 2003). Les forces de percolation et l’érosion exercée typiquement en pied de glissements sont 
d’autres processus déstabilisateurs directement liés à l’eau (Parriaux, 2009).  

La relation qui existe entre les contraintes effectives et les grandeurs hydrologiques (pression interstitielle, 
perméabilité) contrôle le comportement hydro-mécanique du glissement (Laloui et al., 1997). Les déformations 
peuvent influer sur les perméabilités et les pressions interstitielles. L’ouverture de fissures de traction facilite 
non seulement l’infiltration des eaux de ruissellement, mais aussi la diminution des (sur-)pressions 
interstitielles par drainage des eaux hors du glissement (Figure 4.1). Dans les zones de compression, les 

Objectif de la partie : L’objet de cette partie est d’apporter des éléments complémentaires à la 
compréhension des chemins d’infiltration de l’eau dans la zone non saturée de glissements-coulées. Une 
conceptualisation des processus d’infiltration et l’identification de temps caractéristiques sont présentées 
à l’aide de l’imagerie de résistivité électrique.  

Approche utilisée : Deux expériences d’infiltration à petite échelle (100 m
2
) ont été réalisées en 2007 sur 

le glissement du Laval et le glissement-coulée de Super-Sauze. La progression du front d’infiltration en 
profondeur a été suivie par levés hydrologiques et par tomographies de résistivité électrique.  
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perméabilités peuvent être localement modifiées par une diminution de la porosité (déformation de la matrice 
solide), induisant une augmentation des pressions interstitielles si le milieu est peu perméable (Savage & 
Smith, 1986 ; Van Asch et al., 2006).  

La perméabilité de la masse remaniée est généralement supérieure de plusieurs ordres de grandeurs à celle du 
substratum stable dans les glissements-coulées développés dans des marnes très tectonisées (Picarelli et al., 
2005). La dépression dans la zone d’ablation et la subsidence de la masse créées par érosion de la surface 
basale facilitent le stockage d’eau dans les glissements-coulées (Corominas, 1995). En climats méditerranéens, 
le pic de pression interstitielle est rapidement atteint après la période de recharge au printemps et diminue 
progressivement dans l’année (Picarelli et al., 1999 ; Malet et al., 2005). Pendant la saison plus sèche (entre 
mai et décembre), les pluies de forte intensité ne produisent pas d’augmentations significatives de pression 
interstitielle en raison de l’évapotranspiration et de la faible perméabilité de la partie superficielle de la zone 
non saturée.  

Les écoulements préférentiels affectant la zone non saturée et saturée jouent un rôle important sur le 
comportement des glissements-coulées (Figure 4.1). L’hétérogénéité structurale du milieu (fissures, géométrie 
de la stratigraphie) explique de nombreux types de réponses hydrodynamiques. Il s’avère donc nécessaire 
d’identifier les principaux processus pouvant contribuer à la redistribution tant verticale que latérale des 
précipitations alimentant la nappe phréatique. Une meilleur identification des chemins d’infiltration dans la 
zone non saturée est donc nécessaire (Bogaard et al., 2007). 

 

 
Figure 4.1 – Fissures partiellement saturées pendant un épisode pluvieux en juin 2002 (Malet, 2003) et fissures sèches en 

octobre 2008 sur le glissement-coulée de Super-Sauze. 

 

L’analyse de l’hydrologie de glissements-coulées peut s’effectuer soit par : 

-  des observations et des mesures ponctuelles multi-paramètres sur le terrain (piézométrie, succion) ; 
- des expérimentations à plus petite échelle dont les enseignements sont transposés à l’ensemble du 

glissement-coulée. 

Les premières analyses croisées des paramètres hydrologiques mesurés et des observations in-situ permettent 
l’élaboration de modèles conceptuels, introduits ensuite dans un code de calcul numérique (Chowdhury & 
Flentje, 1998). Dans le cas du glissement-coulée de Super-Sauze, un premier modèle conceptuel puis 
numérique a été proposé par Malet (2003) fondé sur l’analyse des données d’observations (chroniques 
piézométriques, succion). Ce modèle conceptuel a été ensuite complété par les observations issues de données 
hydro-géochimiques (de Montety et al., 2006). Il s’agit maintenant de proposer un modèle conceptuel plus 
détaillé par des expérimentations à petites échelles et d’étendre la connaissance à d’autres glissements 
marneux. Ce travail s’appuie sur les connaissances antécédentes de l’hydrologie des glissements-coulées dont 
les aspects principaux sont présentés ci-après.  
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4.1.1 Connaissances antécédentes de l’hydrologie du glissement-coulée de Super Sauze 

L’hydrologie du glissement de Super-Sauze est étudiée depuis 1997. Les principales caractéristiques 
hydrologiques sont présentées ici succinctement. On trouvera plus de détails dans Malet et al. (2005) et de 
Montety et al. (2006). 

L’hydrologie du glissement de Super-Sauze est caractérisée par la présence d’une nappe d’eau libre continue 
dans les couches C1 et C2 localisée entre 1 et 2.5 m de profondeur (Malet, 2003). Le toit de la nappe reste 
proche de la surface topographique tout le long de l’année et s’approfondit légèrement vers l’aval dû au 
drainage vers le torrent de Sauze. Le système hydrologique répond de manière saisonnière aux forçages 
atmosphériques et dépend principalement de deux épisodes annuels de recharge se traduisant par des 
augmentations de pression interstitielle (Figure 4.2). La principale phase de recharge intervient au printemps 
lors de la fonte des neiges, la seconde phase, mineure, intervient en automne. De manière générale, l’aquifère 
subit un drainage lent progressif directement après la recharge principale jusqu’à la fin mai - mi-avril de l’année 
suivante. Les battements de la nappe atteignent généralement 2 à 2.5 m. 

 

 

Figure 4.2 – Relations entre le niveau piézométrique et les taux de déplacements observés sur le glissement-coulée de Super-

Sauze en 1999, 2000 et 2001. Deux périodes de recharges sont identifiées au printemps et en automne (Malet, 2003). 

 

Bien que les fluctuations piézométriques suivent la même tendance à l’échelle de la coulée, elles dépendent 
fortement, à plus grande échelle, des conditions locales (gradient de perméabilité, géométrie interne). De plus, 
indépendamment des conditions initiales de saturation de la zone non saturée, la rapidité des réactions 
piézométriques à l’échelle de l’événement pluvieux ne peut pas être expliquée uniquement par l’infiltration 
matricielle (Ksat de la matrice = 10

-6
 à 10

-5
 ms

-1
) (Malet et al., 2003). Elle résulte de la combinaison entre 

écoulements matriciels et écoulements préférentiels dans un réseau de fissures interconnectées (Figure 4.1). 
Ce réseau de fissures diminue significativement le temps de réponse de la nappe aux évènements pluvieux. Il 
permet aussi de réduire les montées brusques de pressions interstitielles en drainant les volumes d’eau en 
excès à l’extérieure de la coulée. La profondeur moyenne du réseau de fissures est estimée entre la zone 
saturée et la zone non saturée.  

Trois zones hydro-géomorphologiques ont été identifiées à partir des fluctuations piézométriques, de la 
géomorphologie et des états de surface des organisations pelliculaires (Malet, 2003) (Figure 4.3). La plus 
importante densité de fissures correspond à la zone 1 qui est la partie la plus active du glissement. Cette zone 
est caractérisée par des niveaux d’eau élevés et des réponses piézométriques très rapides (< 1 h) suivi d’une 
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phase de drainage rapide (3-5 h) (Figure 4.3). La phase de drainage est plus lente en se déplaçant vers l’aval 
(12-24 h) (Zone 2). Finalement, la partie occidentale du glissement en état dormant (Zone 3) présente un temps 
de réponse long (> 5 h), un temps de drainage long (> 24h) et des fluctuations piézométriques plus faibles 
(centimétriques).  

 

Figure 4.3 – Zones hydro-géomorphologiques 1, 2 et 3. Les états de surface associés à chaque unité sont indiqués (adapté de 

Malet, 2003). 

 

L’infiltration des eaux de pluies et de la fonte du manteau neigeux constituent les sources d’approvisionnement 
principales de l’aquifère. La recharge annuelle dépend également de sources superficielles provenant de 
l’aquifère morainique alimenté par le glacier rocheux en amont de la zone du glissement-coulée (Malet et al., 
2005). Cet apport n’est toutefois pas jugé responsable des variations piézométriques dans le glissement 
essentiellement liées aux infiltrations d’eau de pluie. Les analyses hydro-géochimiques réalisées par de 
Montety et al. (2007) révèlent l’existence d’apports d’eau profonds conduits par des discontinuités majeures 
affectant le substratum des Terres Noires (Figure 4.4 A). Ces conclusions sont supportées par les fortes 
concentrations en sulfates, les anomalies en rapport Mg

2+
/Ca

2+
 et les concentrations très importantes en 

strontium observées dans les échantillons prélevés dans des piézomètres à proximité de la zone d’ablation.  
L’origine évaporitique d’une fraction de l’eau présente dans le glissement a pu être clairement établie. Elle est 
associée aux lentilles de gypse intercalées au niveau du contact tectonique de la klippe de Lan à l’extérieur de 
la zone de glissement (de Montety et al., 2007). Comme la concentration en éléments majeurs augmente 
significativement de la zone d’ablation (piézomètre BV16) à la position du piézomètre CV10, l’apport d’eau 
profond serait localisé entre les piézomètres BV17/BV16 – CV10 où l’eau est la plus minéralisée (de Montety et 
al., 2007). Plusieurs exsurgences temporaires sont également localisées dans cette région du glissement très 
souvent proche de la saturation (Figure 4.4 B).  
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Figure 4.4 – Hydrologie du glissement-coulée de Super-Sauze, A) modèle hydrologique conceptuel à partir d’analyses hydro-

géochimiques. Des apports d’eau profonds provenant du substratum dans la zone de transit et d’ablation approvisionnent la 

nappe (adapté de de Montety et al., 2007), B) identification d’exsurgences au sein de la coulée (octobre 2007, vue en 

direction du Sud). La position des piézomètres et du profil est également indiquée. 

 

4.1.2 Connaissances antécédentes de l’hydrologie du glissement-coulée de La Valette 

En comparaison au glissement de Super-Sauze, l’hydrologie du glissement-coulée de la Valette a été très peu 
étudiée depuis son déclenchement en 1982 en raison de l’accès difficile au site et des modifications de son 
comportement naturel suite aux installations de drainages du RTM. Des études préliminaires se sont focalisées 
sur un inventaire de sources observées à l’intérieur et à l’extérieur du glissement et sur des mesures de 
conductivités électriques, de températures, de débits et de pH. L’origine de l’eau a été déterminée par traçage 
naturel des éléments majeurs (Ca

2+
, Mg

2+
, Fe

2+
, Na

+
, Cl

-
 et NO3

-
)  (Le Mignon, 2004). La fracturation tectonique 

et le contraste de perméabilité entre le flysch fracturé et les marnes noires imperméables à proximité du plan 
de chevauchement favorisent l’exsurgence des sources pérennes profondes directement à la base du 
glissement (Le Mignon & Cojean, 2002) (Figure 4.5A). La présence de nappes locales confinées dans le 
glissement n’est toutefois pas exclue comme l’ont illustré des arrivées soudaines d’eau dans plusieurs forages 
en 1989 dans la zone de transit de la coulée (Colas, 1990). Van Asch et al. (2007 b) ont montré que la réponse 
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cinématique du glissement-coulée de la Valette à une variation du niveau piézométrique est différente s’il 
s’agit d’une phase ascendante ou descendante du niveau piézométrique (phénomène d’hystérèse). Cette 
différence est expliquée par des changements rapides de la contrainte totale et des pressions interstitielles en 
conditions partiellement non drainées.   

Comme à Super-Sauze, les matériaux du glissement ont une forte perméabilité par rapport au substratum des 
Terres Noires. Ils facilitent le drainage de la nappe et l’infiltration des eaux de pluies. Quelques zones en 
compression et en extension dans le glissement sont également observées en surface, elles développent un 
réseau de fractures propice aux infiltrations (Le Mignon, 2004 ; Van Asch et al., 2007 b). Il est probable que les 
zones de compressions alternent avec les zones d’extension dans le temps. Selon van Asch et al. (2007 b), cette 
alternance pourrait expliquer les phénomènes d’hystérèses observés. Dans la zone de transit de la coulée, de 
nombreuses exsurgences sont également observées et sont actuellement drainées à l’extérieur du glissement 
par les installations du RTM (Figure 4.5 A). Il apparaît clairement que les travaux de drainage ont eu un effet 
stabilisateur sur les zones de transit et d’accumulation de la coulée (Figure 4.5 B). 
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Figure 4.5 – Installations de drainages superficiels du service RTM, A) carte et photographies des installations et des 

principales exsurgences observées sur le glissement-coulée de La Valette entre 2007 et 2009, B) comparaison des volumes de 

matériaux transitant par le profil Charun (localisation dans A) avant et après l’installation du système de drainage (adapté 

de Le Mignon, 2004). 
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Dans les glissements-coulées de La Valette et de Super-Sauze, la forte réactivité de la nappe aux évènements 
pluvieux est une conséquence de la double porosité (matrice, fissure) permettant d’acheminer rapidement les 
eaux de surface en profondeur (Malet, 2003). Pour décrire les interactions entre la matrice et le réseau de 
fissures et affiner les modèles conceptuels déjà préétablis, la distribution spatiale des propriétés hydrologiques 
doivent être quantifiées. C’est pourquoi des expérimentations de pluie artificielle à petite échelle ont été 
effectuées sur les glissements-coulées de Super-Sauze et du Laval

5 
en juillet et octobre 2007 (FIgure 4.6). 

Développés dans les marnes noires du Callovo-Oxfordien, ces sites se distinguent principalement par le degré 
d’altération des matériaux (porosité) et du taux de saturation Sr initial (avant expérimentation) de la zone non 
saturée. Cette dernière est proche de la saturation pour la coulée de Super-Sauze (Sr ≈ 85%) et plus faible au 
glissement du Laval (Sr ≈ 27%). Les deux glissements évoluent naturellement et sont de taille humaine, ce qui 
en fait des sites d’observations adaptés à ce type d’expérimentation. Afin d’obtenir une vue des processus 
d’infiltration la plus complète possible, une approche pluridisciplinaire a été choisie associant des techniques 
de l’hydrologie, de l’hydrodynamique et de l’hydrogéophysique. Ce travail est le fruit de collaborations dans le 
cadre du projet ANR PNRH-ECCO ECOU-PREF (2006-2008): “Ecoulements Préférentiels dans les versants 
marneux fracturés et déclenchement de glissements de terrain” en collaboration avec le BRGM, le Cemagref et 
les universités de Caen (Geophen), d’Avignon, de Delft et de Grenoble. La partie hydrologique et 
hydrodynamique a été traitée par Debieche et al. (2011), Garel et al., (soumis) et Krzeminska et al. (2011). Ce 
travail de recherche est consacré à l’acquisition des données de tomographie de résistivité électrique au 
traitement et à l’interprétation des données hydrogéophysiques.  

4.2 Caractérisation de l’hydrogéologie de glissements-coulées par 

expérimentations contrôlées de pluie artificielle 

4.2.1 Intérêts des études hydrogéophysiques in-situ 

Comme la plupart des glissements de terrain est généralement faiblement instrumentée (cinq piézomètres 
installés sur la coulée de Super-Sauze), la compréhension globale des infiltrations reste très approximative. Les 
terrains hétérogènes, peu perméables et à gradients hydrauliques élevés nécessiteraient un réseau 
d’instrumentation dense, ce qui n’est pas possible dans la pratique. De plus, les procédures d’échantillonnages 
sans perturber les conditions du sous-sol sont extrêmement délicates. Par ailleurs, les techniques les plus 
utilisées dans la zone non saturée (teneur en eau via les Time-Domain Reflectometer TDR et la succion via les 
tensiomètres) sont peu pratiques pour des suivis sur de grandes surfaces. En effet, les variations spatiales de la 
réponse hydrologique posent de manière aiguë le problème de la représentativité de l’échantillonnage 
géologique, hydrogéologique et hydro-géochimique. L’espacement entre les sondages de reconnaissances doit 
être fondé sur une connaissance a priori de l’extension spatiale des hétérogénéités du sous-sol (Parriaux, 
2009). 

L’hydrogéophysique appliquée aux glissements de terrain a considérablement progressé ces dernières 
décennies. Une revue de ces méthodes est présentée par Robinson et al. (2008) et Binley et al. (2010).  Grâce à 
la dépendance de la réponse électrique aux variations de teneur en eau, ces méthodes sont particulièrement 
intéressantes pour estimer la variabilité des conditions d’infiltration en surface et pour mettre en évidence des 
zones de recharge préférentielle dans les glissements. Cette technique a donc non seulement la possibilité de 
détecter la géométrie des structures internes aux propriétés électriques dites ‘’statiques’’ (Jongmans & 
Garambois, 2007 ; Marescot et al., 2008, § 3.2.1), mais aussi la possibilité, à l’aide de mesures répétées dans le 

                                                                 

5
 Le glissement du Laval est un observatoire naturel à taille humaine dont l’état d’altération des matériaux marneux est moins avancé que 

celui du glissement de Super-Sauze et de La Valette. Ce glissement est localisé dans le ravin du torrent du Laval incisant les Terres Noires, 

un affluent du Bouinenc dans la commune de Draix au Nord-Est de Digne-les-Bains. Ce ravin d’une superficie de 86 ha est l’un des cinq 

bassins expérimentaux du CEMAGREF (Laval, Brusquet, Francon, Moulin et Roubin) marqués par de nombreux épisodes d’écoulements 

hyper-concentrés (Mura et al., 1988 ; Mathys et al., 2003).  Les précipitations, les débits, les volumes de sédiments transportés et la 

morphologie des bassins sont notamment bien étudiés depuis une vingtaine d’années (e.g. Mathys et al., 1996 ; Oostwoud Wijdenes & 

Ergenzinger, 1998 ;  Raclot et al., 2005).Le glissement s’est déclenché en décembre 1999 dans un petit sous-bassin du torrent du Laval. Son 

extension atteint 180 m, entre 875 et 935 m d’altitude et une superficie de 5000 m
2
. Le matériau de la zone d’accumulation est composé 

de blocs de marnes de tailles diverses pris dans une matrice sablo-silteuse (Fressard et al., 2009). En surface, les premiers centimètres sont 

constitués de paillettes de marnes non liées par une matrice. Le pied du glissement est continuellement érodé par le torrent et contribue 

significativement à la charge de matériau total transportée à l’exutoire du bassin versant. 
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temps, de détecter les processus dynamiques de transfert d’eau en complément des mesures locales et 
précises fournies par les tensiomètres et les TDR  (Barker & Moore, 1998 ; Daily et al., 1992 ; Binley et al., 1996 
; French & Binley, 2004 ; Lebourg et al., 2005 ; Clément et al., 2009). Le lien entre les propriétés électriques et 
les variables hydrologiques est établi par des relations constitutives empiriques ou semi-empiriques très 
souvent dérivées de la loi d’Archie (1942) dont certaines tiennent compte d’effets physico-chimiques 
complémentaires liés à la composition et à la structure du milieu (e.g. conductivité surfacique due à la 
présence de minéraux argileux; Waxman & Smits, 1968 ; Glover et al., 2000).  

Pour que la traçabilité des écoulements d’eau soit optimale, le système doit être sollicité de manière à ce que 
la variable ‘’teneur en eau’’ puisse être facilement explorée. En milieu naturel, la réalisation de telles conditions 
est difficile.  C’est pourquoi il est souvent plus efficace et plus informatif de conduire des expérimentations 
contrôlées à plus grande échelle (plusieurs mètres carrés) dans un lapse de temps de quelques heures à 
quelques jours (Binley et al., 2010). Dans le cadre des expérimentations contrôlées de pluie, le suivi des 
infiltrations par tomographie de résistivité électrique a pour objectif d’imager la progression du front 
d’infiltration en profondeur et de déterminer des temps caractéristiques indiquant le moment où le milieu est 
saturé.  

 
 

Figure 4.6 - Vues des zones expérimentales d’infiltration de pluie (périmètre en rouge) A) au glissement du Laval et B) au 

glissement-coulée de Super-Sauze. 

 

4.2.2 Description de l’instrumentation des expérimentations contrôlées de pluie  

Deux parcelles de 7x14 m sont équipées de six jets d’eau distants d’environ 7 m (Figure 4.6). Des réservoirs en 
amont des parcelles stockent l’eau dont les volumes injectés sont contrôlés par des débitmètres. L’intensité 
des précipitations varient entre 7 et 11 mm.h

-1
.  Un traceur (bromure) est ajouté dans l’eau de pluie. La période 

de pluie sur le glissement du Laval a duré trois jours. Dans le cas de l’expérimentation de Super-Sauze, deux 
épisodes de pluie de quatre jours séparés par une période sans pluie de trois jours ont été effectués. Dans la 
seconde partie, le bromure a été remplacé par du chlorure. 
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Figure 4.7 – Carte du dispositif d’expérimentations contrôlées de pluie sur les sites A) du glissement du Laval et B) de la 

coulée de Super-Sauze. 

 

Un réseau de pluviomètres dans la zone d’infiltration permet de déterminer la répartition spatiale des hauteurs 
de pluies brutes (Figure 4.7 A, B). Le taux d’évaporation est évalué par des lysimètres installés à l’extérieur de la 
zone. Les volumes d’eau de ruissellement sont mesurés grâce à des collecteurs en aval des parcelles. A 
l’intérieur de la zone d’infiltration, un réseau de piézomètres crépinés à 1, 2 et 3 m de profondeur permet de 
suivre les fluctuations de la nappe et d’échantillonner l’eau infiltrée pour les analyses hydro-géochimiques. Le 
taux de succion et les teneurs en eau sont déterminés à l’aide de tensiomètres et de TDR installés dans les 
premiers centimètres du sol (< 0.5 m). Les changements morphologiques de surface ont été suivis par scanner 
laser terrestre (§ 5.3.2.2 pour la coulée de Super-Sauze).  

Au glissement-coulée de Super-Sauze, l’expérimentation de pluie a été réalisée du 13 au 20 juillet 2007 et au 
glissement du Laval du 8 au 12 octobre 2007 sur une surface de 14x7 m

2
. A Super-Sauze,  une parcelle dans la 

zone la plus active du glissement caractérisée par une pente moyenne d’environ 20° et des vitesses de 
déplacement en surface de 0.02 m.jour

-1
 a été utilisée pour l’expérimentation. Quelques fissures ouvertes sont 

identifiables dans la zone d’infiltration (longueur de 0.1 – 1 m, profondeur de 0.05 à 0.25 m et distant de 0.05 à 
0.50 m, Debieche et al., 2011). La profondeur du substratum est estimée entre 7 et 10 m au droit de la zone 
d’expérimentation par tomographie de sismique réfraction. Contrairement aux conditions initiales du  
glissement de Laval, la zone non saturée est proche des conditions de saturation. A cause des fuites 
temporaires dans les réservoirs d’eau à proximité, il n’a pas été possible de préserver une zone témoin sèche 
en amont de la zone d’infiltration. 

Un descriptif détaillé de l’instrumentation est présenté dans Debieche et al. (2011) pour l’expérimentation sur 
le glissement-coulée de Super-Sauze. Pour le glissement du Laval, un descriptif plus détaillé est présenté au 
chapitre § 4.2.4 et dans Garel et al. (soumis).  
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4.2.3 Tomographies de résistivité électrique: acquisition et traitement des données 

• Acquisitions : 

Chaque parcelle est équipée d’un profil de résistivité longitudinal de 47 m correspondant à un espacement 
inter-électrode de 1 m. Les acquisitions longitudinales L1 ont été réalisées avec un résistivimètre automatique 
IRIS Syscal Junior (48 canaux) avec une précision de mesure de courant de 0.2 et 0.5% alimenté par une 
batterie externe 12 volts (http://www.iris-instruments.com) (Figure 4.7 A, B). Deux résistivimètres IRIS Syscal 
R2 alimentés par un convertisseur DC/DC ont également été utilisés à Super-Sauze dans deux profils électriques 
transversaux T1 et T2 d’une longueur de 31 m. Deux multinodes permettent de relier chaque résistivimètre R2 
à 2 x 16 électrodes (Figure 4.7 B). Une configuration géométrique Wenner-Schlumberger a été sélectionnée 
pour son bon compromis dans la détection de contrastes de résistivités horizontaux et verticaux pour les 
acquisitions à Super-Sauze. Au glissement du Laval, une configuration Dipôle-Dipôle a été choisie pour sa plus 
grande résolution en subsurface (Dahlin & Zhou, 2004) et le niveau de bruit faible de la zone. Les positions des 
électrodes ont été levées au GPS différentiel. 

Une acquisition dure entre 10 et 20 minutes. Le temps entre chaque acquisition varie entre 3 et 6 heures. Des 
tests de résistance sont systématiquement effectués (RsCheck) pour vérifier la qualité du couplage électrode-
sol.  

 

• Stratégie de traitement : 

Les mesures de potentiel inférieures à 5 mV sont filtrées pour s’affranchir des mesures déterminées au-dessous 
du seuil de détectabilité des résistivimètres. Les erreurs systématiques provenant d’électrodes défectueuses ou 
de mauvais couplages électrode-sol sont également retirées.  

Une approche d’inversion en time-lapse a été effectuée. L’inversion des résistivités est basée sur les différences 
de résistivités apparentes, relativement aux résistivités apparentes calculées de l’acquisition de référence 
avant le début de la pluie (Loke, 2006). Les variations temporelles de résistivités sont ensuite déterminées par 
rapport au modèle de résistivités inversées de référence selon la relation suivante : 

0
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Où ρt  est la résistivité électrique inversée au temps t, ρt0 est la résistivité électrique inversée de la référence.  
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4.2.4 Suivi hydrologique du glissement du Laval par expérimentation contrôlée de pluie. 

Article: ‘’Hydrological response of weathered clay-shale slopes: water infiltration 

monitoring with time-lapse Electrical Resistivity Tomography’’ 

 

Les détails de l’expérience de pluies sur le glissement du Laval sont présentés sous la forme d’un article publié 
dans la revue Hydrological Processes (IF: 1.87) dans le numéro spécial ‘’Clay Shales and Clayey Sediments’’. 
DOI: 10.1002/hyp.7983 

 

Titre: Hydrological response of weathered clay-shale slopes: water infiltration monitoring with time-lapse 
Electrical Resistivity Tomography 

Auteurs: J. Travelletti, P. Sailhac,  J.-P. Malet, G. Grandjean, J. Ponton 

Résumé : 

Ce travail présente une expérience de pluie artificielle suivie par tomographie de résistivité électrique dans un 
glissement marneux. L’expérience de pluie artificielle a été réalisée sur une surface de 100 m

2
 de la zone 

d’accumulation du glissement du Laval dans le but de caractériser le développement spatio-temporel du front 
d’infiltration et d’identifier le moment où l’état stationnaire est atteint. Partant de conditions initiales non 
saturées, l’expérience a été conduite durant 67 heures. Les résistivités apparentes ont été inversées en utilisant 
différents modes d’inversion en time-lapse. Les résultats montrent une diminution significative des résistivités 
de -18% par rapport à l’acquisition de référence avant le début de la pluie. Le développement d’une anomalie 
de résistivité négative suggère la progression d’un front d’infiltration verticale et latérale en direction du pied 
du glissement. Après 21 heures d’infiltration, les résistivités électriques au sein de la masse atteignent un 
niveau constant, indiquant que le système est vraisemblablement entré dans un état hydrologique 
stationnaire. Ces conclusions sont en accord avec les mesures piézométriques et les analyses hydro-
géochimiques. Le temps caractéristique pour atteindre l’état stationnaire varie spatialement. Elle permet de 
mettre en évidence des infiltrations préférentielles dans le pied du glissement et de calculer une conductivité 
hydraulique apparente à saturation (Ks de 1.7 10

-4
 m.s

-1
). Un modèle conceptuel hydrologique est finalement 

proposé. Cette étude démontre le potentiel de la tomographie de résistivité électrique pour le suivi 
d’infiltration dans les sols marneux et la grande capacité possible de transfert d’eau dans les matériaux 
marneux remobilisés.  

 

 



HYDROLOGICAL PROCESSES
Hydrol. Process. (2011)
Published online in Wiley Online Library
(wileyonlinelibrary.com) DOI: 10.1002/hyp.7983

Hydrological response of weathered clay-shale slopes: water
infiltration monitoring with time-lapse electrical resistivity

tomography

J. Travelletti,1,2* P. Sailhac,1 J.-P. Malet,1 G. Grandjean3 and J. Ponton1

1 Institut de Physique du Globe de Strasbourg, CNRS UMR 7516, University of Strasbourg, 5 rue René Descartes, 67084 Strasbourg Cedex, France
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Abstract:

This work presents an attempt to monitor water infiltration and subsurface flow within a clay-shale landslide using time-lapse
electrical resistivity tomography (ERT). A rainfall experiment was carried out on a plot of 100 m2 at the Laval landslide in the
Draix experimental catchments (ORE Draix, South French Alps) in order to characterize the spatial and temporal development
of water circulation in the soil and to identify when steady-state flow conditions are reached. The experiment was conducted
during 67 h with initial unsaturated conditions in the slope. The apparent electrical resistivity values were inverted with a
time-lapse approach using several cross models. The results indicate a significant decrease in resistivity (�18%) compared to
the initial state in the rain plot. Downslope progression of negative resistivity anomalies is imaged suggesting that vertical
and subsurface lateral flows have developed. About 21 h after the start of the rain experiment, a constant level of resistivity
values is observed indicating that the hydrological system reached steady-state flow conditions. This observation is consistent
with ground water level observations and chemical tracer analysis. Computed differences in time of steady-state conditions
highlight possible preferential flows near the landslide toe. A hydrological concept of functioning of the slope is proposed,
and apparent saturated hydraulic conductivity (Ks of 1Ð7 ð 10�4 m ð s�1) is computed from the steady-state times. This study
demonstrates the potentiality of ERT monitoring to monitor water infiltration in clay-shale slopes and the high water transfer
capacity of reworked clay-shale material. Copyright  2011 John Wiley & Sons, Ltd.
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INTRODUCTION

The badland landscape observed in the Jurassic clay-shale
(e.g. black marls) catchments of the South French Alps
is the result of the conjunction of favourable lithologic
and climatic factors. Freeze–thaw and wetting–drying
cycles progressively disintegrate the black marls forma-
tion thus favouring the annual development of a weath-
ered marls layer exposed to surface runoff erosion and
shallow landslides (Antoine et al., 1995; Maquaire et al.,
2003; Mathys et al., 2003a). The weathered marls can be
mobilized by Hortonian runoffs especially during high-
intensity rainfalls in summer. This causes flash floods
and hyperconcentrated flows inducing significant prob-
lems in sedimentation reservoirs and river systems (Oost-
woud Wijdenes and Ergenzinger, 1998; Descroix and
Olivry, 2002). Saturation of the weathered marl layers
can also locally trigger shallow landslides supplying high
sediment loads to the basins. In addition, rain infiltra-
tion in the fractured marls bedrock contributes to the
triggering of larger landslides whose geometry is con-
trolled by the bedding and the discontinuities (Maquaire

* Correspondence to: J. Travelletti, Institut de Physique du Globe de
Strasbourg, CNRS UMR 7516, University of Strasbourg, 5 rue René
Descartes, 67084 Strasbourg Cedex, France.
E-mail: julien.travelletti@unistra.fr

et al., 2003; Malet et al., 2011). To characterize the water
transfer capacity and identify the main hydrological pro-
cesses occurring in these slopes, several studies have been
undertaken (Corona et al., 2002; Mathys et al., 2003b;
Estèves et al., 2005). From these analyses, slope gradient,
soil surface characteristics and initial soil moisture condi-
tions are the main factors controlling surface runoff and
subsurface flow patterns. Cras et al. (2007) highlighted
the global control exerted by subsurface water flow in
the triggering of flash foods after wet pre-event condi-
tions with water contribution of up to 20% at the peak
discharge. However, little is known about the spatial and
temporal development of subsurface water flow in this
type of reworked clay-shale soils, especially at the time
when the maximal storage capacity is reached. This time
corresponds to a threshold value indicating when sub-
surface flow rates become maximal for specific rainfall
patterns and initial soil hydrological conditions.

To characterize the dynamics of water infiltration, a
rainfall experiment was undertaken in October 2007 at
the Laval landslide (Laval catchment, ORE, Draix, South
French Alps; Figure 1A). A multi-technique approach
was set up to monitor soil deformation (DGPS, terrestrial
laser scanning) and soil hydrology [e.g. groundwater level
measurements, soil water content monitoring, chemical
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Figure 1. (A) Photograph of the Laval landslide. The rain experiment plot and the location of the ERT line are detailed. (B) Cross section of the
landslide (modified from Fressard et al., 2009). (C) Monitoring equipment installed on the rain plot

tracer analysis, seismic tomography and electrical resis-
tivity tomography (ERT)]. Grandjean et al. (2009) used
a fuzzy set theory in order to combine the ERT and the
seismic information to provide a first qualitative interpre-
tation of water movement in the soil. This article presents
an analysis of water movement based on the interpretation
of ERT monitoring using a time-lapse inversion approach.
The objectives are: (i) to characterize the spatial and tem-
poral development of the water infiltration front and the
subsurface flow in the soil and (ii) to identify the time
when the conditions of steady-state flow (e.g. constant
water flow rate) is reached.

Six inverted models of time-lapse inversion are used
to estimate the uncertainties of the resistivity values
and to select the most appropriate inverted model for
the hydrological interpretation. The best model has been
chosen according to the root mean square error (RMS) of
the inversion and the stability of the resistivity values in
a test area where no change in resistivity is expected. The
noise level due to temperature changes in the inversion
process is estimated. A method for determining the
time of steady-state flow conditions is proposed and
this time is compared to hydrological measurements.
A hydrological concept of functioning of the slope is
proposed. Finally, the limitations of ERT monitoring
to estimate soil water contents and the possibility of
deriving apparent saturated hydraulic conductivity values
are discussed.

INVESTIGATED AREA: THE LAVAL LANDSLIDE

The Laval landslide is located in the Draix experimental
catchments (ORE Draix, south French Alps) character-
ized by Mediterranean and mountain climate influences
(annual average of precipitation and temperature of
900 mm and 10Ð9 °C over the period 1970–2000) and
unsaturated slope conditions within most part of the year
(Mathys et al., 2003a) (Figure 1A and B).

The Laval landslide was triggered in January 1998 and
extended over an area of 4000 m2 from 875 to 935 m
elevation (average slope of 32°). The total volume of
the accumulation zone is estimated at 8000–10 000 m3

(Fressard et al., 2009). The toe of the landslide is
regularly eroded by the Laval stream.

The landslide material is composed of weathered
Callovo-Oxfordian black marls characterized by a het-
erogeneous fabric of flakes and centimetric to decimetric
blocks encased in a sandy-silty matrix. The landslide
thickness was determined from several dynamic penetra-
tion tests and geophysical prospecting (seismic and ERT
tomographies) and varies between 1 and 6 m (Fressard
et al., 2009; Grandjean et al., 2009) (Figure 1B).

Soil characteristics were determined in the laboratory
on undisturbed samples (Garel et al., 2011). The porosity
of the matrix (determined with volumetric soil samplings)
varies between 0Ð38 and 0Ð52, while the porosity of
intact blocks of marls varies between 0Ð17 and 0Ð23.
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The saturated hydraulic conductivity (Ksat) was measured
with a steady head permeameter, and varies between
1Ð1 ð 10�3 m s�1 for the matrix and 3Ð0 ð 10�6 m s�1

to 7Ð5 ð 10�5 m s�1 for the intact blocks according to
the orientation of the schistosity (Malet et al., 2003).

METHODS

Simulated rain experiments

The experimental rain plot is located in the accumu-
lation zone of the Laval landslide (Figure 1A–C) on a
moderate slope gradient (ca 20°); the zone is character-
ized by macro-fissures at the surface which may act as
possible preferential water pathways (Garel et al., 2011).
The simulated rainfall was applied on an area of 100 m2

with an average intensity of 11 mm h�1 during 67 h and
simulated using a water pump and six sprinklers located
along the borders of the experimental plot (Figure 1C).
Chemical tracers (chlorure, bromure) were added to the
rain water to characterize the water pathways and flow
velocity. The electrical resistivity of the rain was kept
constant (18 š 4 �m) during all the experiment. A net-
work of shallow piezometers (with varying depths of
1–4 m) were installed for water sampling and ground-
water level observations.

The rain experiment started with unsaturated hydro-
logical condition in the slope material (initial satura-
tion degree of ca 27%). The resistivity of the pre-event
water present in the slope has an average resistivity of
5 š 3 �m; its spatial distribution inside the area is het-
erogeneous. As convention in this study, the rain exper-
iment starts at the time t0.

More detailed information on the rain experimental set-
up and on the hydrological observations can be found in
Garel et al. (2011).

Electrical resistivity tomography

ERT is very sensitive to subsurface changes in water
saturation and pore water salinity. The method is poten-
tially able to provide a better spatial characterization of
water flows within a slope than local point measurements
such as tensiometry or time-domain reflectometry (Daily
et al., 1992; Binley et al., 1996; Barker and Moore, 1998;
Olsen et al., 1999; Slater et al., 2000; French and Binley,
2004). Therefore, this technique is widely used to com-
plement classical hydrological methods (Robinson et al.,
2008). The high sensitivity to subsurface geoelectrical
structures makes also ERT particularly interesting for
estimating bedrock geometry in landslide investigations
when a resistivity contrast between the bedrock and the
mobilized mass exists (Jongmans and Garambois, 2007;
Marescot et al., 2008).

The resistivity values are not directly obtained from
surface-based ERT surveys. Electrode spacing, electrical
current intensity and electrical potential are the measured
parameters used to calculate apparent resistivity values
which are then inversed to estimate the true resistivity
values (Samouëlian et al., 2005; Rings and Hauk, 2009).

Several inverted models can be calculated for the same set
of apparent resistivity values. Consequently, the inversion
cannot be very precise and non-uniqueness of the solution
can lead to misinterpretation (Olayinka and Yaramanci,
2000). Therefore, several inverted models should be
calculated for the same dataset thus giving an estimation
of the inverted resistivity accuracy (Nguyen and Kemna,
2005).

Quantitative interpretation of ERT data is difficult in
clay-rich soils due to the influence on conductivity along
clay surfaces and solute concentration on the bulk soil
conductivity (Glover et al., 2000). Petrophysical rela-
tionships based on the modified Archie’s law (Archie,
1942) take into account these influences on the bulk
conductivity obtained from ERT (Waxman and Smits,
1968; Sen et al., 1988; Glover et al., 2000; Shah et al.,
2005). However, petrophysical parameters are often dif-
ficult to measure because of the geological variability
(e.g. sedimentary and structural changes). As a conse-
quence, many studies usually assume a unique petrophys-
ical relationship with negligible or constant conductivity
along clay surfaces (French et al., 2002; Winship et al.,
2006). For temporal monitoring of water infiltration, dif-
ferences between resistivity measurements are generally
more accurate than absolute values (Samouëlian et al.,
2005). Therefore, resistivity anomalies are often deter-
mined in relation to a set of measurements realized before
the start of the experiment to describe the initial state.

The ERT is located in the central part of the exper-
imental plot in the direction of the main slope gradi-
ent (Figure 1A and C), and the centre of the ERT line
coincides with the centre of the experimental plot. The
upstream part of the ERT line is located outside of the
artificial rain in an area called ‘dry plot’. ERT data were
acquired using an IRIS Syscal Junior system with a cur-
rent measurement precision of 0Ð5%. The system features
an internal switch-system board for 48 electrodes with
1-m inter-electrode spacing. Thus, the image resolution
is expected high enough to image the global develop-
ment of water infiltration and subsurface flow in the
slope. Hydrological processes occurring at the centimet-
ric scale are not detected with this electrode spacing.
Three to six stacks were systematically realized for each
quadripoles in order to obtain a maximum standard devi-
ation of 3% for the repeated measurements. Data acqui-
sition lasted approximately 15 min; an acquisition was
conducted every 1–3 h.

With respect to the low electrical noise observed on
the slope, a dipole–dipole configuration was selected for
its accurate resistivity value measurements (Rings and
Hauk, 2009). Each acquisition includes 647 quadripole
measurements. Two acquisitions before the start of the
rain experiment were conducted to characterize the ini-
tial resistivity state of the slope, and 32 acquisitions were
made during the rain experiment. A filtering was applied
to remove all data with a measured potential lower than
5 mV. After filtering, 87% of the original dataset was
kept for the analysis. The electrical potential, the input
current electrode geometry and the ERT line topography
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Figure 2. Example of apparent resistivity values with time for a
quadripole in the rain plot and a quadripole in the dry plot using a
dipole–dipole array. A schematic view of the quadripole location with
their integrated-volume measurement (in grey) is presented in the square

are used to compute apparent resistivity value as input
to the inversion process. Figure 2 gives an example of
apparent resistivity changes with time for a quadripole
centred in the rain plot and a quadripole in the dry plot
integrating large volume of soil. A decrease in apparent
resistivity is observed in the rain plot, while the apparent
resistivity stays nearly constant in the dry plot indicating
a relative low impact of the surrounding noise level on
large volume-averaged measurements. However, appar-
ent resistivity integrating smaller volumes of soil (at shal-
low depths) of short-spaced quadripoles can be influenced
by temperature changes. Thus, noise can be introduced
in the inversion processes. Therefore, the effects of soil
temperature on the resistivity values have to be estimated.

Effect of temperature on the resistivity values

To determine the effects of soil temperature on the
resistivity values, soil temperature was monitored near
the experimental plot along a vertical profile at different
depths (�0Ð13, �0Ð30, �0Ð50 and �0Ð85 m). In addition,
two temperature sensors were installed inside the rain plot
at �1Ð90 and �2Ð90 m in piezometers. Figure 3 shows
the temperature measurements from the beginning until
the end of the rain experiment for different depths.

A small decreasing trend of soil temperature is
observed during the rain experiment. Between the ground
surface and �0Ð5 m depth, the temperature signal has
a daily sine variation and varies between 14 and 8 °C.
For depths below 0Ð5 m, the amplitudes of temperature
variations are <1 °C. According to the model of ther-
mal diffusivity with effective soil saturation of Johansen
(1975), the effect of conductive heat flow due to water
input can be neglected for a saturation degree of more
than 25% (Behaegel et al., 2007) which is comparable to
the initial soil water content in the slope. By using the
model of Campbell et al. (1948) and using the soil tem-
perature at the start of the rain experiment, the maximum
relative resistivity changes in function of temperature is

Figure 3. Temperature monitoring at different depth near the rain plot

Figure 4. Maximum of relative resistivity variation caused by soil tem-
perature changes. The maximum of relative resistivity changes are located
above 0Ð5 m depth. Above that depth, the inverted resistivity models are

poorly resolved (less than 0Ð5 electrode spacing)

estimated (Equation (1)).
[

�

�ref
� 1

]
ð 100 D

[
1

1 C ˛�T � Tref�
� 1

]
ð 100�%�

�1�
where � is the inverted resistivity value during the
temporal monitoring corrected at temperature Tref, �ref is
the inverted resistivity value at the start of the experiment,
T and Tref are the temperatures associated to � and
�ref, and ˛ is a temperature compensation factor. The ˛-
factor is determined empirically from measurements of
different soils solutions at different temperatures. No ˛-
factor was determined for black marls; however, it varies
between 0Ð018 and 0Ð028 °C�1 for natural soil (Keller and
Frischknecht, 1966; Samouëlian et al., 2005; Drnevich
et al., 2008; Ma et al., 2010).

At each depth of temperature sensors, the minimum
and maximum of resistivity changes were used for
calculating the maximum range of resistivity change
in function of depth. The results for a ˛-factor of
0Ð023 °C�1 š 0Ð05 °C�1 are indicated in Figure 4.
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At shallow depths, resistivity changes are very sensi-
tive to soil temperature changes. The temperature effects
at depths below 0Ð5 m (corresponding to a 0Ð5 electrode
spacing) are rapidly damped (less than 3% of resistivity
variation). The relative resistivity changes due to temper-
ature versus depth follow a power law (Equation (2)).

Rtemp�z� D 1Ð49z�1Ð12 �%� for ˛ D 0Ð023 °C�1 �2�

where z is the depth perpendicular to the topographical
surface.

Equation (2) varies between two sub-equations calcu-
lated with the two extreme ˛-factors (Equations (3) and
(4)) which determine the uncertainty of Equation (2):

Rtemp�z� D 1Ð91z�1Ð10 �%� for ˛ D 0Ð018 °C�1 �3�

Rtemp�z� D 1Ð04z�1Ð18 �%� for ˛ D 0Ð028 °C�1 �4�

These empirical equations indicate that inverted resis-
tivity values above 0Ð5 m can be very noisy because of
temperature changes. Correction of temperature effects
will not significantly improve the results because the very
shallow layers are generally poorly resolved in term of
inverted resistivity values. Consequently, inverted resis-
tivity values above 0Ð5 m depth are removed from the
inverted models and the consequent analysis.

Approach used for time-lapse inversion

The apparent resistivity values were inverted using the
time-lapse approach based on cross models implemented
in the RES2DINV inversion software (Loke, 2006). The
basic of a cross model is the use of an inverted model
from a base dataset as the reference model for later
datasets. Changes in subsurface resistivity are computed
by using the apparent resistivity changes to ensure that
changes of inverted resistivity values are only due to
changes in apparent resistivity values (Loke, 1999; Miller
et al., 2008).

As the time-lapse inversion module of RES2DINV is
restricted to inversion of 12 time series, the 32 datasets
acquired during the rain experiments were separated into
three groups. To ensure that the inversion of each group
starts from the same initial model, the reference model
t0�14h (e.g. 14 h before the start of the rain experiment)
was systematically included at the beginning of each
group.

Six groups of inverted model (G1–G6) were created
by varying (i) the cross model and (ii) the time-lapse
inversion method. The inversion parameters presented in
Table I were kept at constant values.

Three types of cross models were used. The first cross
model was based on a damped least-squared Gauss-
Newton algorithm to minimize the differences in the
model resistivity values between the initial model and the
time-lapse model (Loke, 1994). The second cross model
used a least-squared smoothness constraint set to avoid
sudden important changes in resistivity values. The third
cross model was based on a smoothness constraint set

Table I. Inversion groups with the types of cross model and
inversion parameters

Damped
least-

squares
constraint

Least-
squares

smoothness
constraint

Robust
smoothness
constraint

Simultaneous G1 G3 G5
Sequential G2 G4 G6
Initial damping

factor
0Ð1 Maximal number

of iterations
8

Minimal
damping
factor

0Ð005 Vertical to
horizontal
regularization

1

Convergence
limit

5% Increase in
damping factor
with depth

1Ð1

minimizing the absolute changes in the model resistivity
(Claerbout and Muir, 1973).

Two methods of time-lapse inversion were tested. The
first method allows to inverse the datasets simultaneously.
After each iteration, the inversion of the reference dataset
was directly followed by the inversion of the later
dataset. The second method consisted in fully inverting
the datasets after a maximum of eight iterations; then the
model of the last iteration of the reference dataset is used
as the reference model for the later datasets.

The choice of the best inverted models was based on
two statistical criteria:

1. The value of RMS error: it is the most important
quantitative criteria indicating how the inverted resis-
tivity models fit with the datasets. Inverted models with
low RMS are preferred, especially those presenting the
lowest RMS value for the first inverted model which
is the model of reference t0�14h (corresponding to the
dry state conditions in the slope before the rain) used
for the comparison with the later inverted models.

2. The stability through time of the inverted resistivity
values observed in the dry plot of the inverted models
after removing the values affected by soil temperature
changes.

The sensitivity of the best inverted model was then
computed with the Loke’s software which gives qual-
itative information on how much resistivity values are
constrained by the data (Loke, 2006).

To outline the changes of resistivity values with time,
the difference between successive resistivity measure-
ments are more accurate than absolute values because
systematic errors are eliminated (Samouëlian et al.,
2005). Consequently, to track the changes to the refer-
ence model, Equation (5) was used:

�t D 100
�t � �t0

�t0
�%� �5�

where �t is the inverted resistivity value during the
temporal monitoring, and �t0 is the inverted resistivity
value at the reference state (t0�14h).
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Figure 5. Changes in RMS errors for the inverted models of the six
groups of cross models. Two clusters can be distinguished: cluster 1
contains the inverted models with low, stable and comparables RMS
error values; cluster 2 contains the inverted models presenting higher and

less stable RMS error values

RESULTS: BEST INVERTED RESISTIVITY
MODELS

The first step consists in analysing the quality of the
inverted models according to the criteria presented in the
section on Approach used for Time-Lapse Inversion. All
inversions resulted in inverted models with RMS errors
smaller than 3Ð0%, reflecting the good quality of the input
datasets (Figure 5). After five to seven iterations, the
RMS remains at constant values. Two clusters of inverted
models can be distinguished (Figure 5):

1. The first cluster (cluster 1) includes inverted models
G1, G2, G4 and G6 characterized by stable and
comparable value of RMS errors (lower than 2Ð2%)
through time. G1 has the lowest RMS error.

2. The second cluster (cluster 2) contains the inverted
models G3 and G5 displaying higher and less stable
RMS errors with time.

The median value of resistivity changes is used for
quantifying the global resistivity trend within the rain
plot and the dry plot during the rain experiment below
the depth affected by soil temperature changes (Figure 6).
After about 20 h, the relative resistivity values inside
the rain plot progressively decrease until - 15% of
the reference state for all groups of inverted models.
Observed relative changes in the dry plot are nearly null
except for G5 demonstrating high variability in the dry
plot. G1 has the most constant resistivity values through
time in the dry plot and the lowest RMS error. After
removal of the temperature effect, the residual resistivity
change (Rresidual) in the dry plot is about 1%.

According to the criteria presented in the section on
Approach used for Time-Lapse Inversion, the inverted
model G1 is used for the hydrological interpretations,
especially because the initial state at t0�14h displays
the lowest RMS error (1Ð6%). As G1, G2, G4 and G6
have similar RMS errors, they are used for calculating

Figure 6. Inverted resistivity changes within the dry plot (149 nodes) and
within the rain plot (207 nodes) for the six inversion groups

resistivity uncertainties. For this study, the uncertainty
is defined by the maximum difference between the
resistivity values in G1, G2, G4 and G6 at each location
normalized on t0�14h in G1.

Figure 7 shows the inverted resistivity values for the
reference model G1 (Figure 7A), the associated uncer-
tainty (Figure 7B) and sensitivity (Figure 7C). Resistivity
values vary between 10 and 130 �m which are simi-
lar values to those observed in other landslides devel-
oped in black marls (Schmutz et al., 2000; Grandjean
et al., 2007; Méric et al., 2007) (Figure 6A). An upper
and a lower layer can be distinguished. The limit sep-
arating these two layers is globally in good agreement
with the bedrock depth deduced from dynamic pene-
tration tests. The lower layer which displays resistivity
values between 5 and 30 �m is the compact bedrock.
The bedrock is overlaid by the weathered clay shale (e.g.
landlside material) with higher resistivity values between
30 and 130 �m reflecting dry initial slope conditions.
The largest uncertainties are mainly localized in the top
of the weathered clay shale characterized by high resis-
tivity values (>50 �m) and low sensitivity values.

No confidence is given to resistivity values below
the interface separating the weathered clay shale from
the bedrock because the sensitivity values are too low
(<0Ð2%). Consequently, this interface is assumed to
represent the maximal investigation depth of the ERT.

HYDROLOGICAL INTERPRETATIONS

Steady-state flow conditions

Steady-state flow refers to the condition where the
fluid properties at any single point in the slope system
do not change over time, and to the conditions of
no possibility of additional storage of water in the
soil. When relative resistivity values reach a threshold
value, parameters affecting resistivity values (e.g. water
chemistry, soil compaction, water saturation and clay
content) are balanced or constant. To determine the
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Figure 7. (A) Inverted resistivity model of the G1 reference (t0�14h) acquired before the start of the rain. (B) Uncertainty defined by the maximum
and the minimum of the inverted resistivity values in the inverted models G1, G2, G4 and G6 normalized with G1. (C) Associated sensitivity index

of G1. The red circles indicate areas with high uncertainty and low sensitivity index

time at any locations inside the experimental plot when
constant resistivity value occurs, an automatic routine
based on the uncertainty level in the inverted resistivity
model G1 relative to the reference model (t0�14h) is
developed.

Considering the effect of soil temperature discussed in
the section on Effect of Temperature on the Resistivity
Values, the relative uncertainty induced by soil tempera-
ture changes (Rtemp D �/�t0) can be separated from the
total relative uncertainty (Rtotal). As a consequence, Rtotal

can be expressed by Equation (6):

Rtotal D Rtemp C Rresidual �6�

If we assume that Rresidual is constant and similar to
the value observed in the dry plot after removal of the
effects of soil temperature, it is possible to define Rtotal

as a function of depth using Equation (7):

Rtotal�z� D 1Ð49z�1Ð12 C 1 �%� �7�

where z is the depth perpendicular to the topographical
surface.

When the standard deviation of the relative resistivity
is less than Rtotal during 24 h, no significant change is
assumed to have occurred and a constant level of relative
resistivity value is reached. To obtain values every hour,
a piecewise linear interpolation technique is applied at
each location. Thus, the time of constant resistivity

value is computed for each cell of the ERT dataset.
Equations (3) and (4) are used to calculate the error on
the time by introducing the term Rtemp in Equation (6).

The results and the associated errors are detailed in
Figure 8A and B. The time of constant relative resistivity
value is then compared with the time of constant ground
water level observed in some piezometers (Figure 9A and
B). A good match is found except for piezometer BC, as
this piezometer is installed in a block of marls which is
too small to be imaged with our ERT resolution (electrode
spacing of 1 m). The reliability of this matching is also
confirmed by the hydrochemical observations of Garel
et al. (2011) which indicate that subsurface water flow
is predominant after 20 š 2 h and that the soil could be
considered very close to saturation at this time. From
these statements, the times determined from ERT data
are linked to the times of steady-state flow conditions.
Therefore, interpretation of resistivity changes is thus
possible in term of water saturation assuming water
salinity, porosity and soil structure constant with time.

On average, times of steady-state flows conditions are
reached 21 h after the start of the rain. The topsoil is
characterized by relatively short times varying between
5 and 15 š 1 h, while deeper locations mostly reached
steady-state flow conditions after 20–28 š 1 h. More
time is needed for locations downstream outside the rain
plot (30–35 š 5 h) to reach steady-state conditions. This
time difference between area outside and inside the rain
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Figure 8. (A) Times of constant resistivity values. Two preferential flow
paths are suspected near the landslide toe. The development of a
subsurface lateral flow inside the rain plot in depth is also suspected.
(B) Uncertainty associated to the identification of time of steady-state

conditions

plot strongly suggests the development of subsurface
lateral flow during the rain experiment (Figure 8A).

Two preferential flow paths could be detected near
the abrupt change of slope delimiting the landslide toe
from the other part of the landslide body (Figure 8A).
These flow paths induce fast water infiltration until the
weathered clay shale/bedrock interface thus leading to
steady-state conditions after a short time of rain experi-
ment (ca 15 š 2 h). These preferential flows are proba-
bly connected through the weathered clay-shale/bedrock
interface. However, their location and geometry inside the
bedrock cannot be detected because of too low sensitivity
value of the inverted model.

Hydrological interpretation of the resistivity changes

A lack of independent soil moisture measurements
impeded establishing a reliable relationship among resis-
tivity values and soil moisture values. However, regard-
ing the conclusions of section Steady-State Flow Con-
ditions, changes in soil water content seem the most
predominant factor affecting resistivity changes in this
type of weathered clay shale thus making the influence on
other factors such as water salinity, soil porosity and clay
content negligible for qualitative interpretation. Figure 10

presents the time-lapse of the resistivity changes with the
associated uncertainty. Except at the time t0C1h, the resis-
tivity changes are significant enough regarding the uncer-
tainties. A decrease in resistivity (e.g. negative anomaly)
is observed with time following directly the onset of the
rain. This observation reflects the development of a wet-
ting front progressing mainly vertically during the first
10 h of the experiment. The area located downstream
and outside of the rain plot is then affected by a negative
anomaly showing that a lateral subsurface flow is devel-
oping. After 30 h of rain, this lateral subsurface flow may
have reached the Laval stream. The evolution below the
weathered clay-shale/bedrock interface is not indicated
because the sensitivity is too low below it. Consequently,
infiltration inside the bedrock cannot be depicted from the
ERT dataset. However, regarding the lateral development
of the subsurface water flow at about t0C20h when the
entire rain plot is in steady-flow conditions, an important
permeability contrast between the weathered clay-shale
and the bedrock can be suspected.

Conceptual hydrological model

On the basis of the time evolution of resistivity changes
and the location of steady-state flow conditions inside the
rain plot, a conceptual hydrological model is proposed.
The wetting front is estimated by the isovalue of -5% of
resistivity change (Figure 11).

ž t0 –t0C5h: in the first hours of the rain experiment, the
wetting front has already penetrated the first meter of
the top soil. The preferential flow paths located near the
landslide toe allow water to reach rapidly the bedrock
interface;

ž t0C5h –t0C12h: vertical water infiltration is still dominant.
Steady-state flow conditions are reached in the top-
soil. Consequently, the groundwater level observed in
piezometer BD stays at its maximal level. In the deep-
est piezometers CH and AC, the ground water levels
start to progressively rise. At the same time, water infil-
tration occurs on the top of the landslide toe, probably
supplied by surface water runoff coming from the rain
plot. In that area, the preferential flow paths are still
draining water until the bedrock depth where steady-
flow conditions are progressively reached. The wetting
front starts infiltrating downslope showing the forma-
tion of subsurface lateral flow draining water outside
of the rain plot;

ž t0C12h –t0C15h: inside the rain plot, steady-state flow
conditions are progressing faster in depth than outside
the rain plot. The wetting front reaches the bedrock
interface;

ž t0C15h –t0C20h: the surrounding of the preferential flow
paths progressively entered in steady-state flow con-
ditions and could be considered as very close to sat-
uration. Consequently, subsurface lateral flow starts
its progression inside the landslide toe. Surface water
runoff contributes also to infiltrate water in the toe;
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Figure 9. (A) Ground water level changes in piezometers located along the ERT line. After a certain time the groundwater level remains constant
until the end of the rain experiment. [ð m] is the piezometer depth. (B) Comparison with the time of constant resistivity values with the time of

constant ground water level observed in the piezometers

ž t0C20h –t0C25h: the entire rain plot is in steady-state flow
conditions. Ground water levels remain at a constant
level in nearly all piezometers;

ž t0C25h –t0C30h: the subsurface lateral flow may have con-
nected the Laval stream. Steady-state flow conditions
are reached both in the landslide toe and in the rain
plot.

DISCUSSION

ERT acquisitions

Considering the objectives of the study, the spatial
and temporal resolution of the ERT dataset was large
enough to monitor the general evolution of the infiltrated
water. The fixed acquisition time of 15 min for a single
ERT acquisition obviously integrated all the hydrological
processes occurring within this lapse of time. Neverthe-
less, this time of acquisition with a frequency of 1–3 h
was suitable for monitoring the global development of

the infiltrated water before the soil reached steady-state
flow conditions. Improvement in more frequent and faster
acquisition devices would help for increasing the tem-
poral resolution. At the same time, an increase in the
number of electrodes along the surface (thus reducing
the electrode spacing) is necessary to improve the spatial
resolution of time-lapse ERT inversion both for shallow
depths (first half meter) and deeper depths (Descloitres
et al., 2007; Clément et al., 2009).

Uncertainties of the inverted resistivity values

In this article, the uncertainty estimations were based
on the maximum difference between resistivity values
from four inverted models with similar RMS errors. The
temporal stability of apparent and inverted resistivity
values in a test site was also shown to be a good method
to estimate the uncertainty in resistivity changes. Some
analysis for estimating the error in the measured data
affecting inversion quality could be also considered in
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Figure 10. Resistivity changes during the rain experiment with the associated uncertainty. The development of subsurface lateral flows can be
highlighted. See Figure 8 for the legend

the future (surrounding noise, suitability of acquisition
configurations and error in electrode locations). For
example, Jelinkova et al. (2006) were able to image
infiltration processes during infiltration experiment, but
they pointed out developments of inconsistencies linked
to the design and the scale of the ERT. The effects of
these different factors can be estimate with numerical
modelling (Descloitres et al., 2007) or with systematic
tests during the acquisition. Indeed, normal and reciprocal
measurements would help to measure the noise directly

in the electrical potential values in future experiment
(LaBrecque et al., 1990). To avoid uncertainties due to
measurement errors of electrode spacing, the difference
in measured potential can also be used in the inversion
process.

In such type of rain experiments on steep slopes with
significant clay fraction and possible soil deformation
(Fukue et al., 1999), interpretation of inverted resistivity
can be rather complex. In this study, soil deformation
monitoring with terrestrial laser scanning did not show
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Figure 11. Hydrological concept of water infiltration during the rain experiment. In the first hours, vertical infiltration is dominant, then lateral
subsurface flows is developing along the landslide material–bedrock interface. Two preferential flow paths near the landslide toe allow water to reach
the bedrock in a short time after the beginning of the rain. Areas characterized with higher times of steady-state flow conditions are identified as

marly blocks

any evidence of compaction or displacements that could
lead to a change in soil structure. Therefore, the effect
of that factor on the resistivity values was assumed
negligible. Another important factor is the resistivity
of the rain water. Globally, the conductivity of the
rain input was one order of magnitude lower than the
conductivity of the pre-event water already present in the
soil before the start of the rain. The experiment started
from unsaturated condition (about 27% of saturation)
and a decrease in resistivity directly occurred after the
beginning of the rain (Figures 6 and 10). Regarding the
model of Waxman and Smits (1968) for clay-shale sands,
an increase in water saturation is the only way to produce
such a resistivity response assuming constant porosity
(no change in soil structure) and conductivity along clay
surfaces. In other words, these observations imply that
the resistive rain water input had a lower effect on
the resistivity values than a change in degree of water

saturation for this type of weathered clay-shale slope in
initial unsaturated conditions.

Comparison between inverted resistivity and soil
moisture measurements

The problem of measurements scalability of represen-
tative volumes between inverted resistivity values (meter-
scale) and soil moisture from TDR (Time-Domain Reflec-
tometer) measurement (cm-scale) is often pointed out as a
main problem for comparing inverted resistivity and soil
moisture measurements (Schwartz et al., 2008). Three-
dimensional effects induced by lateral water drainage
and infiltration can also impede the inversion of accurate
resistivity values (Spitzer, 1998; Wisen et al., 2003).

For this study, two main reasons explained the diffi-
culty of finding a reliable relationship between volumetric
soil moisture and inverted resistivity values.

1. The first reason is due to the non-uniqueness of the
inverted model inducing variability in the inverted
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resistivity at some shallow locations where the TDR
are installed (Figure 1C). A reliable quantification of
the true values of resistivity is still very difficult as
already demonstrated by Rings and Hauk (2009). This
problem was often illustrated by many authors if no
additional constraints are imposed in the boundary con-
ditions (Olayinka and Yaramanci, 2000; Bemberger
et al., 2008; Koestel et al., 2008). Therefore, introduc-
ing additional knowledge in the inversion procedure
like bedrock depth or areas with known resistivity val-
ues would help to reduce the non-uniqueness of the
model (Loke, 2006).

2. The second reason results from an insufficient range of
soil moisture and resistivity values at the location of
the TDR. For illustrating the problem, Figure 12 shows
the relationship between resistivity and calibrated soil
water content for different clay-rich soils obtained from
laboratory experiments (McCarter, 1984; Fukue et al.,
1999; Michot et al., 2003) presented in Samouëlian
et al. (2005). These values are plotted with the inverted
resistivity values calculated for the weathered black
marls of the Laval landslide. The horizontal error
bars of water content values and resistivity values are
based on the method exposed in the section on Result:
Best Inverted Resistivity Models. The uncertainty on
the true inverted resistivity is too large to adjust
a trendline. Regarding the trend observed in clay-
rich soils from the laboratory experiments, volumetric
water contents of less than 20% associated with higher
resistivity values would help to fit a reliable law.
More soil moisture measurement at different depths
and locations along the ERT profile would help to
extent the range of soil moisture and resistivity values
in future rain experiments.

Hydraulic conductivity

The inverse of the gradient of steady-state times (r
Time in h m�1) can be used to estimate an apparent sat-
urated hydraulic conductivity Ks. r Time is determined
along two profiles P1 and P2 parallel to the subsurface

Figure 12. Relationship between electrical resistivity values and volumet-
ric water content for clay-rich soils

Figure 13. Estimation of the apparent saturated hydraulic conductivity
on two profiles parallel to the subsurface lateral flow (A) Location of the
profiles P1 and P2 between the piezometers CH and AC in Figure 8A.
See Figure 8A for the legend. (B) Estimation of for the profiles P1 and

P2

flow direction (Figure 13A and B). The mean hydraulic
charge (i) is given by the measured groundwater levels
observed in piezometers AC and CH (Figures 9A and
13A). Darcian flow, continuous water table and homoge-
nous soil are assumed between the piezometers. Ks can
thus be determined with Equation (8):

Ks D 1

3600rTime
i�m s�1� �8�

Regarding the gradient r Time of P1 and P2, an aver-
age Ks of 1Ð7 ð 10�4 m s�1 is obtained. This value is
comparable with values of Ks measured from constant
head permeameters measurements realized on soil sam-
ples as well as in situ inverse auger tests carried out in
the piezometers AC and CH (Ks of 4Ð9 ð 10�5 m s�1;
Garel et al., 2011). This relatively high apparent saturated
hydraulic conductivity shows how fast the soil is draining
the infiltrated water as soon as steady-state conditions are
reached.

CONCLUSION

This study has demonstrated the high potential of ERT
for monitoring water infiltration during rain experiments.
Time-lapse ERT combined to hydrological investiga-
tions allowed to determine water flows circulating inside
the clay-shale slope of the Laval landslide. ERT could
provide a continuous image of the main hydrological
processes occurring within the soil by integrating infor-
mation on large volume. The conceptual hydrological
model derived from the ERT cannot obviously explain
complex hydrological behaviour suggested by discrete
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information from hydrological and hydrochemical meth-
ods (e.g. isolated water at small scale with no connec-
tion with the surrounding; Garel et al., 2011). However,
the main processes occurring at larger scale are high-
lighted. Regarding the initial conditions of the experi-
ment, 21 h of rainfall were necessary to reach the max-
imal capacity of water storage of the soil. At that time,
subsurface lateral flow rate and surface runoff rate were
maximal. The analyses of time-lapse ERT as well as
calculated saturated hydraulic conductivities demonstrate
the potential of the weathered soil to rapidly drain the
infiltrated water towards the Laval stream. These con-
clusions are in agreement with hydrological measure-
ments (chemical tracing and ground water level moni-
toring).

Structural information is also examined. The bedrock
depth could be derived from the ERT and is consistent
with dynamic penetration tests. Preferential flow paths
could also be suspected near the landslide toe indicating
possible presence of extension fissures or a more perme-
able matrix. However, a complete quantitative interpre-
tation of ERT could not be achieved because of several
limitations related to the non-uniqueness of the inverted
models and to the difficulty of linking inverted resistiv-
ity value with TDR measurements with an acceptable
accuracy.

Coupling 3-D ERT at the ground surface and cross
holes ERT measurements with short acquisition time
would help for providing 3-D interpretation of subsur-
face water flows and minimizing possible 3-D effects.
Reproducing similar rainfall experiences with different
intensities and slope conditions could provide comple-
mentary and valuable information on subsurface flow
development in weathered clay-shale slopes.
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Vandervaere J-P, Truchet E. 2003. Investigating the influence of soil
surface features on infiltration on marly hillslopes. Application to
callovo-oxfordian black marls slopes in the Barcelonnette basin (Alpes-
de-Haute-Provence, France). Earth Surface Processes and Landforms
28(5): 547–564.

Malet J-P, Maquaire O, Hantz D, van Westen CJ, Penà-Rincon GI. 2011.
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Grauch VJS, Knight R, Knoll M, Lakshmi V, Miller R, Nyquist J,
Pellerin L, Singha K, Slater L. 2008. Advancing process-based
watershed hydrological research using near-surface geophysics: a
vision for, and review of, electrical and magnetic geophysical methods.
Hydrological Processes 22: 3604–3635.
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4.2.5 Suivi hydrologique du glissement-coulée de Super-Sauze par expérimentation 

contrôlée de pluie 

Contrairement aux expérimentations du glissement de Laval, le suivi hydrogéophysique n’a pas encore fait 
l’objet d’une publication. Les résultats sont donc présentés ci-dessous. Les résultats et les interprétations du 
suivi hydrologique et hydrodynamique sont discutés dans Debieche et al. (2011) et Krzeminska et al. (2011).  

 

 
Figure 4.8 – Suivi de l’infiltration d’eau de pluie par tomographie de résistivité électrique au glissement-coulée de Super-

Sauze A) variations des résistivités apparentes de la zone de pluie et de la pluie, B) variation du RMSE associés aux 

tomographies inversées, C) tomographies de résistivité électrique inversée du 10 juillet 2007  (avant le début de la pluie).  

4.2.5.1 Résultat du suivi par tomographie de résistivité électrique 

La Figure 4.8 A présente la variation temporelle de la moyenne des résistivités apparentes de trois quadripôles  
dans les profils T1, T2 et T3 à l’intérieur de la zone de pluie. Lors de la première partie de l’expérimentation (10 
au 13 juillet 2007), les variations sont faibles (environ 0.5 Ω.m). Lors de la seconde partie (17 au 20 juillet 2007), 
une légère diminution des résistivités apparentes est observée (environ -1 Ω.m). Cette diminution est corrélée 
à une baisse de résistivité de l’eau de pluies suite à l’ajout de chlorure comme traceur.    

Les tomographies de résistivité inversée présentent des RMSE inférieures à 3.2% (Figure 4.8 B). Les résistivités 
inversées (10 à 50 Ω.m) sont comparables à celles observées dans les campagnes électriques précédentes sur le 
glissement (Figure 4.8 C). Des incohérences de résistivités électriques sont toutefois identifiées à l’intersection 
des profils T2 et L1. La perte de sensibilité en profondeur et des changements de résistivités dans la direction 
perpendiculaire aux profils en sont les explications les plus vraisemblables.  
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4.2.5.2 Interprétation des variations de résistivités électriques 

Une méthodologie de traitement en time-lapse similaire à celle présentée dans Travelletti et al. (2011) a été 
utilisée. Les faibles variations observées et l’absence d’une zone témoin sèche pour valider les observations 
rendent délicate l’interprétation des résultats. Une faible diminution des résistivités (-5% à -10% de la 
référence, équivalent à 1 - 5 Ω.m) est identifiable dans le premier mètre de profondeur. Elle affecte les profils 
T1 et T2 sur toute leur longueur (y compris à l’extérieur de la zone de pluie). Cela peut être expliqué par des 
écoulements préférentiels de surface ou de subsurface divergeant hors de la zone d’infiltration (Figure 4.9). 
L’effet de l’augmentation de la teneur en eau sur la réponse électrique du sol semble toutefois mineur par 
rapport aux effets des variations de température et de résistivité de l’eau de pluie dans les premiers 
centimètres de profondeur, en effet :  

- aucune variation significative de résistivité n’est détectée au cours de la première partie de 
l’expérimentation. Dans la seconde partie, une diminution de résistivité se produit directement après 
l’ajout de chlorure dans l’eau de pluie (Figure 4.8 A) ; 

- une augmentation moyenne de la température de 5°C a lieu dans les premiers centimètres du sol 
(Kreminska et al., 2011).  

La combinaison de ces paramètres peut faire diminuer la résistivité électrique de quelques Ω.m dans les 
premiers centimètres du sol à taux de saturation constant. La forme des anomalies est cependant informative 
sur la géométrie des structures hydrologiques. Le développement d’une anomalie négative de résistivité à la 
distance 17 et 20 m sur le profil T2 en aval de la zone d’infiltration indique la présence d’une zone de fractures 
verticales (Figure 4.9) dont la présence est confirmée sur le terrain (Debieche et al., 2011) et identifiable dans 
les levés au scanner laser. Cette zone de fracturation correspond notamment à l’endroit où les plus importants 
déplacements ont été observés pendant l’expérimentation (§ 5.3.2.2). Des diminutions locales de résistivité en 
profondeur pourraient indiquer l’existence de nappes perchées, cette affirmation nécessite toutefois d’être 
validée par des mesures directes étant donné la faible amplitude des variations de résistivité. L’influence de la 
résistivité de l’eau de pluie et de la température diminue rapidement en profondeur. Au-dessous du mètre, les 
variations de résistivités sont pratiquement nulles, les anomalies positives de résistivité à cette profondeur 
sont vraisemblablement des artefacts similaires à ceux généralement observés au-dessous d’une zone de 
faibles résistivités (pertes de sensibilité du modèle) (Clément et al., 2009). 
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Figure 4.9 – Variations de résistivité électrique des profils T1, T2 et L1 par rapport à la référence du 10 juillet 2007. Leur 

position est indiquée dans la Figure 4.7 B. 
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4.2.5.3 Discussion de l’expérimentation contrôlée de pluie sur le glissement-coulée de 

Super-Sauze 

Bien que la progression en profondeur du front d’infiltration n’ait pu être détectée avec certitude, des zones 
d’infiltration préférentielle ont été tout de même identifiées en aval de la parcelle sur le profil T2. L’ajout de 
chlorure dans la seconde partie de l’expérimentation a effectivement permis d’augmenter les contrastes de 
résistivité entre la matrice du sol et l’eau de pluie devenue plus conductrice que dans la première partie de 
l’expérimentation. La faible perméabilité de la matrice (Ks de 3.9 10

-7
 m.s

-1
 déterminé par Slug-test, Debieche et 

al., 2011) a limité considérablement la capacité d’infiltration du sol dont les conditions initiales étaient déjà 
proches de la saturation. Seul seize pourcents du volume d’eau de pluie a pu s’infiltrer (Debieche et al., 2011), 
ce qui explique en partie les faibles contrastes de résistivité observés.  

L’existence d’infiltrations préférentielles est également suggérée par les analyses hydro-géochimiques et les 
chroniques piézométriques. En effet, les réponses piézométriques et les concentrations de traceurs dans le sol 
illustrent l’importante variabilité spatiale et temporelle de la réponse hydrologique du milieu (Figure 4.10). Par 
conséquent, la présence de nappes perchées temporaires plus ou moins interconnectées est possible (FIgure 
4.11, Debieche et al., 2011). De plus, l’infiltration préférentielle le long de fissures est également supportée par 
les mesures de teneurs en eau volumiques des sondes TDR placées à 0.45 m de profondeur au centre de la 
parcelle d’infiltration (Figure 4.7 B, Figure 4.10). Une évolution rapide des teneurs en eau de ~35% (condition 
initial) à ~42% (saturation) est effectivement observée quelques heures après le début de la pluie. L’interface 
située à environ 1 m de profondeur pourrait correspondre à l’extension moyenne de ces fissures (limite entre 
la zone saturée et non saturée suggérée par Malet, 2003). Elle sépare un milieu de faible résistivité (< 20 Ω.m) 
d’un milieu de résistivité plus élevée (> 20 Ω.m) (Figure 4.8 C). 

 

 
Figure 4.10 - Réponses rapides en variations piézométriques et en teneurs en eau probablement dues à des infiltrations 

préférentielles dans des fissures à l’échelle de la parcelle d’expérimentation (adapté de Debieche et al., 2011). 
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En se basant sur les relations ‘’résistivités-teneur en eau’’ établies en laboratoire sur des échantillons de sols 
argileux (McCarter, 1984 ; Fukue et al., 1999 ; Michot et al., 2003), l’augmentation de la teneur en eau 
observée à -0.45 m correspondrait à une diminution de résistivité d’environ 2 à 4 Ω.m, ce qui est difficilement 
détectable dans les conditions de terrain. Par ailleurs, la non-unicité de l’inversion et la diminution de la 
sensibilité avec la profondeur sont parmi les facteurs limitant la précision des modèles de résistivités 
(Travelletti et al., 2011). Finalement, l’importante hétérogénéité spatiale de la réponse hydrologique montre 
que le problème est résolument 3D. Par conséquent, des effets latéraux (e.g. la présence de nappes perchées) 
ont vraisemblablement affecté la qualité des tomographies 2D.  

 

 
 

Figure 4.11 - Modèle conceptuel hydrologique de la parcelle d’expérimentation de pluie réalisée sur le glissement-coulée de 

Super-Sauze, (1) infiltration préférentielle, (2) infiltration matricelle, (3) nappes perchées, (4) écoulements latéraux 

(Debieche et al., 2011). 

4.3 Conclusion du Chapitre 4 

Les expérimentations de pluies à petite échelle, et plus particulièrement celle réalisée au glissement du Laval, 
ont montré la possibilité de suivre les variations de résistivité en milieux marneux naturels. Le front 
d’infiltration dans la zone non saturée a été imagé et des temps caractéristiques d’états hydrologiques 
stationnaires ont pu être déterminés. Les paramètres susceptibles de modifier la réponse électrique sont 
multiples et présentent des interactions complexes. Si certains paramètres sont quasiment statiques durant la 
période du suivi (e.g. conductivité surfacique, conductivité du squelette du sol), d’autres évoluent dans le 
temps (e.g. taux de saturation, résistivités électriques de l’eau d’imbibition). L’interprétation du signal 
électrique en termes de saturation reste donc une tâche difficile. Il convient donc d’améliorer certains aspects 
lors de la phase de préparation (choix du dispositif, conductivité du traceur injecté) par le biais de modèles 
synthétiques afin d’anticiper la réponse électrique du milieu en fonction des conditions hydrologiques et 
hydroélectriques initiales (Clément et al., 2009). Pour contraindre la dépendance multivariable de la réponse 
électrique du terrain, il s’avère tout aussi essentiel d’améliorer le suivi des variations spatiales et 
temporelles de paramètres comme:  

• la température (e.g. mesures par fibre optique, Krzeminska et al., 2011) ; 

• la conductivité de l’eau d’imbibition présente dans les pores ; 

• l’intensité et la conductivité de l’eau de pluie ; 

• les teneurs en eau à différentes profondeurs avec des sondes TDR préalablement étalonnées ; 

• les distances inter-électrodes déterminant le coefficient géométrique utilisé dans le calcul des 
résistivités apparentes. 

La diminution du temps d’acquisition et de l’espacement inter-électrode augmentera la résolution temporelle 
et spatiale des processus rapides d’infiltration. La réalisation systématique de mesures réciproques contribuera 
également à une meilleure évaluation des incertitudes (LaBrecque et al., 1990). Dans la procédure d’inversion, 
l’introduction d’informations sur la géométrie de la zone (profondeur du substratum) permettra de mieux 
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contraindre en profondeur les modèles de résistivité inversé (Clément et al., 2009), ceci tout en comparant 
plusieurs modèles inversés (Travelletti et al., 2011). Finalement, une approche 3D de tomographie de résistivité 
électrique s’avère nécessaire étant donné la forte hétérogénéité spatiale de l’hydrologie des glissements-
coulées. Cette hétérogénéité spatiale est principalement la conséquence des différents degrés d’altération des 
blocs de marnes et de moraines présents dans la coulée (Malet, 2003). Un étalonnage préliminaire réalisé en 
laboratoire sur échantillon et une comparaison de teneurs très différentes en eau mesurées in-situ avec les 
résistivités électriques inversées (Schwartz et al., 2008) permettraient d’établir empiriquement une loi de 
conversion adaptée aux marnes noires remaniées.  

Les modèles conceptuels d’écoulements de subsurfaces présentés reflètent l’importance de l’infiltration 
préférentielle affectant les glissements de terrain marneux dans la recharge de la nappe. Pour en tenir compte, 
une anisotropie de perméabilité sera introduite dans la modélisation hydro-mécanique du glissement-coulée 
de Super-Sauze (§ 6.2). L’effet de l’infiltration pendant la période d’expérimentation sur la cinématique de la 
zone sera discuté au chapitre § 5.3.2.2. Les caractéristiques hydrologiques des glissements-coulées étant 
présentées, nous pouvons décrire leur comportement cinématique. 
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5.1 Etat de l’art : cinématique des glissements-coulées 

5.1.1 Techniques pour la caractérisation spatialisée de la cinématique de surface  

Le suivi spatio-temporel de la cinématique constitue le premier moyen de détection et de surveillance de l’aléa 
glissement de terrain. Il s’avère nécessaire pour identifier la sensibilité de paramètres hydrologiques et 
mécaniques mesurés sur le terrain (e.g. niveaux piézométriques, pressions interstitielles) et également pour 
caler et valider les modèles géomorphologiques et hydro-mécaniques (Bonnard et al., 2004). C’est souvent 
l’unique solution adoptée dans la mise en place de systèmes d’alarme sur de grands glissements qui ne 
peuvent pas être stabilisés. Le choix de la technique de surveillance dépend du type de glissement, de la taille 
et de l’accès, des taux de déplacements, de la précision souhaitée et des contraintes économiques. Deux 
grands groupes de techniques se distinguent : les techniques géodésiques et les techniques de télédétection.  

Les techniques géodésiques consistent à détecter des changements géométriques en mesurant des paramètres 
comme des angles, des distances et des variations d’altitude (Meissl & Naterop, 1995) (Table 5.1). Ces 
techniques nécessitent l’installation de cibles à l’intérieur et à l’extérieur du glissement dont on mesure la 
position à différents temps. Ils ont l’avantage d’être très précis (0.1 à 1.0 cm) avec une grande possibilité 
d’automatisation (Malet et al., 2002 ; Jaboyedoff et al., 2004 ; Foppe et al., 2006).  De nombreux auteurs ont 
démontré l’efficacité du GPS différentiel pour le suivi de glissements de terrain avec une précision 
centimétrique indépendante de la période de la journée et des conditions météorologiques si la couverture 

Objectif de la partie : Il s’agit de caractériser spatialement et temporellement la cinématique des 
glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette et de constituer une base de données de 
déplacements continus pour le calage et la validation des modèles hydro-mécaniques (§ 6.2). 

Approche utilisée : Plusieurs méthodes ont été developpées pour dériver les champs de déplacement à 
partir de données acquises par scanner laser terrestre et par photogrammétrie optique terrestre en 
s’appuyant sur l’information complémentaire des plateformes aériennes et des levés au GPS différentiel 
sur le terrain. 
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satellitaire est suffisante (Malet et al., 2002 ; Squarzoni et al., 2005 ; Brunner et al., 2007). Cependant, les 
glissements-coulées peuvent montrer des vitesses de déplacement extrêmement variables dans l’espace et 
dans le temps en fonction des conditions locales de pente (géométrie du substratum stable, distribution des 
pressions interstitielles). L’information ponctuelle fournie par les techniques géodésiques rend difficilement 
compte de cette variabilité sans le recours à des techniques d’interpolation. De plus, les coûts d’installation et 
d’entretien des techniques géodésiques sont encore à l’heure actuelle élevés. Leur installation permanente est 
donc très souvent justifiée en cas d’un réel danger pour la population et les infrastructures. Par conséquent, 
une surveillance basée uniquement sur des techniques géodésiques comporte quelques inconvénients dont la 
plupart peut être compensée par les techniques de télédétection.  

 

Table 5.1 – Revue et caractéristiques des principales méthodes géodésiques utilisées pour le suivi en surface de la 

cinématique de glissements de terrain avec leur précision respective (Malet et al., 2002). 

Method Use Results Typical range Typical accuracy 

Micrometer screw-level Angular displacement da 0.1 rad 4.10
-4

 rad 

Fissurometer 

Differential movement of 

compartments dD <20 mm ± 0.1 mm 

Levelling vernier pole Opening of small cracks dD < 200 mm ± 0.5 mm 

Short-base extensometer Opening of cracks dD 25–450 mm ± 0.1 mm 

Invar distance-meter Displacements of moving targets dD Up to 40 m ± 0.1 mm 

Wire extensometer Displacements of moving targets dD Up to 100 m ± 0.5 mm 

Tacheometric level Variation of altitude dZ Variable 20 mm 

Electro optic distance-meter Displacements of moving targets dD 1– 10 km 7 mm ± 1–5 ppm 

Geodetic station Displacements of moving targets dX, dY, dZ 1– 10 km 3 mm ± 1–5 ppm 

GPS Displacements of moving targets dX, dY, dZ Baseline < 20 km 1 – 2 mm 

 

Les techniques de télédétection se basent sur les propriétés des ondes électro-magnétiques et de leurs 
interactions avec la matière, fournissant ainsi des informations variées sur les propriétés géométriques et 
physico-chimiques de la surface (Vosselman & Mass, 2010). Elles sont particulièrement intéressantes pour 
obtenir une information spatialement distribuée, tout en s’affranchissant de la présence d’un opérateur sur le 
site. Un récent état de l’art dressé par Delacourt et al. (2007) relève qu’actuellement trois grandes catégories 
de techniques sont utilisées pour le suivi en surface de la cinématique de glissements de terrain : 
l’interférométrie radar à synthèse d’ouverture (Interferometric synthetic Aperture Radar – InSAR), le scanner 
laser ou LiDAR (Light Detection and Ranging) et la photogrammétrie optique. Une revue détaillée de 
l’application de l’InSAR est présentée dans Hanssen (2001) et Luzi (2010).  Pour les techniques de scanner laser 
et de photogrammétrie optique le lecteur peut se référer au chapitre § 2.1. Ces techniques peuvent être 
opérationnelles depuis des plateformes satellitaires, aériennes ou terrestres. Elles permettent de détecter la 
présence de glissements par discrimination des parties stables des parties instables et de cartographier des 
secteurs dans le corps du glissement avec différentes cinématiques. Elles permettent également d’analyser le 
champ de déformation affectant les glissements (Casson et al., 2005 ; Teza et al., 2008 ; Oppikofer et al., 2008). 
La diversité des capteurs offre la possibilité de travailler à partir de supports d’échelles spatiales et temporelles 
variées. Durant cette dernière décennie, le développement des plateformes terrestres a fourni de nombreux 
avantages par comparaison aux plateformes satellitaires et aériennes. La géométrie et la fréquence 
d’acquisition sont adaptables à tout type d’environnement. De plus, l’installation permanente des plateformes 
terrestres permet de suivre les déplacements en continu (Casagli et al., 2004 ; Delacourt et al., 2007).  Elles ont 
cependant le désavantage d’avoir un recouvrement spatial plus faible et moins homogène que les plateformes 
aériennes et satellitaires (Corsini et al., 2006). La caractérisation exhaustive de la cinématique d’un glissement 
de terrain ne peut donc être effectuée qu’en couplant des mesures acquises par différentes plateformes et 
capteurs aux techniques géodésiques classiques.  

La capacité de détection et de suivi d’un glissement de terrain dépend principalement de la résolution spatiale 
des images en relation avec la taille de l’objet géologique (Delacourt et al., 2007). Dans ce travail, plusieurs 
types de techniques d’imagerie de résolution différente ont été utilisés, chacune ayant sa résolution propre. La 
Figure 5.1 donne un ordre de grandeur des périodes d’acquisition minimales permettant de détecter des 
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déplacements significatifs dans les glissements-coulées de La Valette et de Super-Sauze en fonction de la zone 
du glissement suivie pour chaque technique utilisée dans ce travail.  

Ce travail de thèse se focalise essentiellement sur les capacités du scanner laser terrestre et de la 
photogrammétrie optique terrestre pour la caractérisation cinématique de glissements-coulées en s’appuyant 
sur l’information complémentaire des plateformes aériennes laser et photogrammétrique et des levés au GPS 
différentiel sur le terrain. L’application de ces techniques et des méthodes associées dans ce travail constitue 
une nouvelle avancée dans le suivi des glissements-coulées. Ce travail présente notamment les résultats d’une 
des premières applications du scanner laser terrestre pour des glissements de type coulées. A travers les 
exemples de Super-Sauze et de la Valette, plusieurs méthodes originales sont développées pour dériver le 
champ de déplacement à partir de nuages de points. En parallèle, cette partie évalue la capacité de la 
photogrammétrie optique terrestre au suivi de glissements-coulées. Cette technique peu coûteuse reste 
pourtant peu utilisée pour l’étude cinématique des glissements de terrain. L’information extraite de ces 
techniques ont contribué à enrichir la connaissance des mécanismes des glissements-coulées, à caler et valider 
les modèles hydro-mécaniques de Super-Sauze (§ 6.2). L’état des connaissances des glissements-coulées de 
Super-Sauze et de La  Valette est présenté ci-après. 

 

 
Figure 5.1 – Période d’acquisition minimale permettant de détecter des déplacements significatifs dans les glissements-

coulées de Super-Sauze et de La Valette pour les techniques utilisées dans ce travail : système de positionnement global 

(GPS),  scanner laser terrestre (TLS), photogrammétrie optique terrestre (TOP), scanner laser aéroporté (ALS)  et 

photogrammétrie optique aéroportée (AOP). 

5.1.2 Connaissances antécédentes de la cinématique de surface du glissement-coulée de 

Super-Sauze 

De 1996 à 2007, les déplacements de surface de la coulée ont été déterminés à partir d’un réseau de 
surveillance topométrique, extensométrique et GPS (Maquaire et al., 2001 ; Malet et al., 2002). Plusieurs 
générations de cibles topométriques ont été implantées pour suivre le recul de l’escarpement principal et 
quantifier les déplacements (Weber, 1993 ; Weber, 2001 ; Malet, 2003 ). La cinématique de la coulée a 
également fait l’objet d’une étude photogrammétrique par couples stéréoscopiques de photographies 
aériennes de 1956, 1971, 1978, 1982, 1988, 1995 et 2000 pour produire des MNTs à précision horizontale de 2 
à 7 m et à précision verticale de 1 m (Weber & Herrmann, 2000). Les MNTs différentiels et la comparaison 
temporelle des photographies aériennes ont permis de déterminer la cinématique à long terme de la coulée. La 
progression du glissement-coulée depuis son déclenchement dans les années 1960 jusqu’à son état actuel est 
exhaustivement décrite par Weber & Herrmann (2000) et Malet (2003). Le glissement-coulée est caractérisé 
par deux phénomènes morphologiques majeurs que sont (i) le recul lent de l’escarpement principal par 
éboulements et chutes de blocs dans la zone d’ablation et (ii) l’extension en aval du corps de la coulée (zones 
de transit et d’accumulation).  
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5.1.2.1 Cinématique de la zone d’ablation 

La photographie aérienne et le MNT de 1956 révèlent la présence d’une faille orientée Sud Ouest-Nord Est 
correspondant à la limite entre la zone de badlands et le replat supérieur (position du glacier rocheux) au-
dessus du glissement-coulée. Cette faille est bien repérable sur le terrain (Figure 5.2 A).  Une faille normale 
orientée Sud Sud Est - Nord Nord Ouest dans l’axe du bassin torrentiel a également été identifiée par l’analyse 
de l’agencement structural du bassin torrentiel. Elle recoupe la faille précédente, divise l’escarpement principal 
en deux parties (Est et Ouest) et se prolonge sous le glacier rocheux de la Goutta (Maquaire et al., 2001 ; Malet, 
2003). Cette faille recoupe un synclinal inversé dont la stratification est subparallèle au flanc Est de 
l’escarpement principal. Elle favorise l’extension de l’escarpement vers le Sud Sud Ouest. Ce réseau de failles 
régionales offre une prédisposition structurale à la rupture, la source de La Goutta alimentée par le glacier 
rocheux en amont est probablement une deuxième cause de la formation de l’escarpement principal. Des 
glissements structuraux plus superficiels accompagnent la déstabilisation profonde de l’ensemble du massif 
(Malet et al., 2002).  

 

 

Figure 5.2 - Configuration structurale de la zone d’ablation du glissement-coulée de Super-Sauze, A) photographie en 

direction du Sud et représentation des principales structures (juillet 2007), B) coupe parallèle à la faille Sud Sud Est – Nord 

Nord Ouest avec représentation schématique de l’évolution de la coulée (adapté de Malet, 2003), C) rupture en dièdre sur la 

paroi Est de l’escarpement principal (Malet, 2003).  
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L’escarpement principal est régulièrement affecté par des chutes de blocs et des éboulements impliquant des 
volumes de quelques décimètres cubes à plusieurs milliers de mètres cubes (Weber & Herrmann, 2000 ; Malet, 
2003). La Figure 5.2 B résume schématiquement l’évolution de la coulée dans la zone d’escarpement depuis la 
rupture. Entre 1971 et 1978, un premier éboulement important est recensé dans la partie Est de l’escarpement 
principal. Les dépôts sont ensuite mobilisés en coulées boueuses remplissant progressivement le fond des 
ravines. Entre 1978 et 1982, un éboulement plus important affecte la partie Nord de l’escarpement dans le 
prolongement de la faille principale Sud Ouest - Nord Est. Un troisième éboulement se produit entre 1988 et 
1995 dans la partie Ouest de l’escarpement, il met en évidence un plan de glissement subvertical 
correspondant probablement à une discontinuité majeure dans cette partie de l’escarpement. En plus de ces 
éboulements à forts cubages (de l’ordre du millier de mètres cubes), des chutes de blocs isolées se produisent 
régulièrement durant l’année (Figure 5.2 C). Ces apports de matériaux chargent le replat supérieur et 
approvisionnent rapidement le corps du glissement-coulée. Le recul de l’escarpement principal entre 1971 et 
1995 atteint environ quarante mètres. Son extension en amont s’est ensuite ralentie à partir de 1997, date à 
laquelle un éboulement avait emporté une cabane de berger. La zone d’ablation a tendance à se vidanger 
rapidement dû à la progression continue de la coulée en aval. Dans la zone d’ablation, la direction des 
déplacements est relativement indépendante de la géométrie de l’ancienne topographie actuellement 
recouverte par les matériaux provenant de l’escarpement principal.  

Afin de déterminer les mécanismes cinématiques de la rupture affectant l’escarpement principal, une étude 
structurale a été effectuée sur le terrain (Malet, 2003). Quatre familles de discontinuités y sont distinguées :  

• La famille 1 regroupe la stratification S et la schistosité principale S1 à agencement subparallèle dont 
l’azimut et pendage sont de 270°/75° à l’Est de la faille Sud Sud Est – Nord Nord Ouest. Cette famille 
plonge ensuite vers N130° plus à l’Est. Le fait que S1 soit parallèle à S indique que l’escarpement 
principal se situe dans un flanc du synclinal inversé. A l’Ouest de la faille Sud Sud Est –Nord Nord 
Ouest, l’azimut et pendage de S et S1 sont de 230°/20°; 

• La famille 2 correspond à des joints argileux persistants à espacements décimétriques plus ou moins 
parallèles à la stratification ; 

• Les familles 3 et 4 représentent deux séries de diaclases D1 (170°/85°) et D2 (020°/70° et 050°/30°-
70°) à filons de calcite néoformés, épais de 1 à 3 cm à espacements décimétriques. 

 
Les parties Est et Ouest de l’escarpement ne présentent aucune similarité structurale à cause de la présence de 
la faille Sud Sud Est – Nord Nord Ouest. La partie Est de l’escarpement est le secteur le plus favorable à des 
ruptures en dièdre d’axe de propagation d’environ 308°/51°, 262°/53° et 339°/23° correspondant à 
l’intersection des diaclases D2 avec la famille 1 et de la famille 2 avec la famille 1 (Figure 5.2 C). Le recul 
principal de la couronne s’effectue dans ce secteur (Malet, 2003). Les volumes mobilisés par les glissements 
dièdres peuvent atteindre 20 à 40 m

3
. L’agencement structural de la partie Ouest de l’escarpement est peu 

propice au décollement de dièdres (Malet, 2003). Des éboulements en masse importants sont toutefois 
possibles dans cette zone (Weber & Herrmann, 2000).  

5.1.2.2 Cinématique des zones de transit et d’accumulation 

Les matériaux de la zone d’ablation sont rapidement altérés en une matrice silteuse englobant des blocs de 
marnes et de moraines. Ces matériaux sont emportés en aval dans le corps de la coulée et recouvrent 
progressivement l’ancienne topographie. La coulée est compartimentée en secteurs allongés et étroits, en 
relation directe avec l’ancienne topographie. De manière générale, les taux de déplacement en surface sont 
importants et hétérogènes sur l’ensemble de la coulée. L’amplitude des déplacements diminue de l’amont vers 
l’aval et du centre vers les bords (Malet, 2003) (Figure 5.3 A, B). Cette distribution spatiale des déplacements a 
également été mise en évidence par corrélation d’images SPOT entre 2003 et 2004 (Thomas, 2006). La coulée 
s’engouffre actuellement dans un talweg dont la largeur diminue en aval, limitant ainsi son expansion latérale 
et augmentant son épaisseur (Weber & Herrmann, 2000).  

Les vitesses annuelles moyennes varient de 0.002 à 0.03 m.jour
-1

 et peuvent atteindre des maxima de 0.4 
m.jour

-1
. Les déplacements montrent une forte dépendance saisonnière qui se caractérise par deux périodes 

d’accélération au printemps et en automne suivies de deux périodes plus calmes en été et en hiver. Le 
maximum des déplacements journaliers est systématiquement atteint pendant la période de fonte du manteau 
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neigeux entre la mi-avril et la mi-juin et pendant la période des pluies d’automne vers la mi-octobre et mi-
novembre (Malet et al., 2009). En été, pendant le drainage général de la nappe, les vitesses diminuent mais ne 
s’annulent pas ; le matériau continue à s’écouler sous l’influence de la gravité (Malet, 2003). Les fluctuations du 
niveau piézométrique sont corrélées avec les taux de déplacements sur l’ensemble de la coulée. Cependant la 
position du niveau piézométrique dépend des conditions locales. Les pressions interstitielles les plus élevées 
sont localisées dans la partie la plus active du glissement à proximité de la crête stable in situ. En période de 
nappe basse, la vitesse moyenne des déplacements est réduite d’un facteur 100 (0.20 m.jour

-1
 en période de 

nappe haute ; 0.02 m.jour
-1

 en période de nappe basse) (Malet, 2003). 

 

 
Figure 5.3 – Comportement cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze (adapté de Malet, 2003), A) carte 

morphologique avec les vecteurs de déplacement de la période 1996-2000, B) carte produite par interpolation des vitesses 

moyennes sur la période 1996-2003. 
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5.1.3 Connaissances antécédentes de la cinématique de surface du glissement-coulée de 

La Valette 

Les déplacements de surface de la coulée de La Valette ont été déterminés à partir de mesures ponctuelles au 
ruban décamétrique et d’un réseau de surveillance topométrique au tachéomètre par le service RTM depuis 
1993 à une fréquence de mesures mensuelle. En parallèle, un profil transversal de suivi des déplacements a été 
mis en place en 1988 à proximité de la route menant aux fermes de Serre (profil ‘’Charun’’). Un réseau de 
surveillance GPS levé trois fois par année a également été installé entre 2000 et 2002 (Squarzoni et al., 2005). A 
partir de la fin des années 90, différentes techniques de télédétection ont été appliquées. La cinématique du 
glissement-coulée a été analysée par photo-interprétation (Le Mignon, 2004), par corrélation de photographies 
aériennes IGN (Casson, 2004) (Figure 5.5 A), par corrélation d’images SPOT (Thomas, 2006 ; Delacourt et al., 
2007 ; Le Prince et al., 2008) (Figure 5.5 B) et par interférométrie radar (Vietmeier et al., 1999 ; Squarzoni et al., 
2003). Les conclusions principales de ces études sont résumées ci-après. 

5.1.3.1 Cinématique de la zone d’ablation 

Depuis le déclenchement du glissement-coulée en 1982, l’escarpement principal a subi une évolution 
régressive importante d’environ 150 m en 25 ans. Cette zone, constituée de plusieurs unités décamétriques à 
hectométriques glissées, est caractérisée par un réseau de fractures d’extension disposées en arc de cercle 
autour de la couronne (Figure 5.4 A, B). Ces fractures sont actuellement suivies par le service RTM au moyen de 
repères topographiques installés sur la crête de Soleil Bœuf et sur la zone en mouvement pour mesurer 
périodiquement leur écartement. L’évolution régressive et l’expansion latérale du glissement-coulée est 
également particulièrement visible sur les photographies aériennes (Figure 3.6, Figures 3 et 4 de l’article 
présenté au chapitre § 3.4.1.1, Travelletti et al., soumis a).  

 
 

Figure 5.4 – Photographies de la fracturation affectant la couronne du glissement-coulée de La Valette en mai 2008, A) 

fissures d’extension sous forêt, B) fissures d’extension dans la partie la plus active de la couronne. La position et la direction 

de prises de vue sont indiquées dans la vue aérienne de l’escarpement en médaillon.  

Une amplification du recul de l’escarpement entre 1995 et 2000 est à la fois observées par les mesures du RTM 
sur la couronne, par l’analyse d’interférogrammes radar différentiels entre le 22 et 23 octobre 1995 (Squarzoni 
et al., 2003) et par les déplacements obtenus par corrélation d’orthophotographies IGN (Casson, 2004). Cette 
accélération est illustrée par les taux de déplacement croissants de la cible topographique 9 situé au pied de 
l’escarpement principal (Figure 5.6 B). De nombreuses cibles du RTM ont été perdues dans la zone d’ablation 
suite à la forte activité de cette zone. Une deuxième accélération s’est produite en 2000, l’escarpement 
principal a reculé considérablement vers le Nord - Est et s’est élargi vers le Nord-Ouest. Cette activité 
importante est particulièrement visible sur les cartes de déplacement établies par corrélation d’images SPOT 
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entre septembre 2003 et aout 2004 (Thomas, 2006 ; Le Prince et al., 2008) où des déplacements horizontaux 
de 9 m peuvent être déterminés à proximité de la couronne.  

Selon le Mignon (2004), l’évolution régressive et latérale du glissement-coulée pourrait être contrôlée 
structurellement par des fractures d’orientation Est - Ouest, mais difficilement observables sur le terrain. Des 
stries d’orientation Sud Est – Nord Ouest ont également été observées sur la Crête de Soleil Bœuf. Il est très 
vraisemblable que le glissement-coulée de la Valette soit la réactivation d’un ancien glissement (Le Mignon, 
2004 ; Travelletti et al. soumis a).  

 

Figure 5.5 - Amplitudes des déplacements observés par A) corrélation d’images IGN entre 1995 et 2000 (adapté de Casson, 

2004) et B) par corrélation d’images Spot entre 2003 et 2004 (adapté de Le Prince et al., 2008). 

5.1.3.2 Cinématique des zones de transit et d’accumulation 

Le suivi par le service RTM de la déformation du profil topographique ‘’Charun’’ localisé sur un profil sismique 
(réalisé par l’Association Développement Recherche Glissement de Terrain ; § 3.1.2) a permis de déterminer les 
volumes de matériaux transitant à cet endroit avec l’hypothèse d’un comportement vertical parfaitement 
élastique du matériau (les volumes sont donc surestimés) (Figure 5.6 A). Les périodes d’accélération du 
glissement-coulée sont bien identifiables en décembre 1988, avril 1989 et novembre 1992. De 2001 à 2009, le 
taux des volumes est pratiquement constant (10 m

3
.jour

-1
 à 100 m

3
.jour

-1
 correspondant à des vitesses de 0.3 à 

3 cm.jour
-1

). Depuis 1988, environ 400’000 m
3
 ont transité par le profil (équivalent à environ 70% du volume de 

la coulée de Super-Sauze). Le suivi au tachéomètre de cibles topographiques illustre la distribution hétérogène 
des déplacements sur la coulée (Figure 5.6 B). La partie située en amont de la route du Serre (cibles 18 et 20) 
présente le plus important cumul de déplacements depuis l’installation du réseau de surveillance (environ 50 
cm.jour

-1
 entre 1993 et 1998).  Le drainage des eaux superficielles actuellement concentré dans cette zone a 

permis de réduire considérablement les taux de déplacement à moins de 3 cm.jour
-1

. Dans la zone 
d’accumulation (cible 22), les taux de déplacements sont pratiquement nuls. L’accélération de 2000 est 
également détectée dans les zones de transit et d’accumulation.  
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Figure 5.6 - Déplacements observés par tachéométrie (service RTM), A) volume en transit au droit du profil Charun (volumes 

déterminés à partir de la géométrie définie par acquisition de sismique réfraction), B) déplacements de cibles le long de la 

ligne de visée du tachéomètre.  

 

Les campagnes GPS réalisées entre octobre 2000 et octobre 2002 indiquent que la zone de transit est 
particulièrement active durant cette période et confirment les gammes de vitesses obtenues par le suivi des 
repères topographiques (3 cm.jour

-1
) suite à des cumuls de pluie et de neige exceptionnel durant cette période 

(Squarzoni et al., 2005). 

Six interférogrammes différentiels à 1 jour d’intervalle entre juillet 1995 et septembre 1996 acquises par les 
satellites ERS-1 et ERS-2 ont permis de caractériser la cinématique du glissement-coulée (Squarzoni et al., 
2003). Les cinématiques différentes de la zone d’ablation et des zones de transit et d’accumulation ont pu être 
mises en évidence. Squarzoni et al. (2003) suspectent fortement que la variabilité temporelle annuelle est liée 
aux conditions atmosphériques (fonte des neiges au printemps, pluies d’automne) sans toutefois pouvoir 
établir une relation claire ‘’pluie-déplacement’’.  L’analyse sur le long terme d’interférogrammes radar acquis 
entre 1991 et 1999 est en accord avec les mesures au tachéomètre du service RTM (Squarzoni et al., 2003). De 
1991 à 1999, l’activité des zones de transit et d’accumulation diminue suite à l’installation du système de 
drainage du RTM. Par contre, le recul de l’escarpement vers le Nord Est est toujours important. La diminution 
des vitesses d’amont en aval est particulièrement bien mise en évidence par la corrélation des images IGN 
entre 1995 et 2000 et d’images SPOT entre 2003 et 2004 (Casson, 2004 ; Le Prince et al., 2008) (Figure 5.5 A, B).  

5.2 Méthodes utilisées pour la caractérisation cinématique des glissements-

coulées de Super-Sauze et de La Valette 

Les exemples précédents ont présenté la bonne capacité des méthodes de télédétection aériennes et 
satellitaires à détecter les variations spatiales et temporelles de la cinématique de ces glissements.  Par contre, 
dû à la faible fréquence d’acquisition des images aériennes et satellitaires, il n’est pas possible d’analyser le 
comportement à court terme de ces glissements. De plus, la technique InSAR fournit uniquement des mesures 
de déplacements dans la ligne du vue, ceci malgré une précision millimétrique. Par conséquent, l’interprétation 
des interférogrammes radar reste globalement qualitative. Ce travail de recherche est donc axé principalement 
sur les capacités et les limitations de deux techniques de télédétection terrestres que sont le scanner laser et la 
photogrammétrie optique en complément des plateformes aériennes. La chaîne d’acquisition et de traitement 
adoptée dans ce travail de recherche est présentée ci-après.  
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5.2.1 Utilisation de la technique du scanner laser 

• Acquisitions :  

a. Levés LiDAR aériens (ALS) : 

Dans le cadre de ce travail, deux levés ALS ont été acquis en Octobre 2007 et Juillet 2009 respectivement par 
les compagnies Sintegra (levé aéroporté) et Hélimap (levé héliporté).  

Le scanner laser utilisé par l’acquisition de 2007 est de type Riegl LMS-Q560 à fréquence maximale de 111’000 
pts.s

-1
 permettant une densité de points brutes (sol et végétation) d’environ 3 pts.m

-2
 (Table 5.2). Le vol a été 

opéré en lignes parallèles aux courbes de niveau à une hauteur d’environ 600 m au dessus de la surface 
topographique. La technique de géoréférencement direct GPS-IMU utilisée fournit une précision 3D d’environ 
12 cm au sol. Après filtrage de la végétation, la densité moyenne de points au sol sur les sites de Super-Sauze et 
de La Valette est respectivement de 0.9 pts.m

-2
 (écart-type de 0.2 pts.m

-2
) et 0.7 pts.m

-2
 (écart-type de 0.3 

pts.m
-2

) (Figure 5.7). Le levé aéroporté n’a pas pu couvrir la totalité de la coulée de La Valette à cause d’une 
couverture nuageuse importante au-dessus de la zone d’ablation au moment du levé.  

Le scanner laser utilisé pendant le levé de 2009 est de type Riegl VQ480 mesurant un semi de points à 
fréquence maximale de 150’000 pts.s

-1
 (Table 1). Cette fréquence permet une densité de points brutes (sol et 

végétation) d’environ 40 pts.m
-2

. La technique de géoréférencement direct GPS-IMU utilisée fournit une 
précision 3D d’environ 7 cm au sol. Le vol a été opéré en lignes parallèles aux courbes de niveau à une hauteur 
d’environ 300 m au-dessus de la surface topographique en adaptant l’obliquité du système de manière à 
épouser les changements de pentes. Cette méthode permet de garder une précision constante dans les zones 
aval de chaque ligne de vol. Elle permet aussi de garder une information détaillée dans les escarpements où la 
déclivité est forte, ce qui n’a pas été possible pour le levé aéroporté de 2007.  Après filtrage de la végétation, la 
densité moyenne de points au sol sur les sites de Super-Sauze et de La Valette est respectivement de 3.2 pts.m

-

2
 (écart-type de 12.2 pts.m

-2
) et 7.2 pts.m

-2
 (écart-type de 12.1 pts.m

-2
) (Figure 5.7).   

 

Table 5.2 - Caractéristiques techniques des scanners laser utilisés dans ce travail. 

Caractéristique des  scanners laser ALS TLS 

Type de scanner laser Laser Riegl VQ480 Riegl LMS-Q560 Optech ILRIS-3D 

Technique de mesure de distance Temps de vol Temps de vol Temps de vol 

Longueur d’onde (nm) 1500 1500 1500 

Champ de vue (en largeur et 

hauteur) (°) 60 60 40 

Diamètre du faisceau laser à 100 m 

(cm) ~3 ~3 ~3 

Fréquence maximale de mesure 

(Hz) 150'000 111'000 2'500 

Caractéristiques des acquisitions       

Distance des acquisitions  (m) ~ 300 ~ 600 ~130 

Mode d’enregistrement   Dernier échos Dernier échos Dernier échos 

Fréquence de mesures GPS (Hz) 5 5 

levé à partir d’une station de 

base 

 



Chapitre 5 : Caractérisation cinématique de surface (déplacement, déformation) des glissements-coulées par LiDAR et Corrélation d’Images 

 

 - 153 - 

 

Figure 5.7 - Carte de densité de points au sol après filtrage de la végétation pour les acquisitions LiDAR de 2007 et 2009 sur 

les glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette (système de coordonnée Lambert III Sud). 

 

b. Levé terrestres 

Dans ce travail de recherche,  un scanner laser de type Optech ILRIS 3D a été utilisé (Optech, 2010) (Figure 2.3 
B, Table 5.2). Son poids (13 kg) et sa taille (32 x 32 x 22 cm) en font un outil parfaitement manipulable sur le 
terrain par une seule personne. Il est caractérisé par une longueur d’onde de 1535 nm (proche infrarouge), une 
fréquence d’acquisition de 2500 Hz, une portée minimale de 3 m et maximale de 800 m dans les conditions de 
terrain. La technique d’orientation du faisceau est basée sur la technologie des miroirs oscillants offrant une 
ouverture de champ de vue de 40°. Le diamètre D de l’emprunte lumineuse au sol (en mètre) dépend de la 
distance d (en mètre) et l’angle d’incidence α défini comme l’angle entre  la ligne de vue et la normale à la 
surface. Le diamètre D s’exprime la relation D = (1.7 10

-4
 d + 0.012)/cos(α)  (Optech, 2010) (Figure 5.8). Dans les 
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conditions optimales d’acquisition, la précision est d’environ 0.7 cm à 100 m. Les positions des points dans 
l’espace sont tout d’abord exprimées en coordonnées sphériques puis converties directement par le système 
d’acquisition en coordonnées Cartésiennes.   

Pour obtenir une vue tridimensionnelle complète, il est nécessaire de scanner la zone d’intérêt à partir de 
plusieurs vues afin de minimiser la présence de zones d’ombre. Pour cela, un chevauchement des acquisitions 
d’au moins 20% a été systématiquement réalisé pour optimiser l’alignement des semis de points dans un 
système de coordonnée commun. Les zones stables ont été inclues dans les acquisitions TLS consécutives pour 
faciliter la procédure d’alignement sans l’utilisation de points de contrôle. Toutefois, lorsque la zone d’intérêt 
est relativement restreinte, des points de contrôle mesurés par GPS différentiel sont répartis dans la zone pour 
permettre un géoréférencement direct (Vosselman & Maas, 2010).  

Trois paramètres d’acquisition sont spécifiés à chaque acquisition : la zone d’intérêt, le pas angulaire 
d’orientation du faisceau laser et le choix entre l’enregistrement du premier ou du dernier écho.   

 

 

Figure 5.8 - Diamètre du faisceau laser en fonction de la distance et de l’angle d’incidence. L’aire en pointillé indique la 

configuration générale des levés TLS acquis dans ce travail.  

 

• Stratégie de traitement : 

Le traitement des données aéroportées et héliportée a suivi la procédure classique synthétisée dans le chapitre 
§ 2.1.1. Le traitement des données laser terrestres a nécessité le développement d’une procédure adaptée 
dont les étapes sont présentées ci-après.  

 

a) Filtrage : 

Le traitement et l’alignement des semis de points sont réalisés à l’aide du logiciel Polyworks v 11 (Innovmetric, 
2010). Les acquisitions sont tout d’abord filtrées des points réfléchis sur de la végétation ou situés hors de la 
zone d’étude. Etant donné la faible couverture végétale sur les glissements, une technique simple de filtrage 
similaire à celle de Prokop & Panholzer (2009) a été utilisée. Cette technique consiste à générer un modèle 
numérique de terrain basse résolution interpolé à partir du nuage de points brutes. La maille est suffisamment 
grossière pour que les changements abrupts et locaux de pente dus à la présence de végétation ne soient pas 
reproduits. Les points dont l’élévation dépasse d’une certaine tolérance le modèle numérique de terrain sont 
classés en points ‘’non terrain’’. Cette procédure permet de détecter et de supprimer rapidement la végétation 
arborée isolée. Un contrôle et un affinement manuel du filtrage est ensuite effectué.  
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b)  Alignement : 

L’algorithme ICP (Iterative Closest Point) est ensuite utilisé pour aligner les nuages de points dans un système 
de référence commun (Besl et McKay, 1992). L’algorithme ICP est fondé sur l’hypothèse que deux nuages de 
points (un nuage de référence yi et un second nuage xi) sont liés par une transformation rigide (Vosselman & 
Maas, 2010): 

0ii yRxy +=  

Où R est la matrice de rotation et y0 est le vecteur de translation. L’objectif est de trouver R et y0 qui 
minimisent la somme des carrés e

2
 des distances Euclidiennes entre xi et yi,: 

min
2

→−+= ∑ i0i

2 yyRxe  

En pratique, un premier alignement est effectué manuellement pour approximer les paramètres initiaux de 
transformation par sélection de points homologues dans les différents nuages de points (Figure 5.9 A). 
L’alignement est ensuite affiné à l’aide de l’algorithme ICP (Figure 5.9 B). L’algorithme ICP disponible dans le 
module IMAlign du logiciel Polyworks (Innovmetric, 2010) est une variante de l’algorithme classique ICP (Besl et 
McKay, 1992). Il requiert,  tout d’abord, la création d’un MNT 2.5D à mailles triangulaires (triangulation de 
Delaunay) interpolé dans un plan perpendiculaire à la direction de chaque prise de vue. L’algorithme ICP 
minimise la distance entre les mailles triangulaires du MNT de référence (nuage de points de référence) et les 
mailles triangulaires d’un second MNT (nuage de points à aligner). La procédure s’opère de manière itérative 
de façon à diminuer l’écart résiduel entre les surfaces des MNTs. Par rapport à l’algorithme ICP classique, cette 
technique a l’avantage d’être plus robuste et de converger plus rapidement (Bergevin et al., 1996 ; Vosselman 
& Maas, 2010). Les semis de points adjacents sont d’abords alignés consécutivement. Une fois l’ensemble des 
acquisitions aligné, l’algorithme ICP est appliqué sur tous les nuages de points simultanément pour améliorer la 
qualité globale de l’alignement. La moyenne et l’écart-type des décalages résiduels servent à déterminer 
l’erreur d’alignement. Pour des semis de points d’un même levé, l’erreur moyenne d’alignement est 
généralement inférieure au centimètre, avec un écart-type de 2 à 3 cm (Figure 5.9 B). 

Cette procédure d’alignement est également utilisée pour aligner les levés TLS acquis à différentes périodes et 
permettre des comparaisons temporelles (e.g. calcul de volumes, caractérisation des déplacements). Une fois 
les semis de points d’une acquisition assemblés, l’ensemble de l’acquisition est aligné en bloc sur les parties 
stables de l’acquisition TLS de référence. L’alignement est ensuite affiné en excluant les zones dans les parties 
stables où l’alignement n’est pas satisfaisant (dû à la présence de changements morphologiques locaux non 
identifiés avant la procédure d’alignement). L’erreur moyenne d’alignement est généralement de quelques 
centimètres voire parfois inférieure au centimètre, l’écart-type étant de 2 à 3 cm.  

 

Figure 5.9 - Procédure d’alignement des nuages de points, A) identification manuelle de points homologues entre une 

acquisition TLS de mai 2008 (à droite) et l’acquisition ALS d’octobre 2007 (à gauche), B) exemple d’alignement de différentes 

acquisitions de mai 2008 avec l’algorithme ICP et C) histogramme de l’erreur d’alignement associé.   
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c) Géoréférencement : 

La procédure de géoréférencement est réalisée selon deux méthodes en fonction de la configuration du site 
dépendant de la présence ou non de zones stables.  

o La première méthode utilise les levés géoréférencés ALS comme références (Oppikofer et al., 
2009). L’ensemble d’une acquisition TLS est aligné en bloc sur les parties stables des levés ALS 
de 2007 ou de 2009 (Figure 5.9 A). La moyenne et l’écart-type des décalages résiduels sur les 
parties stables de chaque nuage de points TLS et de l’ALS déterminent l’erreur de 
géoréférencement. L’erreur moyenne du géoréférencement pour les données acquises 
durant ce travail de recherche est très souvent de l’ordre du centimètre, l’écart-type pouvant 
varier de 7 à 20 cm. 

o Lorsque le recouvrement entre les semis de points n’est pas suffisant, la méthode par 
géoréférencement direct a été utilisée (Vosselman & Maas, 2010). Elle consiste à utiliser des 
points de contrôle sur le terrain (cibles circulaires) dont la position des centres est 
déterminée par GPS différentiel. Lors du traitement, le centre des cibles est ensuite 
déterminé en ajustant une primitive (disque) sur les semis de points correspondant. Les 
coordonnées des centres sont ensuite remplacées par leurs coordonnées locales de manière 
à ce que l’écart entre la position déterminée par GPS différentiel et la position des centres 
des cibles soit minimal. La moyenne et l’écart-type de l’erreur du géoréférencement sont 
généralement de 1 à 3 cm.   

 

• Analyse thématique :  

Plusieurs techniques d’analyses thématiques ont été utilisées pour caractériser la cinématique de glissements-
coulées.  

a) Caractérisation des familles de discontinuités : 

Afin d’identifier les mécanismes cinématiques de rupture affectant l’escarpement principal de la coulée de 
Super-Sauze, les familles de discontinuités ont été analysées directement dans les nuages de points. Leur 
orientation est déterminée en ajustant des plans avec la méthode des moindres carrés sur les semis de points 
appartenant à des discontinuités. Chaque plan est caractérisé par sa normale dont l’orientation dans l’espace 
permet de calculer l’azimut et le pendage de chaque famille. Ces mesures sont ensuite reportées dans un 
stéréonet (canevas de Wulff, hémisphère inférieur). L’erreur correspond à un écart-type de l’orientation de 
l’ensemble des normales d’une même famille. Elle correspond à l’angle d’ouverture d’un cône centré sur 
l’orientation moyenne et comprend 68% des données. 

La présence de zones d’ombre et la résolution des nuages de points sont les facteurs affectant le plus la qualité 
d’identification des discontinuités (Sturzenegger & Stead, 2009). 

 

b) Détermination des volumes des zones d’ablation et d’accumulation par interpolation de MNTs : 

L’interpolation de MNTs puis l’élaboration de MNTs différentiels permettent de déterminer les volumes des 
zones d’ablation et d’accumulation (Bitelli et al., 2004 ; Pesci et al., 2004 ; Prokop & Panholzer, 2009). Le MNT 
le plus ancien est soustrait au MNT le plus récent. Si la masse volumique du matériau ne varie pas dans le 
temps, une différence positive indique une accumulation tandis qu’une différence négative indique une perte. 
Dans une zone stable, les différences d’altitude sont théoriquement nulles. Par conséquent, l’erreur peut être 
définie par le décalage résiduel moyen µ et de l’écart-type σ dans les zones stables. Dans la zone de glissement, 
la différence est considérée significative lorsqu’elle égale ou dépasse µ ± 2σ. 

Différents algorithmes d’interpolation exacte ont été testés. Etant donné la quantité importante de points par 
acquisition (plusieurs millions), trois algorithmes exactes simples ont été comparés : Triangulation de Delaunay 
(Triangulated Irregular Network TIN),  Plus proche Voisin (Nearest Neighbour NN) et Distance Inverse Pondérée 
(Inverse Distance Weighted IDW, poids n = 4) (Arnaud & Emery, 2000). La méthode ‘‘Jacknife’’ consistant à 
diviser le jeu de données en deux jeux (A1 et A2) de taille égale et définis aléatoirement a été utilisée. Le 
premier jeu A1 est interpolé, le second jeu A2 sert à vérifier la qualité de prédiction de l’interpolateur (Arnaud 
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et Emery, 2000). Les jeux sont ensuite inversés, A2 et interpolé et A1 est utilisé pour vérifier l’exactitude de 
l’interpolateur. Une acquisition de l’escarpement principal du glissement-coulée de Super-Sauze a été 
sélectionnée pour le test (juillet 2009). Comme la densité moyenne des points est supérieure à 100 pts.m

2
, une 

maille carrée de 0.10 m a été choisie.  

Les résultats sont présentés dans la Table 5.3. Les prédictions des trois algorithmes testés sont comparables. 
Les erreurs moyennes et les écart-types déterminés pour chaque algorithme sont de l’ordre du millimètre. 
L’interpolation est effectivement bien contrainte par la très forte densité de points. Par conséquent, 
l’interpolateur le plus rapide (TIN) a été utilisé pour interpoler l’ensemble des MNTs.  

 

Table 5.3 - Analyse de la performance des algorithmes d’interpolation Triangulation de Delaunay (TIN), Proche Voisin (NN) 

et Distance Inverse Pondérée (IDW) par la méthode ''Jacknife''. 

 

A1 µ (m) σ (m) Nombre de points 

TIN 0.004 0.055 8124271 

NN 0.004 0.056 8124284 

IDW 0.003 0.055 8124330 

A2 µ (m) σ (m) Nombre de points 

TIN 0.004 0.055 8124270 

NN 0.004 0.054 8124270 

IDW 0.003 0.054 8124329 

 

c) Détermination du champ de déplacements : 

La détermination du champ de déplacement 3D de glissements de terrain argileux à partir de données LiDAR 
constitue une tâche délicate due à leur déformation visco-plastique souvent hétérogène. Par conséquent, 
l’exploitation de la donnée géométrique contenue dans les nuages de points n’est que très rarement 
exhaustive et quantitative (e.g. Teza et al., 2008 ; Monserrat & Crosetto, 2008). Différentes méthodes ont été 
utilisées en fonction des objectifs poursuivis, elles sont présentées succinctement ci-après. A l’exception d’une 
nouvelle technique fondée sur la corrélation de MNTs hautes résolutions, ces méthodes sont décrites dans 
Oppikofer (2009) : 

o Détermination manuelle de points homologues dans les nuages de points ou 
dans les MNTs : 

La détermination manuelle de points homologues est la méthode la plus simple pour définir 
les vecteurs déplacements. Cependant, il est difficile d’atteindre une précision centimétrique 
car cette méthode dépend fortement de la densité du nuage de points (souvent variable 
entre deux levés), de la résolution du MNT et de la difficulté à identifier exactement le même 
point dans deux levés consécutifs (Oppikofer et al., 2009). La technique peut être améliorée 
dans le cas d’objets à géométrie simple en ajustant des primitives (e.g. cylindre, sphère) sur 
les semis de points (Travelletti et al., 2008). Cette technique permet de comparer les mêmes 
points entre deux levés consécutifs (e.g. centre des sphères, extrémité de l’axe de cylindres) 
en tenant compte de la densité de points importante des levés au scanner laser. La 
comparaison des dimensions de la primitive avec ses dimensions réelles permet de calculer 
l’erreur d’ajustement. Toutefois, cette méthode ne permet pas d’exploiter exhaustivement la 
totalité de l’information géométrique contenue dans les nuages de points.   

o Recherche automatique des points les plus proches :  

Le calcul de la distance minimale (Hausdorff distance) séparant un point d’une acquisition de 
référence du point le plus proche d’une seconde acquisition permet de détecter des 
modifications géomorphologiques dans toutes les directions (Jaboyedoff et al., 2009 ; 
Innovmetric, 2010). Très utile dans l’identification de mouvement de compartiments rocheux 
(Oppikofer et al., 2009),  cette technique  permet d’exploiter l’ensemble de l’information 
géométrique. Une distance positive indique que les points de la seconde acquisition sont 
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situés au-dessus ou devant l’acquisition de référence, ce qui permet de différencier les zones 
d’ablation des zones d’accumulation. Toutefois, dans le cas de glissements développés dans 
les sols, l’information dérivée n’est pas toujours représentative du déplacement réel. Par 
conséquent, son interprétation reste globalement qualitative surtout lorsque les 
déplacements sont parallèles à la surface du terrain.  

o Détermination des transformations rigides (matrices de roto-translation) : 

L’application de transformations rigides 3D permet de déterminer les composantes 
translationnelles et rotationnelles d’un objet déplacé (Montserrat & Crosetto, 2008 ; 
Oppikofer et al., 2009). Cette méthode a l’avantage de tenir compte de la densité de points 
importante des levés au scanner laser. Elle est fondée sur l’algorithme ICP permettant de 
retrouver les composantes de la matrice de roto-translation en minimisant par la méthode 
des moindres carrés l’écart entre les points d’un objet de l’acquisition de référence et les 
points du même objet déplacé dans la seconde acquisition. De cette manière, l’ensemble de 
l’information contenue dans les nuages de points est exploité. L’application de cette 
technique aux glissements de terrain est illustrée par Teza et al. (2008) et par Monserrat & 
Crosetto (2008). 

o Corrélation de MNTs : 

L’utilisation de la fonction de corrélation croisée normalisée permet de dériver le champ de 
déplacement 2D et 3D à partir de données altimétriques. Pour une description de cette 
fonction, le lecteur est prié de se référer aux chapitres § 2.1.2 et § 5.2.2. L’application de la 
fonction de corrélation sur des données altimétriques a été pour la première fois illustrée par 
Duffy et al. (2004) pour caractériser la migration de dunes sous-marines en corrélant des 
valeurs d’ombrage artificiel créées à partir de MNTs. Toutefois, très peu d’exemples ont 
illustré son applicabilité à des nuages de points TLS pour le suivi de processus 
géomorphologiques à cinématique lente (déplacements de quelques centimètres à quelques 
mètres par année) (e.g. Schwalbe et al. 2008). Aucune méthodologie adaptée aux glissements 
de terrain n’existe à ce jour, ce qui confère à ce travail de recherche un intérêt particulier.  

Plusieurs techniques permettent ainsi de décrire le champ de déplacement de glissements de terrain à partir 
de nuages de points. Toutefois, l’utilisation systématique du scanner laser, relativement onéreuse, est 
difficilement justifiable pour le suivi en continu (i.e. installation permanente) de glissements de terrain ne 
représentant pas un réel danger pour la population. C’est pourquoi ce travail de thèse s’est aussi consacré à la 
photogrammétrie optique terrestre, une technique beaucoup plus accessible et intuitive du fait de la 
comparaison visuelle qualitative entre deux images. L’utilisation conjointe de la photogrammétrie optique et 
du scanner laser offre une bonne complémentarité du fait de leur sensibilité à des longueurs d’ondes de la 
lumière différentes (le scanner laser possède des capteurs actifs sensibles aux longueurs d’onde du proche 
infrarouge alors que la photogrammétrie optique utilise des capteurs passifs sensibles au spectre du visible). 
Les nuage de points acquis par scanner laser peuvent également être utilisés pour orthorectifier les 
photographies optiques (Travelletti et al., soumis b). 

5.2.2 Utilisation de la technique de la photogrammétrie optique  

L’analyse de la cinématique a été réalisée à partir de plateformes photogrammétriques aériennes et terrestres. 

Les photographies aériennes ont été acquises en 2007 et 2009 et orthorectifées par les compagnies Syntégra et 
Hélimap. Leur résolution au sol est de 4 10

-2
 m

2
 et 2.5 10

-3
 m

2
 respectivement. Une acquisition par drone 

aeroporté a également été effectuée en octobre 2008 sur le site de Super-Sauze. Les détails du mode 
d’acquisition et de traitement sont décrits dans Niethammer et al. (2011) (Annexe 4).   

Concernant la photogrammétrie terrestre, ce travail se focalise sur l’analyse de photographies optiques 
acquises à partir d’un unique point de vue ; l’objectif étant de déterminer les champs de déplacements dans le 
système de coordonnée locale. Les techniques de stéréorestitution classiques ne sont donc pas applicables 
dans ce cas spécifique. C’est pourquoi une chaîne de traitement spécifique a dû être élaborée. Nous en 
présentons ci-après succinctement l’acquisition et le traitement des données. Le détail de la procédure est 
reprise dans l’article (Travelletti et al., soumis b, § 5.3.2.1). 
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• Acquisitions : 

Le glissement de Super-Sauze est équipé depuis juillet 2007 d’un système automatique d’acquisition d’images 
optiques à haute résolution (2000 x 3008 pixels). Le système d’acquisition est constitué d’un appareil 
photographique digital Nikon D70s reliées à une station Campbell CR 10X. L’alimentation est fournie par un 
panneau solaire de 40 W relié à une batterie. Quatre images du glissement sont automatiquement acquises 
tous les quatre jours à différentes période de la journée puis stockées dans une carte mémoire.  La focale est 
réglée sur 52 mm (auto focus désactivé). Toutes les images sont donc acquises dans la même géométrie (Figure 
5.10).   

 
 

Figure 5.10 – Exemples de photographies de la coulée de Super-Sauze acquises par le système d’acquisition automatique en 

2008 sous différentes illuminations et états de surface liés aux conditions météo-climatiques de la région. 16/03/08 – 

04/05/08 – 16/11/08 : couverture neigeuse totale ou partielle (images non exploitables). 18/05/08 : précipitations et 

brouillard (image non exploitable). 11/07/08 : illumination homogène et image contrastée (image exploitable, conditions 

optimales pour la correlation). 28/08/08 : ombrage fort dû à une couverture nuageuse partielle (image partiellement 

exploitable). 05/10/08 : salissures sur la vitre de la cabane (image partiellement exploitable). 19/10/08 : acquisition en 

contre-jour (image partiellement exploitable). 23/10/08 : contrastes d’illumination importants, ombrage fort (image 

partiellement exploitable).  

 

• Stratégie de traitement : 

Les images sont sélectionnées manuellement en privilégiant les images suffisamment texturées et illuminées 
de manière homogène (Figure 5.10). Afin d’augmenter le niveau textural des images, un filtre de Sobel 
constitué d’une matrice de convolution de taille 4 x 4 est appliqué avant la procédure de corrélation.  

 

a) Détermination du champ de déplacements par corrélation en niveau de gris : 

Le champ de déplacement entre deux acquisitions est déterminé à l’aide d’une fonction statistique de 
corrélation. Il consiste à rechercher le maximum de la fonction de corrélation indiquant la plus grande 
probabilité de correspondance entre un sous-ensemble de pixels (appelé fenêtre de corrélation) dans une 
image de référence et le même sous-ensemble de pixels déplacé de la seconde image (Hild et al., 1999) (§ 
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2.1.2). La position du maximum de corrélation correspond au point d’arrivée du vecteur de déplacement reliant 
les centres du sous-ensemble de l’état initial et de l’état final déplacé. En déplaçant les sous-ensembles dans 
les images, il est possible d’obtenir le champ de déplacement dans toute l’image.  

La méthode de corrélation en niveaux de gris utilisée dans ce travail a été initialement développée par 
Chambon (2003) (corrélateur à échelle fixe) et est inspirée des travaux de Hild et al. (1999) et Chevalier et al. 
(2001) puis modifiée par Bastard (2009) (corrélateur hiérarchique). Le corrélateur hiérarchique à l’avantage de 
mieux gérer les différences de résolution entre l’avant et l’arrière-plan de l’image (accentuées par l’obliquité 
des prise de vues) en variant la taille physique de la fenêtre de corrélation par dégradation successives de la 
résolution de l’image en plusieurs pyramides (Bastard, 2009 ; Travelletti et al., soumis b). Le calcul de 
corrélation débute à la plus basse résolution et s‘achève à la plus haute résolution. Cette méthode permet 
d’estimer rapidement la position d’un maximum de corrélation éloigné de la position de référence 
(typiquement lors de grands déplacements). Cette estimation sert ensuite de point de départ pour la 
corrélation à la résolution supérieure. Lorsque le nombre de pyramides est nul, le corrélateur fonctionne de 
manière identique à un corrélateur à échelle fixe. Si le nombre de pyramides est n, les dimensions de l’image 
sont réduites successivement d’un facteur i avec i є [2, n]. A chaque dégradation de résolution, les valeurs de 
quatre pixels voisins sont remplacées par leur valeur moyenne entière. Comme chaque image n’a pas été 
acquise dans des conditions d’illumination exactement identiques, la fonction de corrélation normalisée 
croisée est utilisée. La manière dont les valeurs absolues varient au sein de chaque fenêtre de corrélation est 
donc plus importante que les valeurs absolues.  

Le corrélateur utilisé fournit une précision des déplacements inférieure au pixel. Le traitement de chaque paire 
d’images est ainsi divisé en deux étapes : la recherche de la partie entière et la recherche de la partie 
fractionnaire du déplacement. La recherche de la partie entière est effectuée dans l’espace réel en maximisant 
le coefficient de corrélation.  La recherche de la partie fractionnaire se fait de manière itérative. La fonction de 
corrélation est interpolée par une fonction bi-parabolique et une procédure de maximisation par l’algorithme 
du simplexe est utilisée (Press et al., 1997). 

Les paramètres à adapter sont la résolution du champ de déplacement (nombre de valeurs de déplacements 
par image), la taille de la fenêtre de corrélation, la taille de la zone de recherche et le nombre de pyramides. La 
taille de la fenêtre de corrélation est le paramètre le plus sensible. Plus la taille de la fenêtre de corrélation est 
importante, plus les déplacements sont moyennés sur une grande surface. A l’inverse, plus sa taille est réduite, 
plus le résultat devient sensible au bruit. La taille de la zone de recherche doit être supérieure ou égale à 
l’amplitude des déplacements observés. Le nombre de pyramides ne doit pas être trop important, car si 
l’estimation de départ dans l’image basse résolution est trop éloignée du point d’arrivée recherché  (image trop 
dégradée, perte trop importante de texture), l’ensemble des corrélations aux résolutions supérieures sera 
affecté. Compte tenu de la taille et de la qualité des images du glissement de Super-Sauze, un nombre de 
pyramides de quatre est suffisant. Indépendamment du corrélateur, l’absence de texture suffisante et le 
développement de déformations et de rotations importantes entre deux acquisitions sont les paramètres 
affectant le plus la précision de la corrélation (Hild et al.,1999).  

Au final, le corrélateur fournit les décalages en colonne et en ligne dans le plan image et la valeur du coefficient 
de corrélation (Figure 5.11 A).  

 

b) Orthorectification du champ de déplacement : 

Le champ de déplacements 2D obtenu par corrélation est ensuite orthorectifié à partir d’un ensemble de 
paramètres de calage de l’appareil photographique. Pour cela, il est nécessaire d’utiliser un modèle permettant 
d’établir la relation entre les positions 3D dans le système de coordonnées locales et les positions 2D dans les 
images. La modélisation la plus judicieuse est celle offrant le meilleur compromis entre simplicité et exactitude 
en fonction des objectifs à atteindre. Dans ce travail, le choix s’est porté sur le modèle sténopé (Mikhail et al., 
2001). Ce modèle est fondé sur le principe de colinéarité où chaque point 3D (X, Y, Z) du système de 
coordonnées locales est projeté dans le plan image selon une ligne droite passant par la position connue de 
l’appareil photographique (Xc, Yc, Zc) selon le système d’équations suivant (Heikkila & Silven, 1997) :  
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L’effet des distorsions non linéaires (distorsions radiales, tangentieles et prismatiques) est négligé. Le modèle 
sténopé se décompose en trois parties : 

o Une transformation rigide composée d’une translation dans les 3 directions de 
l’espace (X-Xc, Y-Yc, Z-Zc) et d’une rotation (mij avec i,j = 1,2,3) décrivant le 
changement de coordonnées des points 3D dans le système de coordonnées de 
l’appareil photo. Les 9 paramètres de rotation mij (éléments de la matrice M) 
dépendent des trois angles d’Euler (φ, К, ω) décrivant trois rotations autour des 
axes du système de coordonnées de l’appareil photographique : 
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Cette étape de roto-translation est donc contrôlée par six paramètres 
extrinsèques φ, К, ω et X-Xc, Y-Yc, Z-Zc. Ils représentent l’orientation externe de 
l’appareil photographique dans  le système de coordonnées locales ; 

o Une transformation où les points 3D sont projetés dans le plan image ; 

o Une transformation affine correspondant à une mise à l’échelle (homothétie) 
dans la résolution de l’image. Cette étape est contrôlée par quatre paramètres 
intrinsèques que sont les focales effectives le long de l’axe u et v (fu, fv) et la 
position du point central (u0, v0). Ils décrivent les caractéristiques internes de 
l’appareil photographique. Dans cette étude fu = fv. 

La majeure partie de la procédure d’orthorectification réside dans la détermination des paramètres 
extrinsèques et intrinsèques à partir de points de contrôle disposés au sol dont les positions dans le système de 
coordonnées locales (X,Y,Z) et dans le plan image (u,v) sont connues. La méthode de compensation par 
moindres carrés permet de déterminer le jeu de paramètres optimaux minimisant les décalages résiduels entre 
les positions calculées et les positions observées des points de contrôle dans le plan image. Dans ce travail, une 
Transformation Linéaire Directe (DLT) est utilisée pour linéariser le système du modèle sténopé (Abdel-Aziz & 
Karara, 1971 ; Heikkila et Silven, 1997). La position du point central (u0, v0) est supposée au centre de l’image. 
Dans le cas d’un système surdéterminé par N points de contrôle,  les équations du modèle sténopé peuvent 
être linéarisées et exprimées sous la forme matricielle: 

AX = 0 

Avec : 
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et X= ( )T
xxxxxxxxx 333231232221131211 ,,,,,,,,  

où : xij =fu*mij pour i = 1et j = 1,2,3 , xij =fv*mij pour i = 2 et j = 1,2,3   et xij =  mij  pour i = 3 et j = 1,2,3 ;  

0' uuu −=  et 0' vvv −=  ; 

cXXX −=' , cYYY −='  et cZZZ −='  . 

Ce système d’équations linéaire homogène est résolu par la méthode des moindres carrés en décomposant A 
en valeurs singulières et en fixant |X|

2
 = 1 pour éviter la solution triviale X = 0. Cette méthode est rapide car 

elle ne requiert pas d’approche itérative pour minimiser un résidu.  

Une fois les paramètres extrinsèques et intrinsèques déterminés, les MNTs interpolés à partir des données 
LiDAR aéroportées de 2007 et 2009 sont projetés dans le plan image (Figure 5.11 B). Seuls les pixels des MNTs 
visibles depuis la position de l’appareil photographique sont projetés. Par le biais d’une interpolation linéaire, 
cette procédure appelée ‘’Backward Projection’’ permet d’associer une coordonnée 3D à toutes les positions 
2D initiales et finales des vecteurs composant le champ de déplacement dans le plan image (Corripio, 2004) 
(Figure 5.11 C). Des informations complémentaires sur la procédure d’orthorectification utilisée dans cette 
étude sont présentées dans Travelletti et al. (soumis b). 

 

Figure 5.11 - Principe d’orthorectification des déplacements obtenus par corrélation, A) corrélation dans le plan image, B) 

projection des points du MNT LiDAR dans le plan image et résultat de la projection dans le plan (seul 1/10 des points 

projetés est représenté en rouge), C) association d’une coordonnée 3D à chaque extrémité des vecteurs déplacements dans 

le plan image par interpolation. 

5.3 Analyse de la cinématique du glissement de Super-Sauze 

5.3.1 Cinématique de la zone d’ablation 

Plusieurs éboulements et chutes de blocs ont affecté l’escarpement principal entre 2007 et 2010. Le plus 
important éboulement s’est produit entre le 21 et 25 mars 2008, mobilisant un compartiment rocheux de 50 
mètres de large de la côte 1978 à 2058 m (Figure 5.12 A). Suite à cet évènement majeur, cette zone est 
surveillée périodiquement par scanner laser terrestre afin de déterminer les prédispositions structurales de 
l’escarpement (mécanismes cinématiques de rupture), d’observer la cinématique du replat supérieur à la base 
de l’escarpement et de déterminer les volumes de matériaux approvisionnant la coulée.  

Sept levés au scanner laser ont été effectués entre mai 2008 et octobre 2010 suite à l’éboulement de mars 
2008. Une acquisition est constituée d’une dizaine de vues prises à partir de quatre stations réparties sur le 
replat supérieur de la coulée à une distance de 50 à 100 m de l’escarpement (Figure 5.12 A, B). La moyenne et 
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l’écart-type de la densité de points au sol sont d’environ 132 pts.m
-2

 et 134 pts.m
-2

 respectivement, les zones 
présentant la plus forte densité de points étant celles perpendiculaires à la ligne de vue du scanner laser.  

 

 

Figure 5.12 - Configuration des acquisitions au scanner laser de l’escarpement suite à l’éboulement de mars 2008, A) vues de 

la zone avant et après l’éboulement, B) carte de densité de points au sol (acquisition du 21 juillet 2009) et position des 

stations TLS. 

 

5.3.1.1 Organisation structurale de l’escarpement principal 

En accord avec les domaines structuraux définis par Malet (2003), l’étude structurale de l’escarpement est 
divisée en deux domaines Est et Ouest séparés par la faille Sud Sud Est – Nord Nord Ouest (Figure 5.2). Le 
domaine Est est également subdivisé en deux secteurs 2 et 3 distincts par une orientation différente de la 
pente topographique (Figure 5.13 A). Chaque domaine structural est caractérisé par plusieurs familles de 
discontinuités persistantes identifiées dans les nuages de points. Au total, 164 plans ont pu être déterminés et 
classés en 11 familles de discontinuités. Ces familles correspondent à des joints argileux ou à des diaclases à 
filons de calcite néoformés observés sur le terrain (Malet, 2003). Toutefois, certaines familles n’ont pas pu être 
identifiées dans les nuages de points (résolution et précision du scanner laser insuffisantes). Inversement, des 
familles nettement visibles dans les nuages de points n’ont pas pu être relevées sur le terrain à cause de la 
difficulté d’accès dans les parties élevées de l’escarpement.   

Bien qu’à priori la présence de la faille Sud Sud Est –Nord Nord Ouest limite la possibilité d’un raccordement 
structural entre les deux domaines, leur configuration structurale globale présente un agencement commun en 
aval pendage en direction de la vallée de l’Ubaye. Cette configuration est défavorable à la stabilité générale de 
l’escarpement et explique en partie la forte érodibilité des Terres Noires dans cette zone.   
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Figure 5.13 - Organisation structurale de l’escarpement principal du glissement-coulée de Super-Sauze à partir d’une 

interprétation des nuages de points, A) fracturation régionale par deux failles d’orientations Sud Ouest - Nord Est et Sud Sud 

Est – Nord Nord Ouest et famille de discontinuités locales, B) exemple de rupture en dièdre dans la partie Est de 

l’escarpement, C) exemple d’éboulement suite à l’ouverture de la famille J7 et glissement plan sur J8. 

 

Domaine structural Est de l’escarpement : 

Six familles de discontinuités sont identifiées dans le domaine structural Est (Figure 5.13  A) : 

• La famille S0 (269°/60° ± 10°) correspond à la stratigraphie et à la schistosité principale (Malet, 2003), 
cette dernière n’a toutefois pas pu être identifiée dans les nuages de points, cela est dû à une 
résolution et précision insuffisante du levé au scanner laser. Le fait que la schistosité principale soit 
parallèle à S0 indique que le domaine Est se trouve sur le flanc du synclinal principal observé par Plan 
(1968). Les ondulations de S0 correspondent probablement à des plis d’un ordre supérieur. En 
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assumant une cylindricité locale du pli,  un axe de 002°/03° est déterminé par mesure systématique de 
l’orientation de la stratigraphie (Ramsay, 1967). Cette direction, très différente de l’orientation 
régionale de l’axe (215°/35°) (Plan, 1968), peut être expliquée par la présence à proximité de la faille 
Sud Sud Est –Nord Nord Ouest ou par un replissement de l’axe du synclinal principal.  

     S0 correspond à la pente moyenne du secteur 2 (pente structurale) ; 

• Les familles J3 (090°/67° ± 15°), J4 (117°/31° ± 7°) et J6 (069°/11° ± 8°) correspondent à des 
discontinuités subparallèles à l’axe du pli ;  

• Les familles J1 (026°/78° ± 11°)  et J2 (035°/64° ± 15°)  correspondent à des discontinuités recoupant 
perpenculairement S0 ; 

• La famille J5 (331°/76° ± 9°) correspond à l’orientation de la pente topographique moyenne du  
secteur 3. 

Le secteur 3 est affecté principalement par des mécanismes de rupture de type dièdre contrôlés par 
l’intersection des familles S0, J1 et J2 dont l’axe de propagation est orienté vers 330°/40° et 322°/51° et limité à 
l’arrière par J5 (Figure 5.13 B). Ces orientations sont comparables à celles mesurées sur le terrain (Malet, 2003). 
En considérant un angle de friction Ф de 32° obtenu par analyses en retour sur des fractures lisses sans 
remplissage (Malet, 2003) et une cohésion nulle (déstabilisation uniquement par gravité), des glissements 
plans le long de J5 sont cinématiquement possibles. 

Dans le secteur 2, des ruptures en dièdre induites par l’intersection de S0 et J5 sont cinématiquement possibles 
vers 267°/62°. Les zones en surplomb créés par J6 et J3 facilitent le détachement des dièdres en amont. Le 
secteur 2 est particulièrement exposé à des ruptures en plan le long de S0 dont le pendage est nettement 
supérieur à 32°. Les volumes mobilisés sont relativement faibles (< 0.5 m

3
) , cela est dû au faible espacement 

de S0.  

 

Domaine structural Ouest de l’escarpement : 

Six familles de discontinuités sont également identifiées dans le domaine structural Ouest (Figure 5.13 A) : 

1. La famille S0 (181°/21° ± 6°) est caractérisée dans ce secteur par son faible pendage amont. Comme 
dans le domaine Est, la schistosité principale est quasi parallèle à S0 (Malet, 2003) ; 

2. Les familles J7 (025°/81° ± 10°), J8 (359°/65° ± 10°), J9 (063°/63° ± 10°), J10 (310°/53° ± 13°) et J11 
(331°/80° ± 12°) correspondent à des discontinuités quasi perpenculaires à S0. J7 correspond à 
l’orientation de la pente topographique moyenne du secteur 1. Elle est responsable des zones en 
surplomb; 

3. La famille J12 (269°/57° ± 8°) est caractérisée par un pendage amont (zones de surplomb). 

La stabilité du secteur 1 dépend principalement des familles subverticales J7, J8 et J11. Elles conditionnent les 
décrochements en masse dans cette zone (éboulement de plusieurs mètres cubes).  Leur ouverture permet le 
développement de ruptures en plan le long de J8 dont le pendage est nettement supérieur à l’angle de friction 
de 32° (Figure 5.13 C). Des décrochements en dièdre selon les lignes d’intersection de J12 et J9 (345°/21°) sont 
également identifiés. La forte densité d’intersections de J8, J9, J10, J11 vers 012°/50° et 042°/75° montre une 
forte probabilité de décrochements en dièdre dans ces directions.   
La morphologie du replat au-dessus du domaine Ouest à proximité du glacier rocheux est fortement modelée 
par J9 et J10. Cela se traduit sur le terrain par la présence de ravines parallèles à l’axe d’intersection de ces 
deux familles. Ces ravines croisent J7, J8 et J11 dans lesquelles les eaux de ruissellement peuvent s’infiltrer 
rapidement. En hiver, l’écartement des fissures induit par le gel entraîne un endommagement progressif de la 
roche et facilite la rupture de ponts rocheux remplacés temporairement par des ponts de glace. La fonte de ces 
ponts au printemps peut donc provoquer des détachements isolés de blocs. Par ailleurs, la présence possible 
de glace résiduelle dans les fissures à la base de l’escarpement peu exposée à l’ensoleillement empêcherait le 
drainage des eaux infiltrées en amont. Par conséquent, une mise en pression à l’arrière de l’escarpement est 
possible, ce qui provoquerait une rupture de la base et un éboulement en masse de l’escarpement Ouest 
équivalent à celui observé en mars 2008. Les suintements d’eau fréquemment observés le long de 
l’escarpement témoignent effectivement d’une circulation d’eau dans ces discontinuités.    
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5.3.1.2 Analyse de la cinématique du replat supérieur et identification des volumes 

mobilisés 

La cinématique du replat supérieur de la coulée à la base de l’escarpement est illustrée à l’aide de MNTs 
différentiels pour plusieurs périodes (Figure 5.14 A) : 

• Période du 14 octobre 2007 au 19 mai 2008 :  

Les zones de rupture et de dépôt de l’éboulement de mars 2008 sont mises en évidence dans le MNT 
différentiel produit avec le levé TLS du 19 mai 2008 et le levé ALS d’octobre 2007 (erreur moyenne en 
élévation µ de 0.24 cm et écart-type σ de 0.03 cm). Au total, 23’000 m

3
 de roche détachés d’une 

surface de 3300 m
2
 sont identifiés. La zone de dépôt a subi un important affaissement à la suite de 

l’éboulement. Le replat à la base de l’escarpement s’est affaissé d’environ 5 m, traduisant un transport 
rapide du matériau éboulé dans le corps de la coulée.  

• Période du 19 mai 2008 au  21 juillet 2008 (erreur du MNT différentiel: µ = 0.05 cm, σ = 0.03 cm) : 

Durant l’été 2008, l’apport de matériaux sur le replat supérieur est globalement déficitaire. Le 
remplissage par des chutes de blocs (900 m

3
) détachés des parties Est et Ouest de l’escarpement ne 

suffit pas à compenser l’affaissement général du replat. Une rupture en dièdre de 3000 m
3
 (S0^J2) est 

identifiée dans la partie Est. Le suivi de deux blocs par détermination manuelle de points homologues 
dans les MNTs indique que la zone est affectée de déplacements importants de 17 à 20 m (vitesse 
annuelle moyenne d’environ 0.30 m.jour

-1
). Le matériau est rapidement mobilisé en aval par la coulée.  

• Période du 21 juillet 2008 au 19 octobre 2008 (erreur du MNT différentiel: µ = 0.07 cm, σ = 0.02 cm) : 

Il s’agit d’une période très peu active. Aucune variation d’altitude et de déplacement horizontaux 
significatifs ne sont observables.  

• Période du 19 octobre 2008 au 28 mai 2009 (erreur du MNT différentiel: µ = -0.04 cm, σ = 0.03 cm) : 

Au printemps 2009, un recul de la partie Ouest de l’escarpement dû à une rupture le long des 
discontinuités J7 et J8 a mobilisé 550 m

3
 de roche. Des détachements locaux de blocs impliquant de 

faibles volumes (< 1 m
3
) sont également identifiés dans la partie Est de l’escarpement. Leur zone de 

dépôt sur le replat est particulièrement mise en évidence dans le MNT différentiel. L’apport de 
matériau sur le replat est positif. L’affaissement continu du replat d’environ 0.50 m au Nord de la zone 
de dépôt n’est toutefois pas compensé par l’apport de matériaux. Les déplacements durant cette 
période sont d’environ 0.50 m (vitesse moyenne < 0.01 m.jour

-1
). 

• Période du 28 mai 2009 au 21 juillet 2009 (erreur du MNT différentiel: µ = 0.01 cm, σ = 0.04 cm) et 21 juillet 2009 au 

7 octobre 2009 (erreur du MNT différentiel: µ = 0.03 cm, σ = 0.02 cm) : 

Durant l’été 2009 et l’automne 2009, l’apport de matériaux sur le replat supérieur est déficitaire. Les 
déplacements dans cette zone sont faibles (vitesse moyenne << 0.01 m.jour

-1
). 

• Période du 7 octobre 2009 au 13 octobre 2010 (erreur du MNT différentiel: µ = -0.05 cm, σ = 0.02 cm) : 

Cette période est caractérisée par une cinématique identique à celle de 2008 (un apport positif de 
matériaux au pied de l’escarpement et un affaissement continu du replat). Des déplacements 
d’environ 1.70 m sont déterminés pendant cette période (vitesse moyenne < 0.01 m.jour

-1
). 

Au printemps, la zone d’ablation est donc caractérisée par un remplissage important de matériaux provenant 
de l’escarpement principal. Entre 2008 et 2009, environ 30’000 m

3
 de matériaux s’est détaché de 

l’escarpement principal, contre environ 900 m
3
 entre 2009 et 2010.  En été et en automne, l’apport de 

matériaux est déficitaire et la zone subit une vidange importante due à l’incorporation des matériaux éboulés 
dans la zone de transit de la coulée. La cinématique de la zone de transit est actuellement suivie en continu par 
un système automatique de photogrammétrie dont les résultats sont présentés dans le chapitre suivant (§ 
5.3.2). L’activité exceptionnelle de la coulée en 2008 y est particulièrement mise en évidence. Des levés au 
scanner laser terrestre ont également été effectués (§ 5.3.3.1).  
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Figure 5.14 - Cinématique du replat supérieur à la base de l’escarpement de la coulée, A) cartes des zones d’accumulation 

(valeurs positives) et d’ablation (valeurs négatives) pour la période du 14 octobre 2007 au 19 mai 2008 (a), la période du 19 

mai 2008 au  21 juillet 2008 (b), la période du 19 octobre 2008 au 28 mai 2009 (c), la période du 28 mai 2009 au 21 juillet 

2009 (d), la période du 7 octobre 2009 au 13 octobre 2010 (e), B) déplacements cumulés. 
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5.3.2 Analyse de la cinématique de la zone de transit.  

La cinématique de la zone de transit a été suivie par scanner laser lors de l’expérimentation d’infiltration de 
pluie réalisée du 13 au 20 juillet 2007 (§ 2.5). Elle est également suivie par un système automatique de 
photogrammétrie terrestre dont les détails sont présentés sous la forme d’un article actuellement en 3

ème
 

révision dans la revue ISPRS Journal of Photogrammetry and Remote Sensing  (IF: 2.308).  

Titre: Correlation of multi-temporal ground-based images for landslides monitoring : application, potential and 
limitations.  

Auteurs: Travelletti J., Delacourt C.,  P.  Allemand, Malet J.-P., Schmittbuhl J., Toussaint R., Bastard M. 

5.3.2.1 Article: ‘’Correlation of multi-temporal ground-based images for landslides 

monitoring: application, potential and limitations’’ 

Résumé : 

L’objectif de ce travail est de présenter une méthode peu coûteuse pour suivre les déplacements continus de 
glissements par corrélation d’images optiques terrestres. La performance de la méthode est évaluée sur une 
série d’images acquises sur le glissement-coulée de Super-Sauze en 2008 et 2009. Le système d’acquisition 
permanent est composé d’un appareil photographique haute résolution contrôlé par une station Campbell 
CR10 et fixé à un socle en béton positionné sur une crête stable face au glissement-coulée. Les images sont 
corrélées en pleine résolution dans leur géométrie d’acquisition à l’aide d’une fonction de corrélation croisée 
normalisée. Les déplacements 2D sont ensuite orthorectifés au moyen d’un MNT haute résolution interpolé à 
partir de données LiDAR aéroportées. Le champ de déplacement hétérogène de la coulée peut ainsi être 
caractérisé spatialement et temporellement dans le système de coordonnées locales. Les déplacements sont 
validés par levés au GPS différentiel. Les sources d’erreurs sont ensuite discutées. La plus importante limitation 
de la technique est liée aux conditions météorologiques, aux changements d’illumination et aux conditions de 
surface pouvant induire une perte partielle ou totale de cohérence entre les images. Les mouvements de 
l’appareil photographique et l’utilisation d’un unique MNT sont les principales sources d’erreur affectant la 
qualité de l’orthorectification du champ de déplacement. La méthodologie proposée peut être appliquée de 
manière automatique sur une série d’images. Elle offre ainsi des perspectives intéressantes à des fins 
opérationnelles de surveillance de glissements de terrain.  
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A b s t r a c t 

 

 
The objective of this work is to present a low-cost methodology to monitor the displacement of continuously active landslides from ground-

based optical images analyzed with a normalized Image Correlation technique. The performance of the method is evaluated on a series of 

images acquired on the Super-Sauze landslide (South French Alps) over the period 2008-2009. The image monitoring system consists in a 

high resolution optical camera installed on a concrete pillar located on a stable crest in front of the landslide and controlled by a datalogger. 

The data are processed with a cross-correlation algorithm applied on the full resolution images in the acquisition geometry. Then, the 

calculated 2D displacement field is orthorectified with a back projection technique using a high resolution DEM interpolated from Airborne 

Laser Scanning (ALS) data. The heterogeneous displacement field of the landslide is thus characterized in time and space. The performance 

of the technique is assessed using differential GPS surveys as reference. The sources of error affecting the results are then discussed. The 

strongest limitations for the application of the technique are related to the meteorological, illumination and ground surface conditions 

inducing partial or complete loss of coherence among the images. Small movements of the camera and the use of a mono-temporal DEM are 
the most important factors affecting the accuracy of the ortho-rectification of the displacement field. Because the proposed methodology can 

be routinely and automatically applied, it offers promising perspectives for operational applications like, for instance, in early warning 

systems.  
 

Keywords: image cross-correlation; image matching; landslide; time-lapse photography; displacement monitoring 

 

 

1. Introduction  

Displacement monitoring of unstable slopes is a 
crucial tool for the prevention of hazards. It is often the 

only solution for the survey and the early-warning of 

large landslides that cannot be stabilized or that may 

accelerate suddenly. The choice of an adequate 

monitoring system depends on the landslide type and 

size, the range of observed velocity, the required 

frequency of acquisition, the desired accuracy and the 

financial constraints. Displacement monitoring 
techniques applied on landslides can be broadly 

subdivided in two main groups: geodetic and remote-
sensing techniques.  

Geodetic surveying consist in detecting 

geometrical changes in the landslide topography by 
measuring geometric parameters such as angles, 

distances or differences in elevation (e.g. levelling, 

tacheometry; Meissl & Naterop, 1995). These 
techniques necessitate the installation of targets in and 

outside the landslide and in measuring their position at 
different times. They have the advantage to be very 

accurate (0.2 to 2.0 cm) with a high potential of 

automation (Malet et al., 2002; Jaboyedoff et al., 2004; 
Foppe et al., 2006). Furthermore, many authors 

demonstrated the efficiency of permanent (Malet et al., 

2002) and non-permanent (Squarzoni et al., 2005; 

Brunner et al., 2007) differential Global Positioning 

System (dGPS) for landslide monitoring with a 
centimetric accuracy during any daytime and weather 

conditions. However, because landslides can show 

highly variable displacement rates in time and space 
according to the local slope conditions (bedrock 

geometry, distribution of pore water pressures), the 
major drawbacks of the geodetic techniques are (1) to 

provide only discrete point measurements of the 

displacement and (2) the costs of installation and 
maintenance of the survey network. They are usually 

only justified in the case of a real risk for the population.  



J.Travelletti et al. / ISPRS Journal of Photogrammetry and Remote Sensing (accepted) 

 2 

Remote-sensing techniques are interesting tools to 

obtain spatially-distributed information on the 

kinematics (Delacourt et al., 2007) and can be 

operational from spaceborne, airborne and ground-based 
platforms. Remote-sensing techniques give the 

possibility to discriminate stable and unstable areas and 

to map sectors within the landslide with different 
kinematics from a regional to a local scale. They are also 

useful tools for a process-based analysis of the 

deformation field affecting the slope (Casson et al., 
2005; Teza et al., 2008; Oppikofer et al., 2008). In the 

last decades, the development of ground-based platforms 

for landslide monitoring at the local scale provided 

many advantages over spaceborne and airborne 

platforms despite a shorter spatial coverage (Corsini et 

al., 2006). The geometry and frequency of acquisitions 

are more flexible and adaptable to any type of local 
environment. In addition permanent installations of 

ground-based platforms allow continuous monitoring 

(Casagli et al., 2004; Delacourt et al., 2007). Three main 
categories of ground-based remote sensing techniques 

are used in landslide monitoring: Ground-Based 

Synthetic Aperture Radar Interferometry (GB-InSAR), 
Terrestrial Laser Scanning (TLS) and Terrestrial Optical 

Photogrammetry (TOP). A non exhaustive review of the 
main advantages and disadvantages of these techniques 

is presented in Table 1. Detailed reviews of the 

application of GB-InSAR and TLS to landslides can be 

found in Luzi (2010), Corsini et al. (2006), Tarchi et al. 

(2003), Jaboyedoff et al. (2010), Teza et al. (2007, 2008) 
and Monserrat & Crosetto (2008). A state-of-the art of 

the application of TOP to landslide and related 

geomorphological processes is given below.  
TOP is a technique with implementation, operating 

and equipment costs much lower than GB-InSAR and 

TLS. The technique consists in acquiring digital RGB 
images represented using a matrix of intensity values 

(brightness) recorded at each pixel of the Charge 
Coupled Device (CCD) of the camera from a spot very 

close to the ground (Jiang et al., 2008). In the last 

decades, camera self-calibration and analytical 
processing techniques allow the use of non-metric 

cameras and of simplified camera calibration algorithms 

to compute digital elevation models using the principle 
of stereoscopic views (Mikhail et al., 2001; Jiang et al., 

2008). In the current state, the application of terrestrial 

images for landslide monitoring is mostly related to the 

production of DEMs for image ortho-rectification and 

sediment budget analysis (Bitelli et al., 2004, Pesci et 
al., 2004; Cardenal et al., 2008), and more recently to the 

characterization of the slope morpho-structure (Lim et 
al., 2005; Sturzenegger & Stead, 2009).  

  

Table 1 

 Relative advantages and disadvantages of GB-InSAR, TLS and TOP for landslide 
monitoring. 

Techniques Relative advantages Relative disadvantages 

High data accuracy possible 

(millimetric accuracy) 

Requires large initial 

investment if buying 

Monitoring during night and 

any type of weather conditions 

Skilled crew required for 

operation 

Atmospherics effects can be 

corrected (permanent 

scatterers)  

Displacement along line of 

sight 

Potential for high level of 

automation in acquisition and 
post-processing 

Fails in detecting large and 

rapid displacements (signal 
decorrelation) 

 

GB-InSAR 

  

Sensitive to changes in 

acquisition geometry and 
surface state variations   

High data accuracy possible 1-4 
cm (at 100 m range); 30 cm (at 

1000 m range) 

Requires large initial 

investment if buying 

Provide an easily 

understandable image 

Skilled crew required for 

operation 

Potential for high level of 
automation in acquisition 

Computation of the true 3D 
displacements require specific 

algorithms optimized for 
calculations on large 3D point 

clouds 

 
Large amount of computational 

resources for the spatial data 

visualization 

 

TLS 

  
Automated data post-processing 

difficult  

High data accuracy possible  

from millimeters to a few 
centimeters at 100 m range  

Adverse weather and 

illumination changes affects 
image quality 

Provide an easily 
understandable image 

Not operating during the night  

Low initial cost  and operating 

cost 

Very Sensitive to changes in 

acquisition geometry and 
surface state variations   

Low energy supply (passive 

sensors) 

Ortho-rectification using 

accurate DEM is necessary for 

quantitative analysis 

Potential for high level of 
automation in acquisition and 

post-processing 

Ground control points 
necessary for camera 

calibration 

Simple camera calibration   

 

TOP 

Simple matching algorithms 

available to produce DEMs and 
to compute  2D displacement 

fields 
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Using matching techniques, two-dimensional 

displacement fields can be derived by tracking objects in 

two images acquired at different time. So far, Image 

Correlation techniques have been applied only on aerial 
and satellite images (e.g. SPOT, QuickBird, OrbView, 

EROS) for the creation of landslide displacement maps 

(Casson et al., 2003; Delacourt et al., 2004; LePrince et 
al., 2008; Debella-Gilo & Kääb, 2010). The use of 

Image Correlation on terrestrial images has not been as 

popular for permanent landslide monitoring as in other 
application field such as in solid and fluid mechanics for 

the characterization of the deformation pattern of 

soil/rock samples (White et al., 2003; Chambon et al., 

2003; Küntz et al., 2005) or for the monitoring of other 

natural processes such as ice glaciers (Corripio et al., 

2004; Fallourd et al., 2010; Maas et al., 2008) or 

volcanoes (Honda & Nagai, 2002). Only Delacourt et al. 
(2007) demonstrated an efficient application of TOP for 

landslide monitoring which consisted in the 

determination of the landslide boundaries and in the 
qualitative estimation of the spatial variability of 

displacement at the La Clapière landslide (French Alps) 

with an image acquisition system installed at 1 km-
distance. 

Generally, the 2D displacements (in pixel) 
evaluated by the correlation algorithm have an accuracy 

of about 0.2 pixel (Casson et al., 2005; Delacourt et al., 

2007) in the image plane, corresponding to an accuracy 

of millimeters to several centimeters for distances of 

about 100 m in the local coordinate system (Kraus & 
Waldhäusl, 1994).  

The objective of this work is therefore to evaluate 

the potential and the limitations of TOP for the 
permanent monitoring of landslide using Image 

Correlation techniques. The dataset of images available 

for the Super-Sauze landslide (South French Alps) for 
the period 2008-2009 is used. First, the steps in the data 

acquisition and data processing (Image Correlation, 
ortho-rectification) are presented and the results are 

evaluated using the displacement of benchmark 

measured by dGPS. Second, the main advantages and 
disadvantages of the method and the influence of 

external factors on the precision and the accuracy of the 

results are discussed.  
Throughout this work, the accuracy is defined as 

the systematic difference between a measured quantity 

and the true value, and precision is defined as the 

random difference between multiple measurements of 

the same quantity. 
 

 
 

 

2. Experimental Site: the Super-Sauze landslide 

 

To evaluate the potential of correlation of ground-based 

images for landslide monitoring, the dataset available at 
the Super-Sauze landslide, triggered in the Callovo-

Oxfordian black marls of the South French Alps (Alpes-

de-Haute-Provence, France; Fig. 1) is used. The 
landslide is located in the upper part of the Sauze 

torrential catchment. In the 1960s, the area was affected 

by rock failures in the scarp area. The failed material 
composed of rocky panels progressively transformed 

into a silty-sandy matrix integrating marly fragments of 

heterogeneous sizes through successive weathering 

cycles (Malet et al., 2003). From the 1970s until today, 

the landslide material is gradually filling a torrential 

stream with a typical range of displacement rate 

comprised between 1 to 3 cm.d
-1
 on average and 

possible acceleration of up to 40 cm.d
-1
 (Malet et al., 

2002). In 2007, the mudslide extents over a distance of 

920 m between an elevation of 1980 m at the scarp and 
1760 m at the toe with an average width of 135 m and a 

average slope of 25°. The total volume is estimated at 

560,000 m
3
 (Travelletti & Malet, 2011-in press).  

The kinematics of the landslide is currently 

monitored by differential Global Positioning System 
(dGPS), Terrestrial Laser Scanning (TLS) and by a 

remote camera monitoring system. This instrumentation 

consists in a low-cost D70 Nikon reflex digital camera 

installed on a concrete pillar located on a stable crest in 

front of the landslide at a distance of 300 m from the 
lower part and 900 m from the main scarp (Fig. 1A, B, 

C). The acquisition system is controlled by a datalogger 

(Campbell CR10) and the power is provided by a 40 W 
solar panel. The characteristics of the acquisition are 

presented in Table 2. Every four days, a serie of images 

is acquired at 11:00, 12:00, 13:00 and 14:00 GMT in 
order to increase the probability of acquiring at least one 

image with good meteorological and illumination 
conditions. Each photograph (6 Mb) is stored in the 

Nikon native file format (NEF – Nikon Electronic 

Format) to avoid any loss of information. 
 

Table 2 

 Characteristics of the camera acquisition systems 

Type of Camera Single-lens reflex Nikon digital camera 

Effective Pixels 6.1 million 

Image Sensor RGB CCD, 23.7 x 15.6 mm 

Image Size 3008 x 2000 pixels 

Sensitivity 400 iso 

Focal length 52 mm  

Shutter speed 1/800 

Storage Media CompactFlash™ (CF) Card 

Storage System NEF (Nikon RAW) 
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Fig. 1. Overview of the Super-Sauze mudslide (South French Alps). (A) Monitoring system by terrestrial optical photography. (B) Image acquired by the 

monitoring system presenting the different parts of the landslide from the camera location. (C) View of the landslide morphology in the local coordinate 

system on a shaded relief computed with a 0.25 m resolution DEM interpolated from airborne-LiDAR data acquired in July 2009. The invisible areas from 
the camera location are indicated. 

 

 

3. Methodology 

 

The steps in the data processing workflow consist 
in (1) correlating the images by pairs in their original 

acquisition geometry, and (2) orthorectifying the 

calculated displacement fields using a high-resolution 

digital elevation model interpolated from airborne 

LiDAR data. The images presenting the best ground 
texture contrast and the most homogeneous lightening 

are manually selected. The detailed methodology is 
summarized in Fig. 2 and described below.  

 

 
 

 

 

 
3.1. Principle of the Image Correlation technique 

 

The 2D displacement field is obtained by 
correlating two optical images acquired at different time. 

The Image Correlation technique is based on the  

 

automatic identification of identical texture patterns 

within an image by maximizing a correlation function 
(Lewis, 1995; Baratoux et al., 2001; Debella-Gilo & 

Kääb, 2010). Its principle adapted for landslide 
kinematics analysis is described in Delacourt et al. 

(2007). Visible ground features have to be superimposed 

on two successive images on stable parts located outside 
the landslide. On the areas affected by landslide 

movements, the visible and recognizable features are 

shifted by the displacements. In order to quantify the 
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ground displacements, a correlation window is defined 

on a reference (often the oldest) image. The 

corresponding window is searched in a pre-defined 

explored area belonging to the second image. The 
starting point of this explored area is the expected 

position of the window with the assumption that no 

displacement occurred between two acquisitions.  

 

 

 

 
 

 
Fig 2. Flowchart of the methodology  
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The process is repeated for each pixel of the reference 

image. The Euclidean distance between the reference 

point and the matching point represents the displacement 

amplitudes in the image plane. By modifying the zone of 
interest, it is then possible to determine the 

displacements at various positions within the images. It 

is important to note that the normalized cross-correlation 
technique cannot track objects that start to rotate 

significantly or are affected by important perspective 

distortions (Lewis, 1995). 
The size of the correlation window is a 

compromise between the desired accuracy on the 

displacement estimates and the spatial resolution of the 

velocity field (Delacourt et al., 2007). An increase of the 

size of the correlation window ensures a good signal to 

noise ratio and thus a good precision, but the accuracy 

on the displacement estimates decreases because of their 
averaging on a larger correlation window. This 

compromise is difficult to define when some parts of the 

landslide are well represented in terms of ground texture 
while others parts are not. Hierarchical correlation 

techniques allow one to overcome this problem by 

automatically changing the physical size of the 
correlation window and of the explored area during the 

correlation computations. The physical size is defined as 
the effective landslide surface covered by the correlation 

window (Rohaly, 2002; Aloui & Ibn-Elhaj, 2009).  

 

 

 
 

Fig. 3. Principle of the normalized hierarchical image correlation. 

 

In this work, a sub-pixel hierarchical correlation 
technique is used (Hild, 2003; Chambon, 2003; Bastard, 

2009). The RGB images are first converted in gray-scale 

images on which a 3x3 pixel Sobel convolution matrix is 
applied to highlight the ground surface texture. The 

gradient values are then correlated (Chambon, 2003). 

Four successive degradations of the image resolution are 

applied following a pyramidal approach for changing the 

physical size of the correlation window and of the 

explored area by down-sampling the gradient values of 

the full resolution image (D’Antone, 1995; Kumar & 

Banerjee, 1998) (Fig. 3). The optimum sizes of the 

correlation window (16x16 pixels) and of the explored 
area (32x32 pixels) were identified with a trial and error 

procedure. These parameters are constant during the 

correlation computation. The correlation starts with the 
lowest resolution image in order to determine the largest 

displacements. Then the location of the pixel with the 

maximum cross-correlation value is used as the centre of 
the zone of interest for the next correlation step at a 

higher resolution. The spatial location of the maximum 

correlation value in the highest resolution image is thus 

progressively better estimated (Fig. 3). Ignoring high 

resolution information at the first computational step 

decreases the probability to reach a local minimum of 

the correlation function and, consequently, to obtain a 
wrong matching in the correspondence solution (Aloui 

& Ibn-Elhaj, 2009). In addition, this approach ensures 

very often a higher probability of detecting a reliable 
correlation peak (Anandan et al., 1993). The sub-pixel 

displacement is computed after the correlation at the 

highest resolution image. An iterative procedure is used 
to find the maxima of the correlation function 

interpolated with a bi-parabolic formula and with a 
maximization procedure based on the simplex method 

(Press et al., 1997; Chambon, 2003).  

The correlation results consist in matrices of 

displacement ∆u and ∆v along the u- and v-axes in the 

image plane with their associated correlation index 
(Fig. 3). Because the pixel size is not constant in the 

image due to the oblique acquisition, the displacements 

field correlated in the image plane cannot be directly 
interpreted in terms of metric displacements. Therefore 

an orthorectification procedure is necessary for a 

quantitative analysis of the displacement fields. 
 

3.2 Ortho-rectification of the displacement field using 
high-resolution digital elevation models (DEMs) 

 

The orthorectification procedure consists in 
transforming the central projection of the image into an 

orthogonal view of the ground by correcting the effects 

of various distortion sources such as camera orientation, 
topographic effects and lens characteristics (Kraus & 

Waldhaüsel, 1998). In terrestrial photogrammetry, 

distortions induced by topography effects are the most 

important due to the oblique acquisition of the images. 

The orthorectification converts the initial (u,v) and the 
final (u+∆u, v+∆v) positions of the displacement vectors 

in a local coordinate system. The conversion is possible 
if a Digital Elevation Model (DEM) of the object is 

available in order to relate two-dimensional pixel 



J.Travelletti et al. / ISPRS Journal of Photogrammetry and Remote Sensing (accepted) 

 7 

positions in the image plane to three-dimensional points 

in a local coordinate system using parametric approaches 

(Hemmleb & Wiedemann, 1997).  

In our approach, the rotation angles defining the 
external orientation of the camera are first determined 

using the relationship between the image coordinates 

(u,v) and the local coordinates system (X,Y,Z) given by 
the collinearity equations (Bonneval 1972, Kraus & 

Waldhaüsel, 1994). These equations are based on the 

principle that each point in the local coordinate system is 
projected with a straight line through the projection 

center (origin of the camera) into the image plane. 

Knowing the exact location of the camera and assuming 

that the principal point coordinates is at the center of the 

image, the external angle and the effective focal length 

defining respectively the absolute orientation and the 

internal parameter of the camera can be determined with 
Ground Control Points (GCPs; Heikkilä & Silven, 1997; 

Corripio, 2004).  

 

 
Fig.4. Location of the GCPs used for the Least Mean Square 

minimization (LMS) and for the accuracy analysis on a shaded relief 
image. The shaded relief image is produced by interpolating the 

shaded relief values of the ALS DEM of 2009 projected in the image 

plane.  

 

In our case, a serie of 95 pairs of GCPs distributed 

on the image plane and in the local reference system 
were measured with dGPS (Fig. 4). The centers of the 

GCPs are positioned in the local coordinate system with 

an average 3D accuracy of 0.02 m and a standard 

deviation of 0.01 m. The coordinates (u,v) of the GCPs 

in the image plane are determined by manual picking 

with an estimated accuracy of about 2 pixels. Among the 

95 GCPs, 45 are used to compute the external 
parameters and 40 are kept to calculate the accuracy of 

the transformation (section § 5.2.1). A least mean square 

minimization technique based on a Direct Linear 
Transformation (DLT) and Singular Value 

Decomposition (SVD) between observed and calculated 

GCPs in the image plane is used to determine the 

external and internal parameters that satisfy the 

collinearity equations (Abdel-Aziz & Karara, 1971, 

Heikkilä & Silven, 1997).  

Then, two DEMs (0.25m mesh-size, 3D error of 
0.07 m) interpolated from Airborne Laser Scanning 

(ALS) dense point clouds acquired in October 2007 and 

July 2009 are used to orthorectify the displacements. A 
back projection of the DEMs is applied in the image 

plane using the external and internal parameters of the 

camera previously determined with the GCPs (Mikhail 
et al., 2001; Corripio, 2004). Only the points of the 

DEMs visible from the camera viewpoint are back 

projected to avoid duplicate points in the same position 

in the image plane. The sightline method is used to 

identify the visible points (Fig. 1C; Fisher, 1994; 

Franklin & Ray, 1994). About 57 % of the landslide area 

is visible from the camera view point. No displacements 
can be determined in the invisible areas. The 3D 

coordinates of the projected DEMs are then linearly 

interpolated in the image plane to allocate a triplet of 
X,Y,Z coordinates to each initial point (u,v) and each 

final point (u+∆u, v+∆v) of the correlated 

displacements. a re-projection of the displacement vector 
components in the local reference system is then applied. 

The displacement components in the local coordinate 
system are finally averaged and smoothed in a regular 

grid with a mesh size of 1m.  

The use of a mono-temporal DEM for the 

orthorectification of the initial point (u,v) and the final 

point (u+∆u, v+∆v) of the displacement vectors is a 
strong hypothesis that the global landslide morphology 

remains constant over the period. It affects the accuracy 

of the transformation of the displacement vector in the 
local coordinate system. However, it will be further 

demonstrated that this method is still a relevant 

estimation for our purpose with reference to the 
amplitude of the observed displacements (section § 4.2). 

 
3.3 Image resolution at the terrain surface 

 

The effective (e.g. ground) pixel size is one of the 
limiting parameters for the accuracy of the correlation 

(Fig. 5A). It determines the minimum theoretical 

displacement that can be detected for a pixel-level 
correlation. Below this displacement threshold, the 

accuracy solely depends on the accuracy of the sub-pixel 

correlation. The effective pixel size depends on (1) the 

distance between the object and the camera and (2) the 

angle of incidence which is defined as the 
complementary angle between the line of sight of the 

camera and the normal to the terrain surface (Fig. 5B). A 
low incidence angle means that the line of sight is nearly 

tangential to the topography.  
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Fig. 5. Characteristics of the images: (A) Effective pixel size 

calculated with the ALS DEM of 2009 projected in the image 
geometry (in m2); (B) Angle of incidence (in degrees).  

 

Globally, the incidence angle on the landslide 
ranges from 0° to 40° and the pixel size varies from 

1.10
-2
 m

2
 in the lower part (at an average distance of 

300m) to 3.10
-2
 m

2
 in the upper part of the landslide (at 

an average distance of 900 m; Fig. 5A,B). The upper 

part is characterized with a pixel size often larger than 
0.04 m

2
, especially in areas where the angle of incidence 

is less than 5°. Therefore the lowest accuracy is expected 

in this region because the detection of small ∆v and ∆u 
displacements can corresponf to important ∆X, ∆Y, ∆Z 

metric displacement. Approximately half of the number 

of pixels in the image plane inside the landslide area 

show a metric sensitivity of less than 0.17 m for one 

pixel displacement along the v-axis and of less than 

0.07 m along the u-axis. The minimum displacements 

for a pixel-level correlation in respectively the u and v-

direction are 0.04 m and 0.06 m in the lower part of the 

landslide and 0.09 m and 0.11 m in the upper part. In 

areas where the incidence angle is less than 5°, the 
minimum displacement that can be detected drastically 

increases. Therefore no strong confidence is given to 

areas whose incidence angle is lower than 5°. 
 

 

 
 

 

3.4 Post-processing: displacements filtering 

 

Filtering criteria are necessary to remove the badly 
correlated points and improve the signal to noise ratio 

(Casson et al., 2003; Berthier et al., 2005; Wangensteen 

et al., 2006; Debella-Gilo & Kääb, 2010). Three criteria 
are used in this work to filter aberrant displacements in 

the image plane coordinate system and in the local 

coordinate system. There are based on: 
 

• The value of the correlation peak coefficient: 

loss of coherence can occur during the 
computations because changes in surface states 

between a reference image and the correlated 

image are high, resulting thus in low correlation 
coefficients. Defining a threshold value has the 

consequence to increase the percentage of 
realistic displacements. A high threshold 

coefficient of r=0.6 was selected to remove the 

badly correlated points. However, the 
correlation peak coefficient alone is not a 

sufficient discriminating criterion because some 
points can display a high correlation coefficient 

even if they do not represent the same object 

(e.g. two trees or large stones having the same 
geometry; Casson et al., 2005); 

• The value of displacement amplitude and 

direction: points characterized by upslope 

displacement and important displacement 

amplitude with reference to a priori knowledge 

on the landslide kinematics are filtered. 

• The displacements assigned to invisible points 

from the camera viewpoint because of small 

orthorectification errors in the conversion to the 

local coordinate system. 
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Table 3 
Quantity of interpretable displacement values in summer and in autumn after filtering according to the location in the landslide (Fig. 1) 

  Total 1. Correlation coefficient > 0.6 2. Downslope displacements 3. Displacements in visible areas 

23 July - 27 

July 2008 

Absolute 
quantity of 

values (-) 

Relative 
quantity of 

values (%) 

Absolute 
quantity of 

values (-) 

Relative 
quantity of 

values (%) 

Absolute 
quantity of 

values (-) 

Relative 
quantity of 

values (%) 

Absolute 
quantity of 

values (-) 

Relative 
quantity of 

values (%) 

Upper part 210637 100 197139 93.6 164275 78 161221 76.5 

Middle part 24821 100 23612 95.1 23266 93.7 22343 90 

Lower part 61979 100 61255 98.8 59989 96.8 57801 93.3 
Whole 

landslide 297437 100 282006 94.8 247530 83.2 241365 81.1 

19 Oct. - 23 

Oct. 2008                 

Upper part 210637 100 183570 87.2 82149 39 74798 35.5 

Middle part 24821 100 22847 92.1 20751 83.6 18672 75.2 

Lower part 61979 100 61762 99.7 60019 96.8 57510 92.8 

Whole 
landslide 297437 100 268179 90.2 162919 60.4 150980 50.8 

 

 
Table 3 presents the results of the filtering on the 

total number of correlated points. Displacements 

correlated from images acquired in the summer season 
(23–27 July 2008) and in the autumn season (19–23 

October 2008) highlight the differences in the number of 

remaining values for the two seasons. The amount of 
remaining point after filtering varies between 80% and 

90% in the summer period and can decrease to 50% in 
the autumn period. This is mainly explained by the 

different illumination conditions (low sun elevation) that 

affect the quality of the correlation. This aspect will be 
discussed further in section §6.1.3. The upper part of the 

landslide is the most affected by the filtering. This area 

generally shows a percentage of remaining values lower 

than in the middle and lower parts of the landslide. This 

is explained by the fact that the upper part has a more 

chaotic morphology. Consequently the effects of 

illumination changes are more important than in the 

middle and the lower parts, especially in autumn. In 

addition, the angle of incidence in this area can be low 

(5 to 10°) and thus sensitive to slight movements of the 
camera.  

 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
4. Results 

 

4.1 Displacement maps of the landslide 

Fig. 6. Displacement rates amplitude (color) and 

direction (arrows) in the image plane and 
cumulated displacements along eight profiles 

crossing the landslide over the period 20 May-

25 June 2008. In order to highlight the 
displacement direction, the arrow length is 

normalized for each image.  
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A set of images over the period May–July 2008 is 

used to illustrate the potential of the technique for the 

characterization of the kinematics during an acceleration 
period triggered by high rainfall amounts and a fast 

melting of the snow cover.  

 

 
Fig. 7. Displacement rates map for the period 1-4 June 2008. The 
profiles P1, P2 and P3 refer to Fig. 8 and the locations pt 1, pt 2 and 

pt 3 refer to Fig. 12.  

 

Figure 6 shows an example of displacement rate 

(in pixel.day
-1
) of the ground surface in the image plane 

derived from image pairs of 20–28
 
May, 1–4

 
June and 

9 June–13 June. The reference is the image of 20 May. 

The contrast in displacement rates between the landslide 
area and the stable area gives confidence on the 

calculated velocity field. One can notice that the pattern 

of displacement rate is heterogeneous spatially and 
temporally. The upper part of the landslide displays the 

highest velocity ranging from 1 to 7 pixels.day
-1
 while 

the lower part displays velocity of less than 4 pixels.day
-

1
. No quantitative comparisons can be carried out at this 

stage because the pixel sizes vary strongly in the image 

(Fig. 5A). From the 20 May to the 13 June, cumulated 

displacements up to 110 pixels are observed in the upper 
part. The maximum of displacement rate is observed 

around the 1
st
 June. Then the landslide decelerates to 

displacement rate of about 1 pixel.day
-1
.  

Some local specific displacement patterns are also 

clearly highlighted. For instance, the presence of a stable 

in-situ crest located in the landslide body is perfectly 
identified in the correlated images. 

 

 
 

Fig. 8. Profiles of displacement rates in the upper (P1), middle (P2) 
and lower (P3) parts of the landslide. The location of the profiles is 

indicated in Fig. 7. 

 

Figure 7 presents the amplitude of the 3D 

orthorectified displacement rates for the period 1–4 June 

in the local coordinate system. The difference of 

kinematics between the upper (until 3 m.day
-1
) and the 

lower (until 1 m.day
-1
) parts becomes more evident than 

in the image plane. The geometrical effect induced by 

the presence of the stable in-situ crest on the landslide 

kinematics is also clearly pointed out. The temporal 
evolution of the displacement rates is illustrated with 

two transversal profiles and one longitudinal profile on 

Figures 7 and 8. The difference of displacement rates 
between the upper and the lower part of the landslide is 

particularly pointed out.  

The precision of the computed displacements is 

assessed by performing a null hypothesis on the stable 

areas (Berthier et al., 2005; Casson et al., 2003). Only 

the points with a correlation coefficient r> 0.8 are taken 

into account. In the image plane coordinate system, the 

average error µ range from 0.5 to 0.9 pixels with 

standard deviation σ of 0.3 to 1.2 pixels for the image 

pairs between the 20 May and the 25 June. In the local 
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coordinate system, the average error µ range from 

0.03 m to 0.11 m with standard deviation σ of 0.10 to 

0.31 m for the image pairs between the 20 May and the 

25 June. 
 

4.2 Comparison with dGPS displacements 

 
Sixty benchmarks distributed in the stable parts 

and on the landslide body were monitored by dGPS 

(horizontal and a vertical average accuracy of ±0.02 m 
and ±0.05 m) to estimate the accuracy and validate the 

displacements obtained form the Image Correlation. In 

total, 219 DGPS measurements are available for the 

period 2008–2009. In order to validate the displacements 

computed in the image plane, the dGPS benchmarks are 

projected in the image plane using the collinearity 

equations. The pixel displacements derived from the 

Image Correlation are then averaged in a perimeter of 16 

pixels
 
around each benchmark. The results are presented 

in Figure 9A. A correlation coefficient of r=0.98 is 

found between dGPS measurements and Image 
Correlation, and an average relative accuracy of 11% is 

determined (Fig. 9C). In order to validate the metric 

displacements in the local coordinate system, the 
orthorectified displacements are averaged in an area of 

4 m
2 
around each benchmark and compared with the 

dGPS displacements. A correlation coefficient of r=0.95 
is found (Fig. 9B), and an average relative accuracy of 

20% is determined (Fig. 9D). The reason why the 

correlation coefficient in the orthorectified case is lower 

than in the pixel case is believed to be related to the 

accuracy of the DEM used for the orthorectification. 

This will be discussed in section §5.2.2. 

 
 

 

 
 

Fig. 9. Assessment of the accuracy of the Image Correlation technique. Relationships between the displacements observed by Image Correlation and the 

displacements measured by dGPS on sixty benchmarks in the image plane (A) and in the local coordinate system (B). Relative accuracy of the Image 
Correlation technique in the image plane (C) and in the local coordinate system (D). 
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5. Discussion: sources of errors 

 

The major sources of errors affecting the 

displacement calculations and thus limiting the 
efficiency of TOP for an operational landslide 

monitoring can be classified in two groups: (i) the 

parameters affecting the Image Correlation computation 
and (ii) the external parameters influencing the 

orthorectification procedure.  

 
5.1 Sources of errors affecting the Image Correlation 

computation 

 

5.1.1 Accuracy and precision of the Image Correlation 

algorithm 

 

One limitation of the Image Correlation technique 
is directly linked to the correlation algorithm and the 

sub-pixel interpolation method (Debella-Gilo & Kääb, 

2010). A series of experimental tests were carried out to 
assess the precision of the Image Correlation technique. 

The series of tests allow one to investigate the influence 

of the size of the correlation window and of the level of 
noise observed in the images. Homogeneous imposed 

displacements (systematically equal to a multiple of 
pixels to avoid image resampling; Chambon & 

Schmittbuhl, 2003) are applied to pairs of images to 

create synthetic images. Furthermore, three levels of 

Gaussian noise were added to the original images with a 

mean noise level imposed to zero and variances σ
2
 

imposed to 10
-4
, 10

-3
 and 10

-2 
(Fig. 10A). Then the 

Image Correlation technique is applied on the original 

image taken as reference and on the synthetic image 
with different sizes of correlation windows (5, 10, 16, 

20, 30 and 50 pixels). For each correlation window, 

fifteen imposed displacements were calculated with 
amplitudes ranging from 1 to 23 pixels along the u and 

v-directions. The analysis was conducted by comparing 
the noisy synthetic images with the reference image. In 

the optimal case, the measured displacement would be 

identical to the imposed displacement.  
Each Image Correlation analysis revealed 

displacement differences distributed close to zero (mean 

accuracy of 5.10
-4
 pixels). As observed by Hild et al. 

(2003), the precision of the correlation algorithm mainly 

depends on the pixel fraction of the displacement. Larger 

correlation windows produce less scattered 

displacements and therefore improve the precision. By 

plotting the standard deviation of the calculated 
displacements against the size of the correlation 

window, the influence of the correlation window size 
can be pointed out (Fig. 10B). For very low level of 

noise, the precision is less than 0.1 pixels for a size of 

correlation window greater than 5x5 pixels. For higher 

level of noise, the precision is more dependent on the 

size of the correlation window. Because homogenous 

displacements field were imposed in the image, the 
accuracy (average misfit) is similar for small and large 

correlation windows. In reality, the displacement field 

becomes more heterogeneous at higher resolution. 
Therefore, an increase of the size of the correlation 

window implies a decrease of the spatial resolution but, 

as shown in these tests, an increase of the precision. 
 

 
 
Fig. 10. Precision of the correlation algorithm. (A) Examples of different 

level of Gaussian noise introduced in the images; (B) Precision of the 

hierarchical correlator in the u and v direction as a function of different 
levels of Gaussian noise (σn

2) and different sizes of the correlation window 

 

 

5.1.2 Influence of ground surface state 

 
The time lag between two image acquisitions is 

one of the critical factors that affect the correlation 

computation. This time has to be long enough to 
increase the signal (e.g. landslide displacement) but 

short enough to preserve the tracked features (Berthier et 
al., 2005). Loading of the snowpack on the ground 

during winter, surface erosion due to fast snow melting 

and the development of water-saturated ponds in spring, 
weathering of the objects, growing of grass and large 
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deformations are environmental processes that 

significantly modify the surface state during a year. Such 

correlation errors are characterized by very low 

correlation coefficients, very large displacement 

amplitudes or randomly-distributed displacement 

directions in comparison to the neighbor pixels (Fig. 11).  

 

 

 

 

 
Fig. 11. Example of results for the correlation of two images acquired with one year interval (15 July 2008-14 July 2009), at the same solar time and with 

clear sky conditions. The incoherency of the displacements are clearly identifiable due to strong surface texture changes (inhomogeneous amplitude and 
direction of the displacement vectors). 
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On average, about 20 to 25% of the points are 

usable from one year to the next year (using a 

correlation window of 16*16 pixels and with a 

correlation coefficient threshold of 0.8). Consequently, 
the construction of long time series of displacements 

with the Image Correlation technique is a difficult task 

for the site. The range of cumulated displacement rates 
observed over a period of 16 months (May 2008–

September 2009) is illustrated by tracking the 

displacement at three locations in the upper (pt 1), 
middle (pt 2) and lower (pt 3) parts of the landslide at 

the direct vicinity of benchmark measured by dGPS 

(Fig. 7). In our case, the cumulated displacements of the 

year 2009 are adjusted on those of 2008 using GCPs 

measured with dGPS at the vicinity of the points pt1, pt2 

and pt3. The monitoring of a few benchmark with 

geodetic techniques is therefore necessary to combine 
displacement pattern observed in image pairs acquired 

over the period May 2008–September 2009 (74 pairs of 

images). After the acceleration period of spring 2008, 
the displacement rates are decreasing to a relative 

constant values of about 0.02 m.day
-1
 in the lower and 

middle parts and 0.05 m.day
-1
 in the upper part 

computed over the period July to October (Fig 12).  

 
 

 
Fig. 12. Cumulated displacements at three locations in the upper (pt1), 
middle (pt2) and lower (pt3) parts of the landslide. The location of the 

points is indicated in Fig. 7.  

 

 

 

 

 

 

 

 

5.1.3 Influence of illumination conditions 

 

The difference observed in RGB intensities in 

various images acquired with various solar illumination 
angles is an important limiting factor essentially in terms 

of changes of the shadow areas (Berthier et al., 2005). In 

order to assess the influence of illumination conditions 
on the Image Correlation results, two experiments are 

carried out.  

The first experiment consists in correlating images 
acquired at different times within a day. Four 

photographs acquired at 11:00, 12:00, 13:00 and 14:00 

GMT in a period of low displacements (< 0.02 m.day
-1
, 

August 2009) and of clear sky conditions are correlated. 

The results indicate that illumination changes can lead to 

an average µ and a standard deviation σ of pixel-level 

error of respectively µ1h=1.31 and σ1h=0.03, µ2h=1.35 
and σ2 =0.12, µ3h=1.89 and σ3h=0.18 pixel for time-

interval acquisition of respectively 1, 2 and 3 hours. The 

results demonstrate that the correlation of images 
acquired in nearly similar illumination conditions can 

display a pixel-level precision.  

The second experiment consists in creating 
synthetic images with different shadow intensities as a 

function of the sun azimuth and elevation (Burrough & 
McDonell, 1988). Only the shadows created by direct 

solar illumination are analyzed assuming clear-sky 

conditions. The effects of reflected and diffuse 

illuminations are neglected. Ninety seven shaded relief 

images were created with different artificial 
illuminations (eg. Fig. 4). Because a preference is given 

to correlate images taken when the sun elevation is 

maximal (Delacourt et al., 2007), a shaded relief image 
with a sun elevation of 65° and a sun azimuth of 250° 

(illumination coming from the South-West in July at 

12:00 GMT) is chosen as the reference image for the 
correlation. The reference image is correlated with the 

shaded relief images. The mean correlation coefficient is 
used to characterize the influence of illumination 

changes on the image.  

As expected, the correlation of the synthetic 
images indicates that the correlation coefficient strongly 

depends on the sun elevation and the sun azimuth 

(Fig. 13). Illumination coming from the opposite 
direction of the one of the reference (sun azimuth of 

120°) with low elevation angles (<30°: end of the 

daytime in autumn) provide the less reliable correlation 

results. This finding is in agreement with Table 2 which 

indicates that the amount of interpretable displacements 
is lower in the autumn season than in the summer season 

(lower correlation coefficients). Therefore, correlation of 
images with a too important time-lapse has to be avoided 

to minimize illumination effects. A possible alternative 
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is to correlate images under diffused illumination 

(cloudy day) thus providing a more homogenous 

lightning. At the opposite, correlation of images 

acquired at the same solar time in the day and when the 
sun elevation is maximal is optimal. 

In order to compensate for the loss of reliable 

results in certain areas of the landslide due to strong 
illumination and ground surface changes, displacements 

can be interpolated from more reliable neighbor results 

according to a weight depending on the correlation 
coefficient (Niebling et al., 2010).  

 

 
Fig. 13. Influence of illumination conditions as a function of the sun 
elevation and azimuth on the mean correlation coefficient.  

 

 
5.2 Sources of errors affecting the ortho-rectification 

procedure 

 

5.2.1 Influence of the camera orientation 

 

The accuracy of the camera orientation is a 

parameter affecting both the image geometry and the 

accuracy of the orthorectification (Mikhail et al., 2001). 

If changes in external orientation of the camera are 

small, the image geometry is not significantly affected. 
Consequently a homogeneous component in the 

correlated displacement field is visible in the image 

plane (Fig. 14A). This misfit can be significant in the 
areas where the expected displacements are low or null 

such as in the stable parts. This systematic error can be 

corrected assuming a rigid translation of the image by 

removing the average ∆u and ∆v misfits (observed on 

the stable parts of the images such as stable crests or on 

reference targets located outside the landslide; Fig. 1B, 
A; Fallourt et al., 2010). Nevertheless this correction is 

not fully optimal, because the geometric deformations 

caused by the slight movements of the camera depend 
on the object distance. Therefore, after correction of the 

homogeneous component in the image plane, an average 

residual misfit of about 0 to 2 pixels is observed.  

Table 4 
Mean value (µ) and standard deviation (σ) of the absolute 
accuracy for the projection in the image plane and the back-

projection in the local coordinate system. n is the number of 

GCPs used for the calculation of the accuracy 

Image plane (n=40) µ (pixel) σ (pixel) 

u 0.2 1.59 

v -0.08 1.51 

Local coordinate system (n=11) µ (m) σ (m) 

X 0.07 0.41 

Y -0.13 0.53 

Z 0.01 0.29 

 

In order to evaluate the accuracy of the external 
orientation that influences the orthorectification quality, 

forty GCPs not introduced in the minimization processes 

of section §3.2.3 are used. The shift between the 
projected and the observed GCPs positions in the image 

plane is thus determined (Fig. 14B). A mean shift error 

of, respectively, -0.20 and -0.08 pixel with a standard 
deviation of 1.59 and 1.51 pixels in the u and v-

directions is obtained (Table 4). The accuracy of the 
external parameters in the orthorectification procedure in 

the local coordinate system is calculated by comparing 

the back-projected GCPs identified in the image plane 
with the GCPs positions measured with DGPS and 

located in the stable parts. The absolute accuracy in X, Y 
and Z coordinates are presented in Table 4. Because 

most of GCPs in the stable parts are located in the 

background of the image where the ground pixel size is 
about 0.20 m, the mean 3D error (0.14 m) and the 

standard deviation (0.56 m) of the positioning are not 

representative of the areas of the landslide located closer 
to the camera (300 m). Nevertheless, because the 

standard deviation of the GCPs located in the image 
plane are close to the accuracy of the GCPs picking, the 

determination of the camera orientation is considered 

acceptable. Furthermore, the good coherence between 
the shaded relief images (Fig. 4) and the true images 

(Fig. 1B) shows that the quality of the determination of 

the camera orientation is satisfying. 
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Fig. 14. Assessment of the accuracy of the camera orientation. (A) Average homogenous components due to slight movement of the camera. (B) Residual 

∆u and ∆v misfits between projected and observed GCPs after the least square minimization.  
 

 

5.2.2 Influence of the DEM 

 

In order to evaluate the influence of the DEM on 
the orthorectified displacements, the displacements of 

the period 1–4
 
June 2008 originally orthorectified with 

the DEM of October 2007 (Fig. 7) are compared with 
those orthorectified with the DEM of July 2009 (Fig. 

15A, B). The observed differences in displacement are 

presented relative to the displacement orthorectified with 

the DEM of 2007. The differences vary spatially in the 

landslide area. Despite some areas displaying differences 

in displacement larger than 75%, the average difference 

is 21% which is very similar to the differences observed 

with the dGPS measurements (Fig. 9D). As a 

consequence, the influence of the DEM on the accuracy 

of the displacement is more important than the influence 
of the camera orientation, the image resolution and 

changes in illumination conditions. For large 

displacements, morphologic changes become significant 
and the errors on the displacements increase. The 

computation of multi-temporal DEMs for each image is 
therefore a pre-requisite to improve the accuracy of the 

orthorectified displacements. Nevertheless, in case of a 

translational landslide characterized by low changes in 
elevation, the use of the same DEM constitutes still an 

acceptable 1
st
-order estimate. 

 

 

 
 

 

 
  

Fig. 15. Influence of the DEM on the 

orthorectification of the displacement field. 
(A) Relative difference between the displacement 
field of the 1st - 4the of June orthorectified with a 

DEM of 2007 and a DEM of 2009. (B) Histogram 
of the relative differences.  
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6. Conclusion 

 

The potential of multi-temporal correlation of 

ground-based images for landslide monitoring has been 
assessed using the dataset available on the Super-Sauze 

landslide (South French Alps). A methodology to 

compute displacement rates both in the image plane 
coordinate system and in the local coordinate system is 

proposed.  

The results demonstrated clearly the potential and 
the limitation of this technique by identifying the 

heterogeneous displacement field of the landslide in 

space and in time. The camera monitoring allowed one 

to characterize displacements of up to 3 m.day
-1
 during 

an acceleration period, and displacement of about 

0.02 m.day
-1 
over the decelerating period of July to 

September. The results are in good agreement with 
previous knowledge on the landslide kinematics and are 

in very good agreement with benchmark displacements 

measured by dGPS.  
For objects located in a range of 300 to 900 m 

from the camera location, this study showed that the 

pixel size can vary from 0.005 to 0.04 m
2
 according to 

the resolution of the image (2000x3008 pixels) and the 

angle of incidence of the line of sight. The orientation of 
the line of sight to the ground surface has to be 

considered before installing a permanent monitoring 

system. Areas of low incidence angles (<5°) are very 

sensitive to small movements of the camera. Therefore, 

the angle should be the most perpendicular as possible to 
the mean displacement vector of the landslide. 3D 

displacements of less than 0.04 m and 0.06 m in the 

lower part of the landslide and 0.09 m and 0.11 m in the 
u and v-directions over a period of four days are 

impossible to detect without the use of sub-pixel 

correlation algorithms. However, the sources of errors 
due to small movement of the camera and the use of a 

mono-temporal DEM are the main limiting factors. A 
regular acquisition of multi-temporal DEMs through 

airborne or terrestrial laser scanning or stereoscopic 

photogrammetric views is believed to be a priority to 
significantly improve the accuracy of the technique. The 

errors induced by the sub-pixel correlation algorithm are 

thus insignificant compared to the influences of the other 
parameters cited previously. 

The strongest limitations are independent of the 

acquisition system. They are related to the 

meteorological and illumination conditions and the 

ground surface changes inducing partial or complete loss 
of coherence between image pairs. During the winter 

season (from November to May), the presence of snow 
impedes reliable correlation results while excessive 

ground displacements between two consecutive years 

impede valid displacement measurements even if the 

images are acquired during the same solar time.  

The results demonstrate that Image Correlation 

techniques implemented in permanent monitoring 
system are particularly interesting for monitoring 

landslides characterized by annual pluri-decimetric 

displacements. In addition, this low-cost technique is a 
very suitable alternative for inaccessible landslides or 

areas without access to power supply. Furthermore, 

because the proposed methodology does not require 
GCPs except for the calibration of the camera and for 

combining displacement pattern observed in image pairs 

acquired over two years, the methodology can be 

routinely and automatically applied to new image pairs. 

Therefore this work offers very promising perspectives 

for operational applications which can be potentially 

integrated in early warning systems by considering 
additional efforts in direct data transmission. Finally, 

inversion of the displacement field could be developed 

to characterize the macroscopic rheological properties of 
the landslide material.  
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5.3.2.2 Suivi des déplacements par scanner laser terrestre 

Les déplacements de la coulée dans la zone de transit ont été suivis par scanner laser lors d’une 
expérimentation de pluie du 13 au 20 juillet 2007 (§ 4.2.5, Figure 5.15 A). Les nuages de points ont été acquis 
quotidiennement du 10 au 14 juillet 2007 à partir de deux positions localisées à une dizaine de mètres de la 
zone d’expérimentation (Figure 5.15 A, B). La moyenne et l’écart-type de la densité de points au sol sont de 
3280 pt.m

-2 
et de 7395 pt.m

-2
 respectivement. La forte hétérogénéité spatiale de la distribution des points est 

liée à la vue oblique des acquisitions (densité maximale sur les surfaces perpendiculaires à la ligne de vue et 
présence de zones d’ombre sur les faces opposées). La pluie a été interrompue à chaque levé. Cette étude a 
fait l’objet d’un acte de colloque pour le 21

ème
 congrès de la société internationale de photogrammétrie et de 

télédétection (ISPRS) tenu à Pékin le 7 au 10 juillet 2008 (Annexe 3). Les résultats sont présentés ci-après.   

 

Figure 5.15 - Configuration d’acquisition au scanner laser lors de l’expérimentation de pluie artificielle de juillet 2007. A) 

localisation de la zone suivie par scanner laser terrestre dans la partie amont de la zone de transit à proximité de la crête 

stable in situ, B) carte de densité de points avec les positions des piézomètres dans la zone d’expérimentation et des stations 

TLS.  

 

Caractérisation des déplacements :  

L’analyse des déplacements dans la zone d’expérimentation est fondée sur trois techniques présentées au 
chapitre § 5.2 : détermination de points homologues, recherche automatique des points les plus proches et 
corrélation de MNTs.  L’erreur moyenne est l’écart-type de l’alignement des nuages de points déterminée sur 
la partie stable d’une crête in-situ est de 0.8 cm et 0.9 cm (Figure 5.15 B). Le géoréférencement des acquisitions 
a été effectué à l’aide de six points de contrôle disposés autour de la zone de pluie dont la position a été 
mesurée au GPS différentiel. L’erreur moyenne du géoréférencement est de 2 cm avec un écart-type de 3 cm. 
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Comme les acquisitions sont comparées à une référence (10 juillet 2007), l’erreur de géoréférencement 
n’affecte pas la magnitude des déplacements obtenus, seule la direction des vecteurs de déplacement est 
affectée.  

 

• Détermination manuelle de points homologues par reconstruction d’objet :  

La reconstruction de 31 piézomètres à partir des semis de points a permis de déterminer le champ de 
déplacement à l’intérieur de la zone d’expérimentation. La qualité d’ajustement des cylindres reflète la bonne 
précision de l’alignement des nuages de points (Figure 5.16 A). L’erreur moyenne (0.01 cm) et l’écart-type (1.1 
cm) de l’ajustement des primitives cylindriques sont établis en comparant le diamètre de la primitive avec le 
diamètre réel.  

 

 

 
Figure 5.16 - Ajustement de cylindres sur les semis de points de piézomètres par la méthode des moindres carrés, A) semi de 

points d’un piézomètre constitué de deux prises de vue opposées à partir des stations d’acquisition A et B (Figure 5.15 B), B) 

représentation 3D de piézomètres reconstitués.  

 

 

 

Figure 5.17 – Déplacements obtenus par la technique de reconstruction d’objet par ajustement de primitives cylindriques, A) 

déplacements cumulés et directions de déplacement, B) distribution spatiale des déplacements dans la zone 

d’expérimentation pour la période du 10 au 14 juillet 2007.  
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La direction d’écoulement est identifiée vers 027°/30° (± 1σ de 6.0°) (Figure 5.17 A). Des vitesses moyennes de 
3.2 et 2.7 cm.jour

-1 
entre le 10 et 11 juillet et entre le 11 et 13 juillet 2007 respectivement sont déterminées. 

Une légère accélération à 3.9 cm.jour
-1

 est détectée entre le 13 et 14 juillet 2007. La distribution spatiale des 
déplacements au sein de la zone d’expérimentation est hétérogène (Figure 5.17 B). Les déplacements les plus 
importants sont observés dans la partie Est de la zone d’expérimentation là où la densité de fissures en surface 
est la plus forte (Debieche et al., 2011). Cette fracturation est notamment responsable des infiltrations 
préférentielles identifiées pendant l’expérimentation de pluie par suivi des résistivités électriques (profil 
électrique T2 dans la Figure 4.9). L’inclinaison des vecteurs de déplacement permet d’estimer une inclinaison 
moyenne de la surface de glissement à environ 30° dans la zone d’expérimentation en accord avec le modèle 
géométrique 3D de la coulée (§ 3.3). Son inclinaison supérieure à celle de la pente topographique explique en 
partie les déplacements importants observés dans la zone, soulignant ainsi l’influence de la géométrie de la 
surface de glissement sur la cinématique de la coulée.  

 

• Recherche automatique des points les plus proches : 

Afin d’exploiter de manière plus exhaustive l’information contenue dans les nuages de points, l’algorithme de 
recherche du point le plus proche implémenté dans le logiciel Polyworks 11 a été utilisé en contraignant 
l’algorithme de recherche dans la direction 027°/30° avec une tolérance directionnelle de 18° (3σ) (Figure 
5.18). La recherche de points le long du vecteur de déplacement fournit des déplacements légèrement sous-
estimés par rapport à ceux déterminés par ajustement de primitives cylindriques. L’interprétation des résultats 
reste délicate car les déplacements calculés sont fortement dépendant de la configuration topographique du 
site et de la direction de propagation de la coulée. En effet, un relief marqué est nécessaire pour obtenir des 
déplacements interprétables. Les surfaces du terrain perpendiculaires aux vecteurs de déplacement montre les 
contrastes de déplacements les plus importants. A l’inverse, aucun déplacement interprétable ne peut être 
déterminé pour des terrains dont la surface est parallèle aux vecteurs de déplacement. Cette technique reste 
donc finalement qualitative et ne permet pas d’analyser de manière fine la cinématique de la zone d’étude. 

 

Figure 5.18 - Résultats des déplacements obtenus par l’algorithme de recherche de points le plus proche le long de la 

direction d’écoulement de la coulée de 027°/30°. 
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• Corrélation de MNTs : 

Une troisième technique permettant d’exploiter de manière plus exhaustive et plus quantitative l’information 
géométrique contenue dans les levés TLS consiste à corréler des MNTs interpolés dans le plan horizontal 
(Schwalbe et al. 2008). Les MNTs ont été interpolés par triangulation linéaire avec une maille de 5 cm. Le 
corrélateur subpixel Médicis développé par le CNES a été utilisé (Chanie, 2001). Comme la fonction de 
corrélation est optimale sur des données variant rapidement dans l’espace, les valeurs de relief ombré 
calculées avec l’algorithme de Burrough & McDonnell (1988) et codées en 8 bits ont été corrélées ; les 
paramètres (hauteurs et azimut de la source lumineuse) ont été choisis de manière experte pour maximiser les 
contrastes (Duffy et al., 2004). Une taille de fenêtre de corrélation de 32 pixels correspondant à une surface 
horizontale de 2.56 m

2
 a été sélectionnée. L’acquisition du 10 juillet 2007 est prise comme référence. Afin 

d’augmenter le rapport signal sur bruit, une procédure de filtrage similaire à celle présentée dans Travelletti et 
al. (soumis b) a été utilisée.  

Les résultats sont présentés dans la Figure 5.19. L’erreur moyenne µ et l’écart-type σ sont estimés à partir des 
valeurs de déplacements observés sur la crête stable in situ. Les erreurs moyennes µ correspondent 
respectivement à 2.3 cm (σ = 1.8 cm), 2.5 cm (σ = 1.1 cm) et 3.0 cm (σ = 1.4 cm) pour les périodes 10 - 11 juillet, 
10 - 13 juillet et 10 - 14 juillet 2007 respectivement. Le contournement de la crête stable in situ par la coulée 
est particulièrement mis en évidence par les vecteurs de déplacement.   
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Figure 5.19 – Cartes de déplacement (amplitude et direction) obtenus par corrélation de MNTs pour les périodes 10 – 11 

juillet, 10 – 13 juillet et 10 – 14 juillet 2007. 
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Les cartes de déplacement obtenues permettent d’analyser la cinématique à l’intérieur et à l’extérieur de la 
zone d’expérimentation. Les résultats confirment le champ de déplacement hétérogène observés 
précédemment à l’intérieur de la zone d’expérimentation par la technique de recontruction d’objet. Les plus 
importants déplacements sont concentrés entre la zone d’expérimentation et la crête stable in-situ où la 
fracturation de surface est très importante. Pendant la période du 10 au 14 juillet, les déplacements à 
l’extérieure de la zone d’expérimentation (0.14 m) sont 66% supérieurs à ceux observés à l’intérieur de la zone 
d’expérimentation (0.09 m). L’amplitude des déplacements est plus faible en amont de la zone 
d’expérimentation (0.06 m).  

Les résultats de la corrélation des MNTs sont validés par comparaison avec les déplacements obtenus par la 
technique de reconstruction d’objet (Figure 5.20). L’erreur moyenne et l’écart-type sont de 0.1 cm et 2.2 cm 
respectivement.  

 

 

Figure 5.20 - Comparaison des déplacements des 31 piézomètres obtenus par reconstruction d’objets (ajustement de 

cylindres sur les semis de points de piézomètres) et par corrélation de MNTs. 

 

Discussion : 

L’accélération identifiée par suivi au scanner laser (Figure 5.17 A) est validée par les données de déplacements 
d’un extensomètre localisé à proximité de la zone d’expérimentation (Figure 5.19; Figure 5.21). La période de 
faible activité précédant le début de l’expérimentation et l’accélération de la zone 24 heures plus tard laissent 
fortement supposer un lien de causalité entre les volumes d’eau infiltrés et la cinématique locale de la zone. 
Une accélération globale de la coulée est toutefois peu envisageable car aucune augmentation de pression 
interstitielle significative n’a été observée dans les piézomètres AV1, CV10, BV16 et EV2 (dont les positions sont 
indiquées dans la Figure 5.15) avant et pendant l’expérimentation de pluie. De même, aucune augmentation de 
pression interstitielle généralisée et synchronisée dans la zone d’expérimentation n’a été observée (seul trois 
piézomètres dans la partie aval de la zone d’expérimentation ont enregistré une montée significative en 
pressions interstitielles de 5 à 10 kPa , Debieche et al., 2011). Il est donc possible que l’accélération locale soit 
principalement due à une diminution de la viscosité intrinsèque du matériau dans un périmètre supérieur à 
celui de la zone d’expérimentation (modification de la consistance du matériau et augmentation de la vitesse 
de fluage; Ledesma et al, 2009). Deux explications sont possibles : 

• Les fuites accidentelles des réservoirs d’eau situés en amont de la zone 
d’expérimentation auraient permis à l’eau d’infiltrer un périmètre plus important que 
celui de la zone d’expérimentation ; 

• L’eau de ruissellement pendant l’expérimentation (représentant 84% de l’eau de 
pluie artificielle; Debieche et al., 2011) se serait réinfiltrée provoquant l’accélération des 
terrains en aval. Par perte de butée, la zone en amont aurait été affectée.  
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Figure 5.21 - Déplacements cumulés obtenus par suivi extensométrique localisé à proximité de la zone d’expérimentation 

(photographie juillet 2007). 

 

Conclusion : 

La technique du scanner laser est bien adaptée au suivi cinématique de glissements-coulées caractérisés par 
des vitesses journalières centimétriques. L’absence de végétation sur le site facilite grandement le traitement 
des données car aucun filtrage n’est nécessaire. Par conséquent, la qualité des nuages de points acquis à 
courte portée dépend principalement de la qualité métrologique du scanner laser, de l’alignement des 
acquisitions et de l’état de surface.  

La détermination de points homologues par ajustement de primitives sur des objets à géométrie simple est une 
méthode précise (erreur centimétrique) pour identifier la direction et l’amplitude du champ de déplacement. 
L’incidence du rayon laser quasi perpendiculaire à l’axe des piézomètres, la faible distance de parcours du laser 
(< 50 m) et la résolution importante d’acquisition expliquent la bonne qualité d’ajustement des primitives 
cylindres sur les semis de points. La technique de recherche de points le plus proche demeure une rapide 
approximation des déplacements à condition que le terrain soit perpendiculaire à la direction principale du 
glissement. Elle est toutefois très limitée pour une analyse détaillée et quantitative de la cinématique de 
glissements-coulées. La détermination des déplacements par corrélation de MNTs est une alternative 
intéressante à développer. Toutefois l’erreur centimétrique de la méthode établie dans la Figure 5.20 est 
sûrement sous-estimée car elle est déterminée aux endroits où la densité de points est maximale (sur les semis 
de points des piézomètres). Elle est probablement plus importante aux endroits où l’interpolation des MNTs 
est très peu contrainte par les données, typiquement dans les zones d’ombre. Trois aspects majeurs affectent 
la précision de la méthode et méritent d’être améliorés: 

• La dégradation de l’information géométrique originelle contenue dans les nuages de points due à 
l’interpolation en maille régulière de points 3D distribués de manière hétérogène dans le plan 
horizontal (e.g. zones d’ombres importantes caractéristiques des levés au scanner laser terrestre) ;  

• L’algorithme d’interpolation et le choix du maillage du MNT ; 

• La sensibilité du champ de déplacement aux paramètres utilisés dans le calcul du relief ombré 
(hauteurs et azimut de la source lumineuse artificielle) (Duffy & Hughes-Clarke, 2005).  

Suite à ces premiers essais de corrélation effectués sur des données de scanner laser, la phase de 
prétraitement a été significativement améliorée pour limiter l’influence de ces aspects dans la phase de 
corrélation. La méthode est présentée dans le chapitre suivant abordant l’analyse des déplacements de la zone 
d’accumulation.  
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5.3.3 Analyse de la cinématique de la zone d’accumulation : pied de la coulée 

La cinématique de la zone d’accumulation est suivie par scanner laser terrestre ; la méthodologie est présentée 
sous la forme d’un article actuellement en révision dans la revue Earth Surface Processes and Landforms (IF: 
2.055).  

 

Titre: Multi-date correlation of Terrestrial laser scan data for the characterization of landslide kinematics  

Auteurs: J. Travelletti, Malet J.-P., Delacourt C. 

5.3.3.1 Article: ‘’Multi-date correlation of Terrestrial Laser Scanning data for the 

characterization of landslide kinematics’’ 

Résumé : 

La caractérisation du champ de déplacement est un élément indispensable à la compréhension de la 
cinématique et des mécanismes de rupture des glissements de terrain. Durant cette dernière décennie, 
l’utilisation de nuages de points acquis par scanner laser terrestre (TLS) appliqué au suivi de glissements de 
terrain a été largement illustrée.  Toutefois, l’information géométrique contenue dans les nuages de points est 
rarement exploitée de manière exhaustive et le champ de déplacement 3D est souvent déterminé à partir 
d’appariement d’objets sélectionnés manuellement dans des acquisitions TLS  consécutives (nuages de points). 
Ce travail présente une nouvelle approche pour dériver un champ de déplacement 3D en exploitant l’ensemble 
de l’information contenue dans les nuages de points. La performance de cette approche est testée sur le pied 
du glissement de Super-Sauze (Alpes française du Sud, région de Barcelonnette). Dix acquisitions TLS ont été 
acquises entre Octobre 2007 et Mai 2010 à partir de la même station de base à une distance moyenne de 100 
m du pied. Le principe de la méthode repose sur une simplification du problème 3D d’appariement d’objets à 
un problème 2D rendant possible l’utilisation d’une fonction 2D de corrélation croisée normalisée. Les 
déplacements obtenus sont comparés à ceux dérivés de la méthode ICP standard (point itératif le plus proche), 
la plus souvent appliquée dans le domaine de l’appariement 3D de nuages de points. Une comparaison avec les 
déplacements obtenus par GPS différentiel est également réalisée permettant de calculer une erreur moyenne 
de 0.008 m avec un écart-type de 0.040 m. D’octobre 2007 à Mai 2010, des déplacements du pied variant de 
0.04 m à 10.76 m entre deux acquisitions TLS consécutives sont observés (déplacement cumulé de 21.80 m). 
Plusieurs compartiments en compression et en extension sont identifiés par l’analyse du tenseur de 
déformation. Il est montré que la variation des pressions interstitielles est le paramètre principal contrôlant la 
cinématique du glissement.  
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A b s t r a c t 

 

 
A detailed characterization of landslide displacements is an important prerequisite to understand the failure mechanism and quantify the 
hazard. In the last decade, the potential of Terrestrial Laser Scanning (TLS) to monitor slow-moving landslides has been largely 
demonstrated but accurate processing methods are still needed to extract useful information available in multiple TLS point clouds.  
This work presents a new and simple method to obtain 3D deformation and displacement maps from repeated TLS acquisitions by taking 
full advantage of the geometric information available in consecutive point clouds. The performance of the method is tested on datasets 

acquired at the toe of the Super-Sauze landslide (South French Alps) over a period of 3 years. 
The method is based on the simplification of a 3D matching problem in a 2D matching problem by using a 2D statistical normalized cross 
correlation function. First, the point clouds are filtered from vegetation and co-registered in a common local coordinate system by aligning 
the TLS acquisitions on stable parts in the surroundings of the landslide. Second, a perspective projection is applied to project the 3D point 
clouds on a 2D regular grid perpendicular to the viewing direction. In order to emphasize the relief morphology projected in the 2D grid, the 
2D gradient of the distance separating the point clouds from the TLS location is computed and then correlated. Third, a re-projection of the 
correlated displacements in the 3D local coordinate system is used to compute the 3D displacement field and to evaluate the strain field.  
Comparisons with the 3D amplitudes of displacement computed (1) with the Iterative Closest Point algorithm and (2) with dGPS 

observations of benchmarks indicate an average accuracy of the method of 0.008 m and a standard deviation of 0.04 m.  
The observed landslide displacements are heterogeneous, and range from 0.04 m to 10.76 m between consecutive TLS acquisitions; the 
maximal cumulated displacement observed over the period October 2007 – May 2010 reaches 21.80 m. Within the landslide, sub-areas 
presenting different kinematic and deformation patterns (extension, compression) are detected by a strain analysis. It is demonstrated that 
pore water pressure changes within the landslide is the main controlling factor of the kinematics. 
 
Key words: Terrestrial Laser Scanning, Point clouds, Image correlation, Landslide, Kinematics, Strain analysis 
 

 

 
1. Introduction  

 

Techniques of slope monitoring have made a lot of 

progress in the last decade, especially in the field of 

ground-based remote sensing platforms (e.g. Ground-

Based Synthetic Aperture Radar Interferometry, 

Terrestrial Laser Scanning, Terrestrial Optical 

Photogrammetry). These techniques allow to discriminate 

stable and unstable areas from safe and remote places and 

to map sectors with different kinematics within a 

landslide (Corsini et al., 2006; Delacourt et al., 2007). The 

different instruments provide the necessary information to 

carry out a quantitative analysis of the deformation field 

and a geomechanical understanding of the failure 

mechanism (Casson et al., 2005; Teza et al., 2008; 

Oppikofer et al., 2008). 

The acronym LIDAR stands for LIght Detection and 

Ranging. When operated from a ground-based platform, 

this instrument is also known as a Terrestrial Laser 

Scanning (TLS). This type of instrument is currently 

used in a large variety of applications in earth and 

environmental sciences, and among them for landslide 

analysis as underlined by the considerable increase in 

the number of publications in the last years (Slob and 

Hack, 2004; Sturzenegger and Stead, 2009; Jaboyedoff 

et al., 2010). TLS instruments allow a fast (typically 

thousands of points per seconds), distributed, high 

resolution (millimetric to centimetric) and dense 

(several millions) acquisition of 3D information of the 

terrain (triplets of XYZ points). The instruments 

typically use ‘time-of-flight’ (also known as ‘pulse 

based’), ‘phase based’ or ‘waveform processing’ 

technology to determine distance and collect a massive 

amount of raw data called a ‘point cloud’. There are 

significant differences in laser light wavelengths, 

amount and velocity of point data collection, field 

acquisition procedures, data processing and possible 

error sources which are detailed in Hiremagalur et al. 
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(2007) and in Vosselman and Maas (2010). Time-of-flight 

scanners are the most common type of laser scanner used 

in geological research because of their longer effective 

maximum range (typically 100-800m) and data collection 

rates. They combine a pulsed laser emitting the beam, a 

mirror deflecting the beam towards the scanned area, and 

an optical receiver subsystem, which detects the laser 

pulse reflected from the object. Since the speed of light is 

known, the travel time of the laser pulse can be converted 

to a precise distance measurement (Hiremagalur et al., 

2007; Vosselman and Maas, 2010). The precision of the 

technique is mainly affected by instrumental errors, point 

resolution and laser beam divergence (Vosselman and 

Maas, 2010). It can be represented by the standard 

deviation of each single point data measurement which 

amounts typically to a centimetric accuracy at a distance 

range of 100 m (Lichti and Jamtso, 2006). However, the 

accuracy of the global point cloud data is higher than the 

accuracy of a single point data because of the very high 

spatial resolution and density of collected points 

(Linendenberg and Pfeifer, 2005; Abellan et al., 2009). 

This amount of data is the main advantage of TLS 

compared to classical geodetic techniques (e.g, 

tacheometry, GPS).  

The potential of TLS for the monitoring of 

geomorphologic processes has been demonstrated in the 

last years, mainly for defining the structure of rocky 

slopes susceptible to rockfalls and rockslides (Abelan et 

al., 2009; Oppikofer et al., 2009; Sturzenegger and Stead, 

2009) or for characterizing the dynamics of slow-moving 

(typically a few centimeters to a few meters per year) 

processes such as ice glaciers (Bauer et al., 2003; 

Schwalbe et al., 2008; Avian et al., 2009) and landslides 

(Teza et al., 2008; Prokop and Panholzer, 2009; 

Travelletti et al., 2008). The kinematics and, more 

generally, the geomorphologic changes (depletion, 

transport, accumulation of sediment) can be monitored 

and characterized with different analysis methods such as 

(1) multi-date DEM comparisons (Bitelli et al., 2004) 

yielding a 1D information on elevation changes, (2) point 

clouds comparisons using the shortest distance approach 

(Oppikofer et al., 2009) or (3) point/object matching 

approaches (Travelletti et al., 2008; Prokop and 

Panholzer, 2009) yielding 2D or 3D information through 

the computation of displacement vectors.  

In the last few years, automatic matching algorithms 

applicable to TLS data have started to be developed 

because of their capability to fully exploit all the 

geometric information available in the point clouds (Teza 

et al., 2008; Monserrat and Crosetto, 2008). The objective 

of these techniques is to find correspondences among 

typical features or objects located in multi-temporal point 

clouds assuming that the tracked object has a constant 

geometry in time and/or a perfectly rigid behaviour.  

The objective of this work is to propose a new method 

to measure the 3D displacement field of a slow-moving 

clayey landslide, and derive displacement and 

deformation maps from repeated TLS acquisitions. The 

method is based on the application of a normalized 

cross-correlation function in order to exploit the 

complete geometrical information available in the point 

clouds. The hypothesis is that for objects scanned from 

a unique view point, simple 2D correlation functions 

(largely used in digital photogrammetry analyses) can 

be applied on multi-temporal point clouds and yield a 

range of accuracy comparable to complex and time-

consuming 3D Surface Matching algorithms. Numerous 

examples demonstrated the efficiency of such type of 

statistical function to detect the displacement field of 

landslides from satellite and aerial optical images 

(Casson et al., 2003; Delacourt et al., 2004; LePrince et 

al., 2008), but only a few work has been carried out to 

apply this approach to TLS point clouds (Travelletti et 

al., 2008; Schwalbe et al., 2008). 

The performance of the method is tested on datasets 

acquired at the toe of the Super-Sauze mudslide (South 

French Alps) over a period of three years 

(October 2007 - May 2010). First, the main 

geomorphological and kinematical characteristics of the 

Super-Sauze mudslide are presented. Second, the 

principles of the method are explained. Third, the 

application to the landslide dataset is detailed and the 

performance is evaluated among other measures of 

displacement. Finally, a strain analysis is applied in 

order to define the deformation and displacement 

regime of the landslide, and identify some possible 

controlling factors.  

 

2. Experimental site: the Super-Sauze mudslide 

 

The proposed methodology has been developed to 

monitor the displacements and the deformation pattern 

of the Super-Sauze mudslide, which exhibits cumulated 

displacements of a few meters per year and is 

representative of landslides developed in clay-shales. 

Continuous movement of the mudslide may be 

maintained over long distances (hectometric to 

kilometric) because of the availability of a continuous 

sloping path in a stream valley, and over long periods 

of time because of the continuous enrichment of 

material from the main scarp.  

The Super-Sauze mudslide has developed in the 

Callovo-Oxfordian black marls of the Barcelonnette 

basin (Alpes-de-Haute-Provence, France) (Fig. 1A, B), 

in the upper part of the Sauze torrent characterized by a 

gully-type morphology. The area is featured by a fault 

system affecting the black marls acting as predisposing 

factors for the formation of the mudslide scarp in the 

1970s. Quaternary deposits (moraine, rock glacier 

debris) are also overlying partly the marls in some parts 

of the catchment. 
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Fig. 1. Morphological setting and evolution of the Super-Sauze mudslide A) Evolution from 1956 (before failure) to 1988 (adapted from Weber and 

Herrmann, 2000). The temporary storage of material at the toe of the main scarp and its weathering is clearly recognizable, before the downstream 

progression of the material in the main channel. B) Photography of the situation in 2008 where the mudslide toe is bordered by two streams. The picture is 

taken from the TLS base station and corresponds to the plan perpendicular to the viewing direction of the TLS. The mudslide toe and the stable part are 

included in the scanned area. 

 

 

2.1. History of development 

 

In the beginning of the 1970s, plane and wedge 

failures occurred respectively on the Eastern and Western 

sides of the upstream part of the torrent resulting in an 

accumulation of large marly rock panels, and in the 

formation of a main scarp (Fig. 1A). The panels have 

been progressively weathered and a matrix supported 

soil fabric, integrating marly fragments of different 

size, has developed, filling up progressively the gullies. 
Starting in the late 1970s, a rising level of soil 

accumulation in the gullies is observed (Fig. 1A). Since 
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1982, the material has progressed downstream by more 

than 200 m, with some changes in the rate of 

displacement according to the presence of obstacles. The 

bedrock geometry corresponds in the upper part to a 

succession of more or less parallel crests and gullies and, 

in the medium and lower parts, to a narrow incised 

channel. Consequently, the thickness of the mudslide is 

highly variable and varies between 0 and approximately 

20 m. 

In 2008, the mudslide extents over a horizontal 

distance of 920 m from the crown to the toe and occurs 

between elevations of 2105 m at the crown and 1736 m at 

the toe with an average 25° slope gradient (Fig. 1B). The 

total volume is estimated at 560,000 m
3
 (Travelletti and 

Malet, 2011), and the mudslide is bordered by two 

streams. 

The dynamics is controlled by bedrock geometry, 

material rheology and hydrology. Morphological features 

induced by the sliding and flowing mode of the mudslide 

are easily recognisable. The contact between the mudslide 

and the stable hillslopes comprises a shearing zone of a 

few meters width characterized by tension cracks and 

shear surfaces marked by scratches in the direction of the 

movement (Malet, 2003). Locally, compression levees are 

also clearly distinguishable. A detailed morphological 

description of the mudslide can be found in Weber and 

Herrmann (2000) and Travelletti and Malet (2011). 

 

2.2. Characterization of the displacement and 

deformation pattern 

 

The displacements of the mudslide have been 

monitored since 1996 by tacheometry, differential GPS 

and extensometric measurements (Malet et al., 2002). 

Since 2007, a remote camera monitoring system has been 

installed (Travelletti et al., submitted) and repeated 

airborne and terrestrial laser scanning surveys are carried 

out (Travelletti et al., 2008).  

The displacement rates vary spatially and temporally 

in the range of 0.002 to 0.03 m.day
-1

, but sudden 

acceleration with displacement rates up to 0.4 m.day
-1

 are 

sometimes observed in the spring season. Actually, the 

displacement pattern exhibits a strong seasonal trend with 

usually two acceleration periods in Spring and in Autumn. 

The peak of acceleration is related to the snow melting 

period combined with rainfall in April and May and with 

long duration rainfall in October and November. The 

displacement magnitude decreases from the upper to the 

lower part of the mudslide resulting to the development of 

zones under compression near the toe where the landslide 

material is accumulating and zones under extension in the 

upper part of the mudslide.  

The hydrological and geometrical configurations of 

the substratum and of the stream valley are the main 

controlling factor of the kinematics (Malet et al., 2005; 

Travelletti and Malet, 2011). Water infiltrations act both 

on the pore water pressures and on the rheology of the 

material (e.g. by changing the strength parameters of 

the material) which are usually the main processes 

controlling the behaviour of mudslides (Picarelli et al., 

2005, Lesdesma et al., 2009).  

 

 
Fig. 2. Historical kinematics of the mudslide toe. A) Rainfall – 

displacement relationship between 1991 and 2001 for two 

positions in the toe (adapted form Malet, 2003) B) Displacements 

vectors for the period 1996 to 2000 and aerial orthophotography 

of 2008 showing the influence of the geometry of the stream 

valley (adapted from Malet, 2003; Niethammer et al., 2010). 

 

 

2.3. Historical development and kinematics of the toe 

 

The correlation between the displacements rates and 

monthly rainfall observed over the period from 1991 to 

2001 hypothesizes the effect of pore water pressure on 

the toe kinematics (Fig 2A). In addition the observed 

difference in the total cumulated displacement from the 

upper to the lower part of the toe is well identified; this 

observation is in accordance with the accumulation of 

mass in that part (increase of elevation). Actually the 

volume accumulated at the toe is partly eroded by the 

two lateral streams that converge downstream (Fig. 
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1B), but the annual erosion rate is not sufficient to stop 

the progression of the toe front. Consequently the position 

of the toe progresses every year with an average velocity 

of 0.004 to 0.009 m.day
-1

. The largest historical 

displacement of about 5 m was observed in 1997. The 

influence of the geometry of the valley which is getting 

narrower is highly suspected to significantly impede the 

progression of the material. Its influence on the 

displacement field is obvious by analysing the distribution 

of displacement vectors (Fig. 2B). 

Consequently, the confinement of the toe due to the valley 

geometry, the free surface at the front toe and possible 

sudden accelerations of the whole mudslide can lead to an 

obstruction of the stream. A sudden rupture or a 

fluidization of the toe front in a debris flow is possible, as 

it has been observed by Malet et al. (2005) in other parts 

of the mudslide. For these reasons, the toe is currently 

monitored through terrestrial laser scanning surveys in 

order to characterize its kinematics by detecting the 

presence of zones under extension or compression, and 

zones developing shearing (Fig 1B).  

 

3. TLS data acquisition 

 

The monitoring of the toe was carried out with a long-

range terrestrial laser scan Optech ILRIS-3D, which 

principle is based on the time-of-flight distance 

measurements using an infrared laser (Slob and Hack 

2004). Mirrors inside the scanner allow the acquisition of 

a 40
°
 wide and 40

°
 high field of view in a single 

acquisition with 2500 pts.s
-1

 and a angular precision of 

1.15 10
-3

° and angular divergence of 9.74 10
-3

°. The range 

of the laser scan is about 800 m in real field conditions. 

At each acquisition, the Cartesian coordinates of each 

point is obtained with a normalized intensity value 

(http://www.optech.ca/prodilris.htm).  

Ten acquisitions were acquired from October 2007 to 

May 2010 from practically the same base station 

(positioning accuracy of ± 1 m) at an average distance of 

100 m from the landslide toe. At this distance, the laser 

diameter on the ground surface is estimated between 3 cm 

and 5 cm. The stable parts surrounding the landslide toe 

were systematically included in the scans (Fig. 1B). Only 

the last return pulse is registered to maximize the number 

of points reflected on the ground surface. The point 

clouds are constituted of 9 to 12 millions of points 

heterogeneously distributed on a surface of about 16’000 

m
2
. The average densities of points on the ground surface 

vary from 153.0 pts.m
-2

 to 234.9 pts.m
-2

 with a standard 

deviation up to 351.7 pts.m
-2 

and a maximal density of 

1148.3 pts.m
-2

 (Table 1, Fig. 3).  

 

 

 

 

 

 

 

 

Table 1 

Point density of the TLS acquisition in the local coordinate system  

and in the grid perpendicular to the viewing direction 

  Local coordinate system Grid 

TLS acquisitions µ (pts.m-2) σ (pts.m-2) µ (pts.pixels-2) σ (pts.pixels-2) 

12 Oct. 07 162.19 229.28 0.79 0.09 

19 May 08 152.96 222.34 0.78 0.07 

23 July 08 189.62 351.68 0.82 0.2 

18 Oct. 08 184.56 237.8 0.89 0.35 

12 May 09 153.89 294.12 0.81 0.12 

29 May 09 192.69 325.95 0.86 0.17 

12 July 09 188.69 304.49 0.93 0.22 

24 July 09 162.36 350.35 0.85 0.11 

05 Oct. 09 234.87 345.67 0.89 0.3 

27 May 10 213.31 214.37 0.94 0.23 

 

 

 

 
Fig. 3. Density of Terrestrial Laser Scanning data in the 

horizontal plan (example of the acquisition of 24
th
 July 2009). 

The areas in shadow have a point density equal to zero. 
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4. Methodology 

 

4.1. Techniques of quantification of morphological 

changes and displacement field  

 

Different techniques exist to evaluate the 

morphological changes and to determine the displacement 

field from terrestrial laser scanner. They are mostly 

related to: 

 

- The analysis of differential DEM, which is the most 

commonly used technique to compare different 

acquisitions. It is mostly used to quantify 

accumulation or loss of material volume (Bitelli et al., 

2004; Prokop and Panholzer, 2009). This method is 

not fully adapted for kinematical analyses since it 

only provides 1D information on the vertical changes. 

Furthermore the interpolation in the horizontal plane 

implies a significant loss of information initially 

contained in the original point cloud if the mesh size 

is too coarse.  

 

- The analysis of point pairs through an expert 

identification: the simplest method to obtain 

displacement vector of an object is to select point 

pairs on shaded views of consecutive point clouds 

(Oppikofer et al., 2009). Despite its simplicity, it is 

very difficult to obtain exactly the same point in 

consecutive acquisitions. Therefore the precision is 

strongly dependent on the point clouds resolution. 

Furthermore, this method cannot exploit all the 

geometric information contained in the TLS 

acquisition and can thus represent a long and 

fastidious task. 

 

- The analysis of point clouds through automatic 

shortest distance algorithms: this technique, similar to 

the Hausdorff distance principle, allows a fast 

identification of geomorphological changes in every 

direction by using all the geometric information of 

the point clouds (Innovmetric, 2009; Oppikofer et al., 

2009). If the average displacement vector of the 

landslide is known, the algorithm can be constrained 

to identify points located in the sliding direction and 

provide a rough estimation of the magnitude of the 

displacements (Travelletti et al., 2008). However the 

reliability of the computed displacement strongly 

depends on the site topography relative to the sliding 

direction. Therefore this method remains rather 

qualitative.  

 

- The analysis of point clouds with the Iterative Closest 

Point algorithm (ICP) and Least Squares 3D Surface 

Matching methods (LSSM). The ICP (Besl and 

McKay, 1992) and LSSM (Gruen and Akca, 2005) 

methods are among the most efficient algorithms for 

the automatic characterization of 3D displacement 

fields. Their application to landslide monitoring has 

been demonstrated by Teza et al. (2008), Monserrat 

and Crosetto (2008) and Oppikofer et al. (2009). 

Teza et al. (2007) presented an automatic 

calculation method using an ICP-based piecewise 

alignment method. This method allows to obtain 

the roto-translational matrix describing the 

displacement and the rotation of an object 

considering the high density of points. The 

precision of the calculation of the displacements is 

limited by the presence of shadow zones 

(unscanned areas), important soil deformation and 

presence of vegetation. Because this method uses 

an iterative procedure to identify the optimal 

rotation and translational components, it can be 

time consuming with an important probability of 

absence of convergence in the calculation.  

 

- The analysis of point clouds through the correlation 

of high resolution DEMs: the application of 2D 

correlation functions on DEM to compute 3D 

displacements is recent and still poorly exploited to 

monitor slow geomorphological processes. The 

first application in the literature was proposed by 

Duffy et al. (2004), who quantified the migration of 

submarine sand dunes by applying a 2D cross 

correlation on sun-illuminated values computed on 

a DEM. The elevation data were measured with a 

multibeam echo sounder. Because the displacement 

field was shown to be dependent on the azimuth of 

the virtual sun, slope values of the topography were 

finally correlated instead of the sun-illuminated 

values. Duffy and Hughes-Clarke (2005) found that 

displacement rates obtained from slope values are 

more robust since there is no extra parameter in the 

slope calculation. A second approach was proposed 

by Schwalbe et al. (2008) to monitor glacier 

movements with a terrestrial laser scanner; they 

developed a method in which the point cloud is 

projected in a regular and horizontal grid as 

follows. First raster images are defined in such a 

way that each pixel containing a laser scanner point 

is filled with a gray intensity value depending on 

the elevation of the point. Black pixels mean no 

elevation information. Then, a 2D cross correlation 

function is used to track feature between two 

acquisitions. In order to increase the weight of 

pixel containing TLS points in the correlation 

procedure, the morphological structure of the 

glacier (represented with pixels of different gray 

intensity value) are iteratively dilated to increase 

the ratio between black and non-black pixels. This 

complex iterative procedure minimized the 

influence of shadow zones in the correlation 
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computations and improved the velocity field 

determination. 

 

The approach developed in this study is slightly 

different from the DEM-based methods previously cited 

and is optimized for objects scanned from a unique view 

point by minimizing the influence of the shadow zones 

and by exploiting all the geometrical information of the 

point clouds. The method is based on the simplification of 

a 3D matching problem in a 2D matching problem by 

using a 2D statistical normalized cross correlation 

function. The processing steps of the methodology are 

detailed below. 

 

4.2. Pre-processing 

 

4.2.1. Filtering and co-registration of the TLS 

acquisitions 

 

Although the laser beam is able to go through the 

canopy, numerous last return pulses are originated from 

reflection on the hardest part of the vegetation and need to 

be filtered. A filtering method similar to the one proposed 

by Prokop and Panholzer (2009) is used. It consists in 

generating from the point clouds a low resolution Digital 

Elevation Model (DEM) with a square mesh of 0.5 m. 

Such DEM cannot reproduce important and localized 

changes of slope, typically induced by the presence of 

vegetation. The points whose elevation goes over a 

certain tolerance (± 0.15 m) are removed. The filtering 

quality is then verified and manually refined. 

The point clouds are co-registered in a common 

local coordinate system following the method used in 

Oppikoffer et al. (2009). Each TLS acquisition is 

aligned on the stable parts of the landslide composed of 

a rough topography made of crests and gullies whose 

morphology was preserved during the whole 

acquisition period (Fig. 1B; Fig. 4). After a first manual 

matching, the ICP algorithm was used to refine the 

alignment quality with a final 3D error of 4 cm (Table 

2, Fig. 5). The co-registration procedure mainly 

depends on the point density and the accuracy of the 

ICP algorithm which is very sensitive to the roughness 

of the terrain and the accuracy of the measurements 

(Lee et al. 1999). In addition rough terrains yield higher 

reliability in the co-registration. Therefore a high point 

density was systematically acquired in the stable part to 

increase the topographic resolution (900.0 to 

1148.3 pt.m
-2

) according to the laser beam width (about 

3 cm, with respect to distance and incidence angle) and 

the time needed for an acquisition (30 minutes) (Lichti 

and Jamtso, 2006). The low distance among the 

landslide toe and a stable area outside of the landslide is 

an advantage for an accurate co-registration. For the 

absolute georeferencing, a georeferenced Airborne 

Laser Scanning (ALS) point cloud acquired in October 

2007 was used as a reference. The TLS point clouds 

were aligned as single point clouds on the stable parts 

in the ALS point cloud (Fig. 4). The co-registration 

accuracy of the sequential point clouds is thus not 

affected by the georeferencing accuracy estimated with 

a average error of 1 cm and a standard deviation of 14 

cm (Table 2).  

 

 
 

Fig. 4. Schematic presentation of the projective projection applied on the TLS point clouds with the different coordinate systems involved in the 

procedure.  The alignment of the stable parts of TLS point clouds on the ALS point cloud is also shown. The position of the profile extracted in Fig. 5 

is also shown. 
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The filtering and the co-registration of the point clouds 

were processed with the software Polyworks 11 

(Innovmetric, 2009). An alternative to the ICP algorithm 

consists in distributing targets whose positions are 

measured with classical geodetic techniques and 

identifiable on the point clouds (Giussani and Scaioni, 

2004). 

 

 

Table 2     

3D average (µ) and standard deviation (σ) of the co-

registration and the georeferencing  errors relative to the 

acquisition of 12 October 2007  and the ALS point cloud 

  Co-registration error Georeferencing error 

TLS 

acquisitions µ (cm) σ (cm) µ (cm) σ (cm) 

12 Oct. 07 - - -0.4 13.1 

19 May 08 0.2 3.2 0.1 14.3 

23 July 08 -0.1 3.3 -1.3 14.2 

18 Oct. 08 -0.2 3.1 -0.8 14.1 

12 May 09 0 2.9 -0.1 15.1 

29 May 09 0 4.1 -1.2 15.1 

12 July 09 0 3.2 -1.1 14.8 

24 July 09 0.1 3.3 0.2 16.1 

05 Oct. 09 0 4.5 -0.6 14.6 

27 May 10 -0.3 6.2 -2 15.3 

 

 

 

 
Fig. 5. Profile across the point clouds showing the co-registration 

quality. See Fig. 4 for the location of the profile. 

 

 

 

4.2.2. Changes in coordinate system: simplification of 

the 3D matching problem 

 

Because the laser beam is generated from a punctual 

source, a projective transformation allows one to 

represent the entire geometrical information in a plan 

perpendicular to the viewing direction of the laser scan. 

This transformation allows a more homogeneous 

distribution of the points in a plan, thus minimizing the 

presence of shadow areas. The relationship relating the 

3D position (X, Y, Z) of each point to its position (u,v) 

in the plan is given by the classical collinearity 

equations (Kraus and Waldhaüsel, 1994):  
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These equations are based on the principle that each 

point is projected along a straight line crossing the 

projection center represented for this study by the 

average of the positions of the then TLS acquisitions 

(XTLS, YTLS, ZTLS) (Fig. 4). î ĵ  and k̂  are the unit 

vectors of the coordinate system of the TLS depending 

on its orientation in the local coordinate system. i, j and 

k are the unit vectors (1, 0, 0), (0, 1, 0), (0, 0, 1) of the 

local coordinate system. The symbol •  corresponds to 

the scalar product of the unit vectors. The parameter s 

is a scaling factor used to define the resolution in pixels 

of the grid.  

The parameter s has to be determined in such way that 

the average point density tends to 1 pt.pixel
-1

 to 

minimize possible loss of information during the 

interpolation process, and consequently, to exhaustively 

exploit the geometrical information contained in the 

point clouds. A value of s corresponding to a grid size 

of 2400 x 1900 pixels was selected. The same set of 

parameters has to be applied for every TLS acquisition 

in order to produce images with exactly the same 

geometry.  

The average point density varies from 0.78 to 0.94 

pts.pixels
-1

 with a relatively low standard deviation of 

0.18 pts.pixel
-1 

(Fig. 6; Table 1). In this case, the 

average point density is slightly lower than 1 pt.pixel
-1

 

because of the vegetation filtering in the original point 

clouds. The distance between the point clouds to the 

position of the laser scanner (XTLS, YTLS, ZTLS) is then 

determined and attributed in the pixel. For pixels 

without TLS point (e.g. pixels originally containing 

points from filtered vegetation), the value is linearly 

interpolated from the adjacent values. If a pixel 

contains more than one point, the average distance is 

attributed to the pixel. Normally, this situation cannot 
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happen if the laser scan acquisition is systematically 

realized with exactly the same acquisition set up (scan 

location, scan orientation, acquisition resolution). These 

ideal conditions cannot be totally realized in the field 

because the laser scanner installed on a tripod was 

removed after each acquisition.  

 

 
Fig. 6. Map presenting the point density in the plan perpendicular to the 

viewing direction of the laser scan characterized by a homogeneous 

distribution of the points (example of the acquisition of the 24 July 2009). 

The null density corresponds to the areas where vegetation was filtered. 
 

The type of representation of the topographical surface 

is of paramount importance to the detection of 

displacements of the landslide. Because the correlation 

function gives good results when the input data contains 

regions of rapidly varying pixel information (Duffy and 

Hughes-Clarke, 2005), the norm of the 2D gradient in u 

and v directions of the distance between the point clouds 

and the TLS station is calculated for emphasizing the 

morphology of the landslide toe. The computed gradient 

values are then converted in grey-intensity values (16 

bits) (Schwalbe et al., 2008)  and are used as inputs for 

the correlation step to compute the 2D displacement field 

in the plan perpendicular to the viewing direction of the 

laser scan (Fig. 4, Fig. 7). 

 

4.3. Determination of the displacement  

 

The correlation principle consists in recognizing identical 

intensity distribution patterns in a correlation window in 

two images to determine the displacement of the center of 

the window by maximizing a normalized cross correlation 

function (Chambon, 2003; Hild, 2003). The correlation 

coefficient allows one to calculate a correlation factor 

normalized, in that case, the way that the absolute value 

of grey intensities are changing in the correlation window 

is more important than the absolute values themselves 

The correlation coefficient is given by the following 

equation (Hild, 2003): 
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where R  is the coefficient value that has to be 

maximized, (∆u, ∆v) ,the corresponding displacement 

along the u-axis and v-axis, d1 and d2 are the correlation 

windows in the image of reference and in the second 

image respectively containing the grey-intensity values, 

Nu and Nv are the dimensions of the correlation 

windows along the u-axis and v-axis, 1d  and 

2d correspond to the spatial average of d1 and d2 

respectively. 

Practically, a correlation window d1 is defined in the 

reference image (the first image of two consecutive 

TLS acquisitions, Fig. 8). The corresponding 

correlation window d2 is then searched in an explored 

area belonging to the second image. The process is 

repeated for each pixel of the reference image by 

modifying the explored area in the second image. The 

Euclidian distance (∆u, ∆v) between the center of the 

correlation window and the position of maximum 

correlation coefficient value R  in the second image 

represents the displacement magnitude. If the ground 

surface morphology in the correlation window is 

sufficiently contrasted without deformation and 

rotation, the correlation coefficient tends to one. 

The size of the correlation window is a compromise 

between the desired accuracy and the spatial resolution 

of the displacement field (Delacourt et al., 2007). An 

increase of the size of the correlation window ensures a 

good signal-to-noise ratio, but the accuracy can 

decrease since the displacements are computed on a 

larger ground surface. However in the specific case of 

TLS data, a large correlation window has the advantage 

to take into account a high point density. Consequently, 

the displacements errors can be significantly lower than 

the displacements computed on only a few points 

(Lindenberg and Pfeifer, 2005; Abellan et al., 2009). In 

addition a small correlation window makes the 

correlation computations more sensitive to noise and 

can cause unrealistic displacement determination. 

Therefore, a too small correlation window is not 

recommended. Unrealistic displacements are easily 

identifiable by their random orientation and magnitude 

compared to the surrounding displacements (Travelletti 

et al., submitted). The optimum correlation window 

size was sought by trial and error. In this work, a 

correlation window of 30 pixels produced the most 

uniform vector field over the entire image. This 

correlation window corresponds to a ground surface 

varying between 0.5 m
2
 and 3.5 m

2
.  
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Fig. 7. Images derived from the gradient calculation on the TLS point clouds. The morphology of the landslide toe is very well represented 

and the progression of the landslide toe is also particularly highlighted.  The grey-scale images are then correlated.  
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Fig. 8. Principle of the image correlation. 

 

A sub-pixel correlation is also used to detect 

displacements magnitudes below the pixel size in the 2D 

image plane. The sub-pixel displacement is computed 

after the pixel-level correlation.  An iterative procedure is 

used to find the maximum of the correlation function 

interpolated with a bi-parabolic formula and with a 

maximisation procedure based on the simplex method 

(Press et al., 1997; Chambon, 2003). 

The result of the correlation corresponds to the 

displacements ∆u and ∆v along the u-axis and v-axis with 

their coefficient correlation value representing the 

matching quality. The reconstruction of the 3D 

displacement field in the local coordinate system is 

possible with the use of the very high resolution DEMs 

acquired by TLS. Because each pixel is associated to a 

TLS point, the 3D coordinates X, Y and Z for each pixel 

is known. A bilinear interpolation is used to associate a 

triplet of coordinates (X, Y, Z) obtained from the first and 

the second TLS acquisition to each initial (u,v) and final 

position (u + ∆u , v + ∆v) of the displacement vectors in 

the images. For each TLS acquisition, four grids are thus 

simultaneously generated in the plan perpendicular to the 

viewing direction of the TLS: a grid of distances (points-

TLS station) transformed in gray-intensity values used for 

the correlation (Fig. 7) and three grids of coordinates X, 

Y, Z for the reconstruction of the 3D displacement field. 

This procedure is very similar to the backward projection 

technique used in classical photogrammetry (Corripio, 

2004; Travelletti et al., submitted). Then the displacement 

increments ∆X, ∆Y and ∆Z in the local coordinate system 

can be directly determined and the 3D displacement 

vectors reproduced.  

 

4.3.1 Accuracy analysis 

 

In order to evaluate the accuracy of the whole 

processing chain, from the simplification of the 3D 

matching problem to the reconstruction of the 

correlated displacements in the 3D local coordinate 

system, synthetic homogeneous displacements were 

applied in the TLS point clouds of May 2008. A 

correlation window of 30 pixels was selected. The 

difference of the imposed displacements with the 

calculated displacements (∆X, ∆Y and ∆Z and the total 

displacement) is used to evaluate the error. In this test, 

instrumental errors and errors due to large ground 

deformations are not considered. Therefore, the 

accuracy mainly depends on the gradient contrasts and 

the accuracy of the cross-correlation algorithm. Two 

tests were realized. The first test consists in applying a 

metric displacements in the landslide main direction 

(∆X = -0.34, ∆Y = 0.88, ∆Z = -0.33) to verify the 

robustness of the proposed approach to measure large 

displacements. The second test consists in applying a 

homogeneous displacement in the landslide direction 

with a magnitude in the range of the TLS accuracy of 

0.02 m to test the approach to measure small 

displacements (∆X = -0.6 10
-2

 m, ∆Y = 1.7 10
-2

 m and 

∆Z = -0.7 10
-2

 m).  
 

 

 

 

Table 3     

Statistics of the differences between the imposed displacements and the computed displacements 

Short imposed displacement (m) ∆X = 0.6 10-2 ∆Y = 1.8 10-2 ∆Z = -0.7 10-2 ∆Total = 2.0 10
-2

 

mean error (m) 0.3 10-2 -0.4 10-2 0.4 10-2 0.6 10
-2

 

median (m) 0 0 0 0 

standard deviation  (m) 1.7 10-2 2.7 10-2 1.5 10-2 1.5 10
-2

 

maximum (m) 16.8 10-2 12.4 10-2 14.8 10-2 9.9 10
-2

 

minimum (m)  -18.5 10-2 - 18.9 10-3 -7.4 10-2 -0.9 10
-2

 

Large imposed displacement  (m) ∆X = -0.320 ∆Y = 0.887 ∆Z = -0.334 ∆Total = 1 

mean error (m) -0.6 10-2 0.7 10-2 -0.8 10-2 0.9 10
-2

 

median  (m) 0 0 0 0 

standard deviation (m) 2.6 10-2 2.9 10-2 2.2 10-2 2.7 10
-2

 

maximum (m) 16.6 10-2 19.7 10-2 16.3 10-2 10.0 10
-2

 

minimum (m)  -17.8 10-2 -19.9 10-2 -17.6 10-2 9.0 10
-2
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The results of the tests are summarized in Table 3. Both 

for large displacements and small displacements, the 

measurement of the 3D displacements in the local 

coordinate system are very well reconstructed. The 

approach provides for both tests an average error of less 

than 0.01 m with a standard deviation of about 0.02 m. 

The correlation algorithm succeeds in recovering small 

displacement for more than 50% of the points (median 

value equal to 0). 

 

4.3.2 Filtering of the 3D displacement field 

 

Once the 3D displacement field has been reconstructed, a 

filtering is applied on the 3D displacements in order to 

improve the accuracy. Several methods exist to filter 

results obtained from images correlation (e.g. Casson et 

al., 2005; Travelletti et al., submitted). They all agree that 

a filtering exclusively based on a threshold correlation 

coefficient value is not sufficient since correct 

displacements are sometimes associated with a relative 

low correlation coefficient. Therefore a relatively low 

coefficient threshold of 0.6 is used in this study. Below 

this threshold, correlated displacements are rejected. 

Displacements oriented upslope are also removed.  

Because the tests presented previously show that the 

median value is more representative of the displacements 

than the mean value, a median filtering is used to remove 

the errors as follows. First a regular mesh grid is 

generated. Then the displacement components (∆X, ∆Y 

and ∆Z) located in the same mesh are replaced by their 

median value, assuming that each single mesh behaves 

like a rigid body. The high density of points on the 

landslide area is an advantage for reliable median value 

calculation (Fig. 3). The effect of the filtering on the 

displacements results in a decrease of the spatial 

resolution depending on the chosen grid resolution, but an 

increase of the accuracy which is the most important 

condition for reliable strain computation (Sutton et al., 

1991). In this study, a one-meter grid mesh size is 

sufficient to describe to kinematics of the landslide toe. 

 

4.4. Strain computation 

 

The analysis of the displacement field is completed by 

a strain analysis used to highlight areas in the toe with 

possible different mechanical behaviour. Because the 

magnitude of the horizontal displacements represents on 

average 93% of the magnitude of the 3D displacement, 

the 2D Cauchy’s strain tensor E is used assuming small 

deformation (Pollard and Fletcher, 2010):  
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In this section, u and v refer to displacement 

increments along the x-direction and y-direction in the 

local coordinate system (u = ∆X and v = ∆Y).  A local 

least square fitting technique is used to compute the 2D 

strain tensor at each location of the grid (Pan et al., 

2009). A strain window of (2m+1) *(2m+1) grid 

meshes is defined assuming that the displacements 

distribution follows a linear plane.  Therefore, the 

following equations are solved at each mesh of the grid: 

 

111),( cybxajiu ++=     (4a) 

222),( cybxajiv ++=     (4b) 

 

i,j = -m:m are the coordinates in the strain window. 

u(i,j)  and v(i,j) are the displacement components at the 

location (i,j). a1, b1, a2, b2 are the displacement 

gradients to be determined, c1 and c2 are constant 

values. The overdetermined system of equations is then 

formulated in a matrix form and is solved in a least 

squares sense. To find the unknowns a1, b1, c1, Eq. (3) 

becomes: 
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The procedure is similar to find the unknowns a2, b2, 

c2. The component of the Cauchy strain tensor can be 

finally estimated with 
dx

du
a x=1

, 
dy

du
b x=1

, 
dx

dv
a x=2

 and 

dy

dv
b x=2

. As the regular grid displays a homogenous 

distribution of the displacements, the least squares 

fitting is not influenced by important difference of 

points densities inside the strain window, thus making 

the gradient estimations more robust.  

Because the strain tensor E is real and symmetric, 

the two eigenvalues e1 and e2 corresponding to the 

change of length per unit of length in the direction 

having the maximum and minimum extension (positive 

for extension) without shearing are then computed.  The 

deformation is presented in this study by the surface 

strain defined as εS = e1  + e2  (positive for extension) 

and the shear strain defined as γ = | e1  - e2|.  A strain 

window of 3 x 3 m is selected (m = 1 for a grid mesh 

size of 1 m).  
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Fig. 9. 3D displacements field obtained by TLS measurements related to the acquisition periods of (A) July - October of the years 2008 and 2009, and 

(B) the periods of October - May of the years 2007 and 2008. The dashed circle indicates the detachment of some material at the front of the toe. The 

displacement maps are draped on their corresponding point clouds (intensity values). 

 

 

5. Results 

 

5.1 Displacements analysis 

 

The displacements are generally well reproduced for 

all periods of acquisition. The good contrast in 

displacement between the landslide area and the stable 

area gives confidence on the calculated displacement 

field.  Four acquisitions periods (October 2007 - May 

2008, July 2008 - October 2008, October 2008 - May 

2009, July 2009 - October 2009) are presented to 

illustrate both the performance of the approach and the 

behaviour of the landslide (Fig. 9A, B).  

The conditions of geomorphic surface conservation 

are very well fulfilled in the periods characterized with 

a slow kinematics, especially between July and October 

(Fig. 8A). For the period July 2008 - October 2008, 

displacements between 0.5 and 1.5 m are observed, thus 

corresponding to an average displacement rate of 0.06 

to 0.17 m.day
-1

. The displacement field displays 
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significant spatial heterogeneities. The largest 

displacements are detected in the front of the toe where 

the terrain slope increases.  The detachment of a toe 

compartment is also highlighted in the front. The same 

period of the following year (July 2009 - October 2009) 

displays a very different kinematics both in terms of 

magnitude and spatial distribution. Displacements are 

shorter and range from 0.1 m at the front of the landslide 

toe to 0.6 m in the upper part of the toe, thus 

corresponding to an average displacement rate of 0.001 to 

0.008 m.day
-1

.  

The ground surface morphology between October and 

May of 2008 and 2009 is systematically affected by 

strong deformations. No coherent displacement can be 

obtained in the front of the toe due to excessive ground 

deformation. Consequently 15% to 40% of the 

displacements derived from TLS point clouds are realistic 

(Fig. 9B). However the kinematics in the upper part of the 

toe is realistic and displays an uniform displacement field 

showing that this part of the toe behaves like a rigid body. 

Displacements of 4.3 m for the period May-October 2008 

and 3.2 m for the period May-October 2009 are observed. 

 

 

5.2. Comparison and validation of the displacements 

 

Two methods are used to validate the computed 

displacements. The first method consists in comparing the 

obtained displacements with the displacements derived 

from the ICP method following the procedure described 

in Oppikofer et al. (2009). This comparison allows one 

to evaluate the accuracy by taking into account the 

noise in the data (e.g instrumental error, material 

reflectivity, incidence angle). The effect of the co-

registering quality on the displacement errors is thus 

not considered. Five rigid blocs distributed on the 

landslide toe are identified in the point clouds of each 

TLS acquisition (Fig 10A). The blocs are triangulated 

in the plane normal to the laser viewing direction in 

order to minimize the effect of shadow zones in the 

interpolation. The triangulated blocs of the first TLS 

acquisition are aligned on their corresponding 

triangulated blocs in the second TLS acquisition. The 

comparison of the displacements is made exactly in the 

part of the blocs where a displacement obtained by the 

correlation is located assuming a distance tolerance of 

0.30 m. The rapid convergence of the ICP algorithm 

gives good confidence in the displacements 

computations. The accuracy of the ICP method is 

evaluated by calculating the residual misfit of the bloc 

alignments. An average error of 1 cm and a standard 

deviation of 1 cm is obtained. The results of the 

comparisons between the displacement obtained with 

the ICP method and those derived form the correlation 

are synthesized in Fig. 10B. The displacements derived 

from both methods are in very good agreement (r
2
 = 

0.99) with an average error and a standard deviation of 

0.004 m and 0.025 m respectively. 

 

 

 
Fig. 10. Comparison and validation of the displacements obtained by correlation with the ICP method and with dGPS monitoring of blocks. A) 

Location of the blocks in the point cloud, B) Comparison with the ICP method and C) Comparison with the dGPS monitoring.  
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The second method consists in comparing the obtained 

displacements with differential GPS surveys (dGPS) of 

the same blocks (horizontal and vertical accuracy of 

0.02 m and 0.05 m). This comparison allows one to 

evaluate the accuracy of the approach by taking into 

account the noise in the data with the co-registering errors 

between two acquisitions. The comparison of the 

displacements is made exactly in the part of the blocs 

where a displacement obtained by the correlation is 

located assuming a distance tolerance of 0.30 m. The 

displacements perfectly correlate (r
2
 = 0.99). An 

average error and a standard deviation of 0.008 m and 

0.04 m are respectively determined (Fig. 10C). These 

values are in good agreement with the residual misfit 

due to the co-registering error computed on the sable 

part (Fig. 4). 

 

 

 
 

Fig. 11. Strain field obtained by TLS measurements related to the acquisition periods of July – October of the years 2008 and 2009. Maps of the 

surface strain (a positive value means extension) (A) and of the shear strain (B). The dashed squares refer to Fig. 12. The strain maps are draped on 

their corresponding point clouds (intensity values).   
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Fig. 12. Tensile fracture (1) and shear fracture (2, 3) observed at the front of the toe (block 4 in Fig. 9) on an orthophotograph acquired in October 

2008 by Niethammer et al. (2010). The location of the pictures is indicated in Fig. 11. 

 

5.3. Strain analysis 

 

The strain field derived from the acquisition periods of 

July - October 2008 and 2009 is used to illustrate the 

kinematics of the toe. The first step consists in 

determining the accuracy of the computed strain field.  

Therefore, a null hypothesis is performed on the stable 

areas assuming that the strain error in these parts is 

similar to the strain error in the landslide. The accuracy 

analysis on the stable parts shows that more than 90% of 

the surface strain and shear strain ranges between ± 2.10
-3

 

which is therefore considered as the lowest interpretable 

value. The importance of the compression and shear strain 

affecting the toe front explains why the correlation 

computation sometimes tends to fail in that part of the 

landslide (Fig 8 B, Fig 10A, B).   

The strain analysis allows one to discriminate areas 

under extension or compression affected by shearing (Fig. 

11). Note that because of the finite size of the correlation 

window and the strain window, a significant smoothing of 

the strain fields is introduced, associated with a spatial 

spreading of the structures. The upper part of the toe is 

characterized by a succession of approximately parallel 

bands (width of 5 to 10 m) in compression and extension 

whose main orientation is perpendicular to the sliding 

direction (Fig. 11A). Except at the proximity of the stable 

part, the upper part is not affected by important shearing 

(Fig. 11B). The location of the compression and extension 

zone changes from 2008 to 2009, thus suggesting a 

possible displacement of these areas with the landslide 

material. The behavior of the toe front is very different 

considering the year 2008 or the year 2009. In 2008, 

extension is observed, thus inducing compression in the 

material located in the very front of the toe near the 

boundary of the landslide (Fig 11A). The consequence of 

this extension results in the development of tensile 

fissures identifiable on the field (Fig. 12). The toe front is  

 

also affected by important shearing concentrated along 

the landslide boundary. The important shear magnitude 

in these areas is confirmed by very persistent shear and 

tensile fissures affecting the landslide material (Fig. 

12). In 2009, the deformation affecting the toe front is 

less important than in the previous year because the 

displacements in that part are very low and uniform.  

A more objective validation of the computed strain 

field will be to compare the ellipse of deformation with 

the density and the orientation of the fissures 

automatically determined with Object-oriented 

techniques applied on very high resolution 

orthophotographies (Stumpf et al., 2011). Actually both 

techniques give information on the behaviour of the 

mudslide and are thus complementary.  

 

5.4. Geomorphological and hydro-mechanical 

evidences of the mudslide behavior  

 

The long-term displacement magnitudes are directly 

correlated with the hydrological setting of the site, and 

more specifically with the changes in pore water 

pressure which are continuously measured in a 

piezometer located at 80 m from the toe (Fig. 13). The 

important displacement of the toe (block 4 ; Fig. 9) 

observed between May 2007 and October 2008 of 

14.66 m is related to an increase of pore water pressure 

of about 15 kPa. The rapid snowmelt and the rainfall of 

spring 2008 are responsible for this rapid increase of 

pressure. After the peak of pore water pressure observe 

on the 15 April 2008, a continuous creep process 

(visco-plastic behaviour) is involved in the slow 

displacement of the toe with an average displacement 

rate of 0.027 m.day
-1

 in the summer period. This creep 

process corresponds to a general decrease of the pore 

water pressure due to the drainage of the landslide 

aquifer until its minimum level 10 month later (17 
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April 2009). Short-term increases of pressure are 

observed, but their influences on the landslides kinematics 

are not perceptible due to the large acquisition period of 

the TLS acquisitions. As expected, the toe acceleration 

between October 2008 and May 2009 is directly 

correlated with a recharge of the landslide aquifer and 

consequently an increase of the pore water pressure with a 

magnitude lower (10 kPa) than the preceding year, 

resulting directly in a lower displacement magnitude of 

4.58 m. An average creep rate of 0.002 m.day
-1

 is then 

obtained in summer. The pore water pressure changes on 

the displacement rates are therefore a main factor 

controlling the kinematics of the Super-Sauze landslide. 

 

 
Fig. 13. Relationship between the pore water pressure and the cumulated 

displacements of the landslide toe during the TLS monitoring period. The 

date of the acceleration initiation in the spring season is unknown and is 

therefore assumed to be close to the date corresponding to the minimum 

yearly pore water pressure.  

 

 Some questions arise about the succession of 

compression and extension areas observed in the upper 

part of the toe by the strain analysis (Fig 11). Actually 

Savage and Smith (1986) and Picarelli et al. (1995) 

demonstrated that slow-moving landslide affected by 

internal deformation can present such extension and 

compression areas.  Positive excess pore water pressure 

under initially undrained conditions can be generated in 

these areas. This mechanism is susceptible to cause 

liquefaction of the toe if the stress is applied in very short 

time and if the permeability of the material is very low. 

This mechanism was also illustrated by van Asch et al. 

(2006) who suspect that, in certain cases, excess pore 

pressures can develop due to compression and extension 

zones in a moving body due to changes in slope gradient 

or in the bedrock geometry. Van Asch et al. (2006) show 

by modeling that liquefaction is possible in remoulded 

clays of the Super-Sauze mudslide.  The energy will not 

dissipate through friction inside the landslide material, but 

can be transformed into kinetic energy and initiate 

liquefaction. These considerations point out the utility 

of monitoring the evolution of the strain field at high 

spatial resolution to localize possible areas 

accumulating strain which are susceptible to liquefy in 

case of rapid loading.  

 

6. Discussion 

 

In the case of objects scanned from a single 

position, the simplification of the 3D matching problem 

to a 2D matching problem is thus possible without 

significant loss of information during the processing 

chain due to an optimized grid mesh size selection 

according to the point density. The approach allows one 

to minimize the presence of shadow zones which is an 

important factor affecting the quality of the 

displacements computation.   

This work shows that this method has many 

advantages for TLS investigation on landslides. Firstly, 

the approach exploits all the potential of the high 

sampling density of the point clouds for TLS data. The 

second advantage concerns the 3D displacements that 

are derived from the correlation in opposition to the 1D 

information obtained from classical differential DEM 

(Bitelli et al., 2004). The displacements can therefore 

be used for strain computations allowing a more 

exhaustive analysis of the landslide kinematics. An 

interesting advantage is also due to the fact that the 

quality of the estimated displacement can be checked 

with the correlation coefficient R  in Eq. 2 associated to 

the displacement computations. This quality criterion 

together with directional criteria (deletion of upslope 

displacements) and a median filtering allow one to 

improve the accuracy of the displacement field.  

In real conditions, the results are limited by several 

factors. The deformation rate developing between two 

TLS acquisitions is the most critical factor that affects 

the quality of the correlation. A conservation of the 

ground surface morphology is thus essential for reliable 

displacements measurement, which is also a 

prerequisite in most 3D matching algorithms (Teza et 

al., 2007).  The unfiltered vegetation is also a very 

important factor that drastically influences the quality 

of the displacements computations. Nevertheless, in 

certain circumstances, rigid parts of the vegetation (i.e 

tree stumps) can be useful if there are perfectly 

recognizable in consecutive TLS acquisitions. They can 

enhance the texture of the 2D images perpendicular to 

the viewing direction, thus better constraining the 2D 

correlation computations. As pointed out by Monserrat 

and Crosetto (2008), instrumental errors and the co-

registering errors are the major factors affecting the 

accuracy of the displacements. 

Independently of the factors previously cited which 

affect also the accuracy of classical 3D matching 
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algorithms, the 3D simplification problem implies some 

limitations inherent to the 2D correlation.  A first 

limitation is that the 2D correlation cannot track objects 

that are affected by very important rotation between two 

consecutive acquisitions (Lewis, 1995). The second 

limitation is linked to the use of a perspective projection. 

The consequence is that the distances and the angles are 

not preserved in the 2D images. If an object moves 

considerably from the background to the foreground of 

the image, it will be affected by an important perspective 

distortion that classical correlation algorithms cannot 

manage. Low textured surface is also another factor that 

impedes reliable 2D correlation. 

Finally, the proposed approach appears suitable to 

monitor a wide range of geomorphological processes 

characterized with slow and centimetric deformation of a 

surface sufficiently textured like glaciers or volcanoes 

inflation.  The approach can also be adapted for slow 

deformation of large rock instabilities, because the plastic 

deformations of the objects (rock compartments) are less 

important than in soils.  However additional efforts are 

also still necessary to adapt the method to different 

acquisition configuration and to integrate in an optimal 

way the displacements field obtained from different view 

points.   

 

7. Conclusion 

 

This work presents a new and simple approach to derive 

the 3D displacement field from consecutive TLS 

acquisition by fully exploiting the geometrical 

information contained in the point clouds. This method 

provides an alternative to complex 3D matching 

algorithms since the implementation of 2D correlation 

algorithms is much simpler and time consuming. In the 

case of landslide characterized without excessively dense 

vegetation cover, the proposed approach has been 

demonstrated to be an accurate method for the 

determination of the 3D displacements. The error related 

to the approach itself is negligible compared to the 

instrumental and co-registering errors. The strongest 

limitation of the approach is due to the development of 

strong deformation between two TLS acquisition.  

The kinematics of the toe of the Super-Sauze landslide 

could be determined. The obtained displacements are in 

perfect agreement with the displacements computed with 

the ICP algorithm and the displacements derived from 

dGPS surveys. The 2D strain analyse allowed one to 

detect different kinematics patterns in the landslide toe. 

These patterns are in good agreement with the observed 

fissuring.  

Finally, because the proposed approach appears suitable 

to monitor different kinds of slow geomorphological 

processes (e.g. ice and rock glacier, creeping slopes, 

inflation of volcanoe slopes), it can be setup in an 

automatic routine that can be potentially used in 

permanent monitoring systems.  
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5.3.3.2 Acquisitions complémentaires d’orthophotographies et de MNTs par drone 

aéroporté 

A l’échelle du pied de la coulée, cette étude a mis en évidence l’alternance de zones en compression et en 
extension agencées perpendiculairement au sens d’écoulement de la coulée. A l’échelle de la coulée, 
l’ensemble de la zone d’accumulation est globalement en compression du fait de la diminution des amplitudes 
des déplacements d’amont en aval.  

Une acquisition par drone (quadricoptère) équipés d’un appareil photographique digital a été réalisée pour 
produire des orthophotographies à très haute résolution (1 centimètre de résolution) servant à la cartographie 
détaillée de la coulée (Niethammer et al., 2010 ; Niethammer et al., 2011) (Figure 5.22 A). Les détails 
d’acquisition et de traitement ansi que les résultats sont présentés en Annexe 4. A partir des différentes vues 
stéréoscopiques, un MNT a pu être dérivé et comparé au MNT d’octobre 2009 du pied de la coulée acquis au 
scanner laser terrestre (Figure 5.22 B). Les différences décimétriques sont essentiellement dues aux zones 
d’ombre dans les nuages de points LiDAR ainsi qu’à la présence de végétation, de zones faiblement illuminées 
et de la forte topographie du terrain affectant la qualité du MNT photogrammétrique (Niethammer et al., 
2011). Par comparaison avec l’orthophotographie de 2007 (identification manuelle de blocs déplacés), cette 
étude souligne la diminution des amplitudes des déplacements d’amont en aval et l’influence de la topographie 
du substratum sur le champ de déplacement. 

 
Figure 5.22 – Dynamique globale de la coulée de Super-Sauze à partir d’acquisitions par drone aeroporté (Niethammer et 

al., 2011), A) mosaïque d’orthophotographies acquises par drône en octobre 2008 avec les vecteurs de déplacement par 

comparaison avec l’orthophotographie aerienne d’octobre 2007, B) différence d’altitude entre le MNT photogrammétrique 

du pied de la coulée et le MNT issu de l’acquisition au laser scanne terrestre d’octobre 2008.  
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5.3.4 Synthèse de la cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze 

5.3.4.1 Synthèse de la cinématique de la zone d’ablation 

L’analyse morpho-structurale de l’escarpement du glissement-coulée de Super-Sauze a mis en évidence le rôle 
de la fracturation régionale et locale. La fracturation régionale représentée par deux failles d’orientation Sud 
Ouest – Nord Est et Sud Sud Est – Nord Nord Ouest explique en partie la rupture progressive de l’escarpement 
principal à cet endroit dans les années 1950 (Figure 5.23 A). La configuration de la fracturation locale de 
l’escarpement est globalement favorable aux instabilités (orientation moyenne des discontinuités en aval 
pendage). L’activité de la zone d’ablation est caractérisée par une forte variabilité temporelle et spatiale.  Des 
différences importantes de volumes provenant de l‘escarpement au printemps ont pu être identifiées entre 
2008 et 2009 (30'000 m

3
 et 900 m

3
 en 2008 et 2009 respectivement). En été, le replat supérieur s’affaisse 

progressivement par effet de vidange. Suite à l’éboulement de mars 2008, cette vidange s’est produite 
rapidement, des vitesses moyennes de 0.30 m.jour

-1
 ont pu être déterminées (Figure 5.23 B).  

 

 

Figure 5.23 – Synthèse de la cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze pour la période 2007 – 2010. A) MNT 

différentiel produit à partir des MNT LiDAR 2007 et 2009 (l’erreur moyenne en élévation et l’écart-type déterminés sur les 

zones stables sont de -0.05 m et 0.21 m respectivement) avec les principales morpho-structures contrôlant le développement 

de la coulée. La zone de dépôt de l’éboulement de mars 2008 y est bien identifiée ainsi que le développement d’un 

glissement secondaire à proximité du torrent de Sauze, une centaine de mètres en aval du pied de la coulée, B) 

déplacements cumulés issus du suivi par scanner laser terrestre et par photogrammétrie optique terrestre. 
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Sur le long terme, l’évolution de la partie Ouest de l’escarpement principal est contrôlée principalement par 
trois discontinuités très persistantes (J7, J9 et J10) favorisant l’infiltration d’eau et augmentant la probabilité 
d’une mise en pression à l’arrière de l’escarpement (Figure 5.13 A). La première discontinuité (J7) subparallèle 
à la faille régionale  Sud Sud Est – Nord Nord Ouest est responsable de décrochements en masse de volumes 
importants. L’intersection des deux autres discontinuités (J9 et J10) permet des décrochements de type dièdre, 
et modèle la morphologie du replat au dessus du domaine Ouest.  Leur intersection se matérialise sur le terrain 
par des structures morphologiques décamétriques subparallèles à la faille Sud Ouest – Nord Est dans lesquelles 
l’eau de ruissellement s’infiltre (Figure 5.23 A) et resurgit en partie dans l’escarpement principal. La 
combinaison de J7, J9 et J10 favorise donc la régression lente de l’escarpement vers le Sud Est.  

Dans le domaine Est de l’escarpement, la fracturation favorise les mécanismes cinématiques de rupture de 
type dièdre et de type plan mobilisant des volumes fréquents de quelques décimètres cubes et, 
occasionnellement, de quelques mètres cubes. Depuis la rupture dans les années 1960, le recul principal de la 
couronne s’effectue effectivement dans ce secteur. Une évolution du domaine Est dans la direction parallèle à 
l’axe d’intersection formé par la stratigraphie S0 et la discontinuité J2 (Figure 5.23 A) semble le scénario le plus 
probable augmentant la probabilité de capture de sources provenant du glacier rocheux. Par ailleurs, la faille 
régionale  Sud Sud Est – Nord Nord Ouest est responsable de la capture de volumes importants d’eau 
(ruissellement, fonte du glacier rocheux) qui resurgissent à l’interface moraine-Terres Noires (de Montety et 
al., 2007).  Cet apport d’eau sera tenu compte dans la modélisation hydro-mécanique (§ 6.2). 

5.3.4.2 Synthèse de la cinématique des zones de transit et d’accumulation 

La corrélation entre les fluctuations temporelles du niveau de la nappe phréatique et les taux de déplacement 
observés en surface indique une influence majeure des variations des pressions interstitielles sur le 
comportement de la coulée. En effet, l’accélération exceptionnelle de la coulée en 2008 est liée à une 
augmentation régulière des pressions interstitielles d’environ 12 kPa en 40 jours suite à des précipitations 
importantes au printemps (Figure 5.23 B, Figure 5.24). Ces pressions ont été mesurées en continu dans trois 
piézomètres Casagrandes  BV16, CV10 et EV2 localisés dans les zones de transit et d’accumulation de la coulée. 
L’initiation de l’accélération n’a pas pu être détectée par le système de surveillance photogrammétrique, mais 
elle se situe probablement vers la mi-avril lorsque les pressions d’eau interstitielles commence à augmenter 
fortement. La date de l’initiation de l’accélération sera estimée par modélisation hydro-mécanique dans la 
suite de cette étude (§ 6.2). Cette période d’accélération est caractérisée par des vitesses maximales de 3.5 
m.jour

-1
 atteintes vers le 1 juin 2008 dans la partie amont de la zone de transit. Cette vitesse correspond au 

maximum de pression interstitielle observé dans les piézomètres BV16 et CV10. La plus grande amplitude de 
pression interstitielle observée dans EV2 (15 kPa) est localisée dans la zone d’accumulation. Les taux de 
déplacement y sont toutefois les plus faibles (vitesse maximale de 0.5 m.jour

-1
 atteinte le 4 juin 2008) à cause 

de la géométrie du substratum (radoucissement de la pente moyenne du substratum de 32° dans la zone 
amont de la zone de transit à 21° dans la zone d’accumulation et resserrement de la vallée torrentiel en aval) et 
de conditions aux limites hydrologiques différentes des zones en amont du fait du drainage latéral de la nappe 
vers les torrents (Figure 5.23 A). La géométrie complexe du substratum influence la distribution spatiale du 
champ de déplacement en créant des obstacles à l’écoulement. La crête stable in-situ émergente dans la partie 
amont de la zone de transit, la crête E8 recouverte par la coulée plus en aval et le resserrement de la vallée 
torrentielle vers l’aval en sont les exemples les plus démonstratifs (Figure 5.23 A) (Travelletti & Malet, 2011).  

À partir de juin 2008, l’observation de déplacements continus et constant après la phase d’accélération alors 
que les pressions interstitielles diminuent lentement mais restent élevées suggère un comportement 
viscoplastique important en période de faible activité. La coulée recouvre son comportement normal 30 jours 
après la phase d’accélération maximale (vitesses constantes de 0.01 à 0.03 m.jour

-1
). De juillet à octobre, les 

pressions interstitielles diminuent lentement avec quelques fluctuations mineures sans influence significative 
sur les taux de déplacement dans la limite de précision de la technique de corrélation d’images terrestres. En 
2009, les amplitudes des déplacements pendant la phase d’accélération initiée vraisemblablement avant le 15 
mai 2009 n’ont pas pu être identifiées à cause de la présence résiduelle du manteau neigeux sur la coulée. 
Entre mai et septembre 2009, l’activité de la coulée est cependant moins importante qu’en 2008 (vitesses 
constantes d’environ 0.01 m.jour

-1
).  
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Figure 5.24 - Relation entre les déplacements de trois points répartis sur la coulée dérivés de la corrélation d’image 

(Travelletti et al., soumis) avec les pressions  interstitielles mesurées dans trois piézomètres BV16, CV10 et EV2 à proximité 

des points et les précipitations effectives pour l’année 2008 (précipitations solides entre octobre et mars). 

 

L’alternance de zones en compression et en extension perpendiculaire au sens d’écoulement a pu être mise en 
évidence au niveau du pied de la coulée. A l’échelle de la coulée, la diminution des amplitudes des 
déplacements d’amont en aval indique que la zone d’accumulation est en compression, ce qui se traduit par 
une élévation moyenne des terrains de 1.5 m en deux ans dans cette zone (Figure 5.23 A). En effet, 68’000 m

3
 

de matériaux se sont accumulés entre octobre 2007 et juillet 2009 dans la partie inférieure de la zone de 
transit et dans la zone d’accumulation (équivalent à environ 11% du volume totale de la coulée). La formation 
de bandes alternant des phases de compression et d’extension a été également observée dans d’autres 
glissements-coulées comme celui de Masseria Marino dans le Sud des Apennins (Giusti et al., 1996) et du 
glissement de Slumgullion aux Etats-Unis (Smith, 1996). La cause peut être liée à différents facteurs comme des 
irrégularité dans la géométrie du substratum (van Asch et al., 2007 a), des variations de l’épaisseur de la masse, 
des variations de l’état de contrainte (variations locales des pressions interstitielles) ou des contraintes de 
cisaillement (Picarelli et al., 2004). Des surpressions interstitielles peuvent être générées dans les zones de 
compression par chargement non drainé. Pendant le drainage, les surpressions sont dissipées lors de la phase 
d’extension. Ce type de mécanisme est possible dans les glissements-coulées argileux dû aux faibles 
perméabilités des matériaux (Picarelli et al., 1988), mais n’a pas encore été observé sur le glissement-coulée de 
Super-Sauze.  

En se basant sur l’historique des vitesses moyennes annuelles de 1991 à 2001 (Malet, 2003), il apparaît 
clairement que 2008 a été une période d’activité exceptionnelle caractérisée par des vitesses moyennes 
annuelles trois à quatre fois supérieures à celles des années précédentes. L’activité de la coulée en 2009 est 
globalement comparable aux périodes des années 1992, 1995, 1996, 1999 et 2000. En 2010, le pied de la 
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coulée recouvre une cinématique similaire aux périodes d’activité normales de la coulée, soit deux ans après 
l’accélération exceptionnelle de 2008.  

 

 

Figure 5.25 – Cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze sur le long terme, A) variation temporelle et spatiale des 

vitesses de déplacement représentée par leur valeur moyenne annuelle sur la période 1991 – 2001 (adapté de Malet, 2003) 

et la période 2008 – 2010, B) cumuls  pluviométriques sur la période 1991 – 2001 (adapté de Malet, 2003) et la période 2008 

– 2010. 

5.4 Analyse de la cinématique du glissement-coulée de La Valette 

5.4.1 Analyse de la cinématique de la zone d’ablation 

La caractérisation de la cinématique de la zone d’ablation et plus précisément de la couronne a été effectuée 
par des levés périodiques par scanner laser terrestre. Les résultats et l’interprétation de ces données couvrant 
la période du 18 mai 2008 au 27 mai 2007 ont été présentés dans le chapitre 3.4.1.1 dans l’article suivant 
auquel le lecteur peut s’y référer :  

Titre: Control of landslide retrogression by discontinuities: evidences by the integration of airborne- and 
ground-based geophysical information 

Auteurs: J. Travelletti, J.-P. Malet, K. Samyn, G. Grandjean, M. Jaboyedoff 
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5.4.2 Analyse de la cinématique des zones de transit et d’accumulation 

5.4.2.1 Caractérisation des déplacements  

Trois techniques ont été utilisées pour caractériser la cinématique des zones de transit et d’accumulation:  

Méthode 1 : soustraction et corrélation de MNTs  

Le suivi des variations verticales de la topographie est réalisé au moyen du MNT différentiel à mailles de 1 m 
créé à partir des MNTs de 2007 et 2009. L’erreur moyenne et l’écart-type déterminés sur les zones stables sont 
de -0.08 m et 0.23 m respectivement.  

Les MNTs d’octobre 2007 et de juillet 2009 ont été sélectionnés pour analyser la cinématique de la coulée. Le 
MNT de 2009 a été interpolé par triangulation linéaire avec une maille carrée de 1 m identique à celle du MNT 
de 2007 ayant la densité de points LiDAR au sol la plus faible (Figure 5.7). Le gradient de pente est ensuite 
calculé et converti en niveau de gris 16 bits (Duffy & Hughes-Clarke, 2005 ; Travelletti et al., soumis b).  

Plusieurs tests ont été effectués pour choisir la taille de la fenêtre de corrélation permettant d’obtenir un 
champ de déplacement réaliste sur toute la surface du MNT. Une taille de fenêtre de corrélation de 20 pixels 
(20 m) a été le meilleur compromis. Au-dessous de cette taille, le bruit devient trop important à cause du 
niveau de détail relativement faible du MNT de 2007.  

 

Méthode 2 : corrélation d’orthophotographies aériennes  

Les orthophotographies aériennes d’octobre 2007 et de juillet 2009 ont été utilisées pour caractériser la 
cinématique de la coulée. L’orthophotographie de 2009 a été tout d’abord rééchantillonnée pour obtenir une 
résolution et une taille identique à l’image de 2007 d’une résolution de 0.20 m.  Les images ont ensuite été 
converties en images d’intensités de gris 16 bits sur lesquelles un filtre de Sobel a été appliqué (matrice de 
convolution de 4 x 4 pixels). 

En général, les changements d’état de surface et les différences d’illumination entre deux orthophotographies 
ne permettent pas d’obtenir des coefficients de corrélation élevés. Deux objets peuvent être bien corrélés 
même s’ils ne représentent pas le même objet au sol (e.g. arbres, blocs isolés). Par conséquent, un filtrage basé 
sur un seuil de coefficient de corrélation ne permet pas d’éliminer l’ensemble des déplacements irréalistes 
(Casson, 2004 ; Travelletti et al., soumis a). C’est pourquoi un critère de filtrage basé sur la direction et un seuil 
maximal de déplacement a été retenu.  

Une taille de fenêtre de corrélation de 100 pixels (20 m) a été sélectionnée de manière à ce que les 
déplacements soient comparables à ceux obtenus par corrélation des MNTs. Un pas de corrélation de 2 m est 
jugé suffisant pour représenter le champ de déplacement de toute la zone du glissement. Comme la résolution 
des images et des MNTs est constante, la conversion des déplacements en mètre s’obtient en multipliant la 
norme du vecteur déplacement (en pixel) par la résolution de l’image.  

 

Méthode 3 : recherche automatique des points les plus proches  

Dix levés au scanner laser ont été effectués entre mai 2008 et octobre 2010 pour suivre l’évolution du pied de 
la coulée (Figure 5.26 A). Un levé est constitué de deux acquisitions à partir de deux stations. La première 
station est localisée à 50 m du pied de la coulée, la seconde est située dans une cabane de surveillance du RTM 
à une distance d’environ 400 m de la coulée (Figure 5.26 B). A ces distances le diamètre du faisceau laser au sol 
est respectivement de 0.05 m et 0.23 m. Les nuages de points sont alignés avec une erreur moyenne de 0.003 
m et un écart-type de 0.06 m. L’erreur moyenne de géoréférencement est 0.01 m avec un écart-type de 0.24 
m. Une fois la végétation filtrée, les acquisitions sont alignées dans un système commun de coordonnées selon 
la méthodologie décrite au chapitre § 5.2.1, la moyenne et l’écart-type de la densité de points au sol et 
d’environ 78 pts.m

-2
 et 282 pts.m

-2
 respectivement.  
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Figure 5.26 - Configuration du levé au scanner laser du pied du glissement-coulée de La Valette, A) vues depuis les 

différentes stations TLS, B) carte de densité et position des stations TLS. 

5.4.2.2 Analyse de la cinématique 

Les résultats de la comparaison de MNT et de la corrélation d’orthophotographies sont présentés dans la 
Figure 5.27 et la Figure 5.28. A l’exception de la partie sommitale de la zone d’ablation où de fortes 
modifications de surface ont été observées (chapitre § 5.4.1), la coulée conserve globalement son aspect de 
surface pendant la période 2007-2009. Par conséquent la corrélation permet d’extraire le champ de 
déplacement sur presque toute la surface du glissement. Toutefois, les résolutions initiales différentes des 
images et surtout les différences d’illuminations entre l’été et l’automne limitent la précision de la corrélation 
dans les zones caractérisées par une topographie accidentée. Sur le glissement-coulée de la Valette, ces 
variations affectent principalement la zone à blocs de carbonates de la nappe du Pélat (Figure 5.28 A). Elles ne 
permettent pas d’obtenir des déplacements réalistes par corrélation des orthophotographies. En revanche, la 
corrélation des MNTs fournit des déplacements plus réalistes dans cette zone, car la technologie LiDAR est 
pratiquement insensible aux changements d’illumination (Voegtle et al., 2008 ; Vosselman & Mass, 2010) 
(Figure 5.28 B). Par contre, lorsque les variations du gradient topographique sont moins marquées (pic de 
corrélation large) ou lorsque la magnitude de déplacement est largement inférieure à la résolution des MNTs 
(i.e. inférieure à 1/5 de la taille du pixel, Delacourt et al., 2007), la corrélation des MNTs ne peut donner de 
résultats précis. Globalement, la distribution du champ de déplacements issu de la corrélation des MNTs est 
comparable à celle issue de la corrélation des orthophotographies aériennes (Figure 5.27 B). 

La répartition spatiale des déplacements issus de la corrélation d’images ont été validés par le suivi de cibles au 
sol mesurés par GPS différentiel (précision horizontale de 20 cm). Comme les périodes des levés au GPS 
différentiel ne correspondent pas aux dates d’acquisitions des orthophotographies aériennes (5 levés GPS 
entre octobre 2008 et juin 2010), il n’est pas possible d’estimer l’erreur des résultats de la corrélation à l’aide 
des mesures au GPS différentiel à cause des différents comportements saisonniers et annuels de la coulée. Par 
contre, la tendance générale de la répartition spatiale des déplacements peut être validée en assumant des 
taux de déplacement constants (Figure 5.28 C). Les déplacements des cibles GPS ont été moyennés sur une 
année et comparés aux déplacements de la corrélation également reportés sur une année. L’indice de 
corrélation élevé (R = 0.95) valide la répartition spatiale des déplacements obtenus par corrélation.  

Entre octobre 2007 et juillet 2009, l’analyse du MNT différentiel met en évidence un apport de masse très 
important dans la zone de transit (environ 65’000 m

3
) (Figure 5.27 A). Cette augmentation de volume est 

cohérente avec la distribution spatiale du champ de déplacement. En effet, une diminution des amplitudes des 
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déplacements d’amont en aval est bien identifiée par la corrélation des orthophotographies et des MNTs. Une 
distribution spatiale des déplacements identique a déjà été observée entre 2003 et 2004 (Le Prince et al., 
2008). Les amplitudes maximales sont observées au niveau de la zone d’ablation (environ 20 m). Elles 
diminuent linéairement jusqu’au profil Charun et restent pratiquement nuls jusqu’au pied de la coulée (Figure 
5.28 B). Par ailleurs, pratiquement aucune modification significative d’altitude n’est mesurable dans la zone 
d’accumulation (Figure 5.27 A). Par conséquent, l’apport de masse provenant de la zone d’ablation n’est pas 
totalement compensé par la propagation de la coulée plus en aval. Une partie de la masse reste donc stockée 
dans la zone de transit. L’installation de drainage superficiel concentrée à l’amont du profil Charun est 
fortement suspectée comme la cause majeure de cette accumulation de matériau. Bien qu’il permette de 
réduire efficacement les déplacements en aval, il concentre les déformations au niveau de la route du Serre, ce 
qui se traduit par une élévation de la topographie d’environ 0.5 m à 1 m d’octobre 2007 à juillet 2009. Ces 
analyses sont confirmées par les observations du RTM affirmant que le réseau de drainage (tuyau et tubes en 
PVC) a tendance à se recroqueviller. Cependant, bien qu’aucune anomalie de la topographie du substratum 
n’ait été identifiée au niveau du profil Charun (§ 3.4.2), la butée constituée par l’éperon stable au centre de la 
zone d’accumulation pourrait aussi contribuer à la diminution des vitesses observées en amont.  
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Figure 5.27 - Carte de la cinématique de la zone de transit et d’accumulation de la coulée de La Valette à partir des MNTs 

LiDAR aériens d’octobre 2007 et juillet 2009, A) MNT différentiel, B) champ de déplacement horizontal obtenu par 

corrélation de MNTs. 
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Figure 5.28 - Carte de la cinématique de la zone de transit et d’accumulation de la coulée de La Valette à partir des 

orthophotographies aériennes d’octobre 2007 et de juillet 2009, A) carte des déplacements avec positions des cibles du 

service RTM mesurées au GPS différentiel, la zone d’accumulation en pointillé a été suivie au scanner laser (Figure 5.29), B) 

profil transversal de déplacement et comparaison avec les déplacements issus de la corrélation des MNTs d’octobre 2007 et 

juillet 2009, C) comparaison des amplitudes de déplacement obtenus par corrélation d’orthophotographies avec ceux 

obtenus par suivi au GPS différentiel, les formes et couleurs des points correspondent à la localisation des cibles du service 

RTM dans A). 

 

Les résultats du suivi au scanner laser confirment la très faible activité de la zone d’accumulation (Figure 5.29). 
La comparaison par recherche automatique des points les plus proches des levés de mai 2008 et d’octobre 
2010 indique peu de modifications géomorphologiques pendant cette période. Aucune activité globale n’est 
effectivement identifiée dans la zone d’accumulation, ceci dans les limites de la précision de la technique 
(erreur moyenne d’alignement des acquisitions et écart-type 0.003 m et 0.06 m respectivement). Quelques 
modifications mineures sont cependant détectées dans les endroits à forte pente. Elles sont interprétées 
comme des glissements très superficiels de faibles volumes (< 1 m

3
) ou du ravinement. Les résidus de 

végétations herbacées non filtrées limitent également la détection de modifications morphologiques.  
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Figure 5.29 - Comparaison de nuage de points acquis en mai 2008 et octobre 2010 par la technique de recherche des points 

les plus proches. Les carrés noirs indiquent des zones dans le pied affectées par des glissements superficiels ou du 

ravinement. 

5.4.3 Synthèse de la cinématique de surface du glissement-coulée de La Valette  

De 2008 à 2010, des déplacements de 8 m ont affecté la couronne du glissement-coulée de La Valette se 
traduisant sur le terrain par un affaissement important de la zone entre deux failles régionales dont l’extension 
au Nord Est recoupe probablement la crête de Soleil Bœuf. L’évolution régressive de l’escarpement continue 
activement sa progression vers le Nord et commence à éroder la crête. De nombreuses fissures de tractions 
témoignent de l’activité importante de cette zone. Actuellement 500'000 m

3
 de matériaux (blocs 

hectométriques de flysch) mettent en charge la partie supérieure de la zone de transit où des déplacements 
d’environ 20 m se sont produits entre 2007 et 2009 sur la base des résultats de la corrélation des 
orthophotographies aériennes. Ce volume est déstabilisé par la perte progressive de la butée constituée par le 
corps de la coulée en aval.  De nombreuses cibles suivies par le service RTM ont par ailleurs disparu dans cette 
zone. La coulée s’étend vers le Sud Ouest avec des vitesses annuelles moyennes de l’ordre de 0.5 à 1.5 m.an

-1
. 

Les taux de déplacement diminuent ensuite linéairement jusqu’au profil Charun. Ils sont pratiquement nuls 
dans la zone d’accumulation. Ce blocage de la coulée au niveau de la route du Serre est explicable en partie par 
l’effet stabilisant des installations de drainage du RTM et de la butée fournie par l’éperon stable dans la zone 
d’accumulation. Il en résulte un stockage de matériaux dans la zone de transit provoquant une élévation 
significative des terrains de 0.5 à 1 m entre 2007 et 2009 (Figure 5.27). Bien que ces drainages constituent une 
bonne solution à court et moyen terme pour réduire les vitesses de la coulée, cette situation est préoccupante 
pour l’évolution à long terme de la coulée. En effet, cette partie est soumise à des contraintes compressives 
probablement importantes. Une relaxation possible des contraintes est à craindre par formation d’une 
nouvelle surface de glissement superficielle. La présence de plusieurs surfaces de glissements a par ailleurs été 
identifiée dans les mesures inclinométriques au niveau de la route du Serre (Figure 3.9). L’installation de 
tiltmètres et d’un GPS permanent à proximité de la route du Serre ou du profil de Charun permettraient de 
surveiller cette évolution possible sur le long terme. Un système de surveillance automatique par appareil 
photographique est actuellement installé ainsi que deux GPS différentiel permanent dans la zone d’ablation et 
d’accumulation couplés à une sonde multicapteur (température, inclinomètre et niveau de la nappe 
phréatique). 
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5.5 Conclusion du Chapitre 5 

5.5.1 Conclusion sur les méthodologies développées 

Ce travail a permis de développer des protocoles d’acquisition et des méthodologies de traitement de données 
obtenues par scanner laser terrestre et par photogrammétrie terrestre. Ces protocoles permettront d’assurer 
la maintenance du suivi des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette en complément des 
observations de terrain.  

D’un point de vue méthodologique, la corrélation d’images a permis de dériver le champ de déplacement de 
glissements-coulées à partir d’images aériennes orthorectifiées et d’images obliques terrestres. Une procédure 
d’orthorectification des déplacements obtenus par corrélation a été développée à partir de données LiDAR 
aériennes haute résolution. Cette méthodologie a permis d’obtenir des séries temporelles de cartes de 
déplacement du glissement-coulée de Super-Sauze avec une erreur relative de 20%.  La précision de cette 
méthode est principalement dépendante de la qualité et de la fréquence d’acquisition des levés LiDAR aériens, 
des conditions météorologiques (variations d’illumination, brouillard, neige), de l’état de surface du terrain et 
des mouvements rigides de l’appareil photographique. Les variations thermiques et une lente déstabilisation 
de la crête sur laquelle l’appareil photographique est installé sont fortement suspectées comme les causes 
principales des mouvements rigides. Il s’avère indispensable de maintenir un suivi périodique in-situ (GPS 
différentiel, extensomètre) pour ajuster et compléter les séries de déplacements interannuels. Concernant 
Super-Sauze, une fréquence d’acquisition modulable en fonction du comportement saisonnier de la coulée 
serait souhaitable (fréquence d’acquisition journalière pendant la période avril - juin lors de la fonte des neige 
et des premières pluies du printemps et fréquence hebdomadaire en été). Une extension de la méthode vers 
des prises photographiques stéréoscopiques est actuellement en cours de développement pour produire des 
MNTs haute résolution et augmenter la précision de la conversion des déplacements corrélés dans le système 
de coordonnées locales.  

En complément à la technique de photogrammétrie terrestre et aux mesures GPS sur le terrain, ce travail a 
également démontré l’application du scanner laser au suivi de glissements-coulées en testant plusieurs 
techniques de caractérisation de déplacement à partir des nuages de points. Le suivi de points homologues par 
reconstruction d’objets à géométrie simple (e.g. cylindres dans la zone de transit de la coulée de Super-Sauze) 
et l’application des matrice de roto-translation sur des objets modélisés à l’aide d’un maillage (e.g. souches 
d’arbres sur la couronne du glissement-coulée de la Valette) demeurent des techniques précises permettant 
dans pratiquement toutes les configurations d’acquisition et de terrain d’extraire le champs de déplacement 
3D (précision centimétrique) si la résolution et le recouvrement entre les nuages de points sont suffisants. Les 
techniques de recherche automatique de points les plus proches sont utiles pour détecter rapidement des 
modifications entre deux nuages de points, mais l’interprétation des résultats reste qualitative. Elles 
permettent néanmoins de cibler les zones où une analyse plus détaillée est nécessaire.  

Outre la production classique de MNTs différentiels pour déterminer les volumes mobilisés et accumulés et la 
caractérisation de la géologie structurale dans les nuages de points, cette partie a illustré la possibilité de 
corréler les MNTs haute résolution pour dériver le champ de déplacement 3D. Pour cela, une nouvelle 
méthodologie a été développée en exploitant la totalité de l’information géométrique contenue dans les 
nuages de points acquis par scanner laser terrestre. La performance de la méthode est similaire à celle de 
l’algorithme ICP classique relativement complexe (Teza et al., 2008). Les limites de la méthode sont identiques 
à celles affectant la corrélation des images optiques (déformations excessives) à l’exception des effets 
d’illumination n’affectant pas les données LiDAR.  

5.5.2 Conclusion sur la cinématique des glissements-coulées 

D’un point de vue cinématique, les déplacements de surfaces sont spatialement et temporellement très 
hétérogènes sur l’ensemble des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette avec une diminution nette 
des taux de déplacement d’amont en aval. L’analyse morpho-structurale des MNTs et des nuages de points ont 
mis en évidence les prédispositions structurales des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette. Ce 
travail a souligné le rôle important des failles régionales dans la rupture initiale et l’évolution à long terme de 
ces deux instabilités. Toutefois, leur évolution régressive est très différente de part le type de matériau affecté 
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(flysch peu cohésif à la Valette et Marnes Noires compact et cohésif à Super-Sauze) et la configuration 
géométrique des discontinuités.  

Dans l’escarpement de la Valette, la formation de flysch peut être assimilée à une grande échelle d’observation 
à un milieu continu de part sa fracturation très dense. Cela s’observe sur le terrain par le développement de 
fractures de traction disposées en arc de cercle autour de la couronne typique des ruptures développées dans 
les sols homogènes. Par conséquent, des glissements rotationnels continueront à se produire de manière 
continue dans le futur impliquant le détachement progressif de paquets de flysch en direction du corps de la 
coulée. Par contre, à plus petite échelle, l’évolution régressive est clairement contrôlée par les discontinuités 
régionales contraignant la progression de la régression et l’extension du glissement vers le Nord Ouest.  Quant 
à l’évolution du corps de la coulée, elle est principalement contrainte par la géométrie de l’ancienne vallée 
torrentielle et le système de drainage du service RTM. Deux zones méritent cependant une attention toute 
particulière. La première zone se situe à la base de l’escarpement principal où les paquets de flysch glissés sont 
incorporés progressivement dans la coulée et où de nombreuses sources ont également été observées. Etant 
donné les vitesses réduites de la coulée en aval, il est possible que l’accumulation de contraintes dans cette 
zone conduise à une accélération subite de la coulée ou à une rupture locale (Travelletti et al., soumis a). En 
effet, si la masse accumulée ne peut se propager en aval,  une concentration progressive des déformations vers 
la surface peut se produire avec le risque d’une forte augmentation de l’inclinaison de la pente topographique 
et, potentiellement le développement d’une surface superficielle de glissement ou le déclenchement de 
coulées boueuses comme cela a été observé au printemps 2009 (Figure 5.30).  La deuxième zone se situe au 
niveau de la route du Serre où les déplacements deviennent pratiquement nuls (Figure 5.28 A). Comme 
mentionné précédemment, un raidissement de la pente est à craindre dans le futur avec le développement 
possible de surfaces de glissements plus superficiels. Concernant le pied de la coulée, le suivi de la cinématique 
indique que cette zone est pratiquement stabilisée. Toutefois, une surveillance continue du pied est 
recommandée du fait de l’évolution en compression des zones en amont. Il n’est pas exclu que le 
déclenchement de coulées boueuses au niveau de la base de l’escarpement principal ou de la route du Serre 
n’atteignent le pied de la coulée comme cela fut le cas en 1988.  

 

 
Figure 5.30 – Coulée boueuse propagée sur 250 mètres au printemps 2009 et déclenchée au pied de l’escarpement du 

glissement-coulée de La Valette à proximité d’une zone de sources. 

 

Contrairement au glissement-coulée de La Valette, l’évolution régressive du glissement-coulée de Super-Sauze 
est à la fois contrôlée par la fracturation à grande et à petite échelle. Par conséquent, sa progression vers le 
Sud et le Sud Ouest est plus saccadée et moins rapide que dans les formations de flysch. Elle est caractérisée 
par des éboulements rocheux de volumes variables affectant l’escarpement. La régression de l’escarpement 
permettra de dévier au sein de la coulée des volumes d’eau de plus en plus importants par captages de sources 
provenant du glacier rocheux, affectant drastiquement l’hydrologie et le comportement futur de la coulée. Des 
phases d’accélération comparables à celle de 2008 pourraient donc se reproduire plus fréquemment dans le 
futur tant que les volumes de matériaux mobilisables dans la zone d’ablation sont suffisants. L’évolution du 
pied de la coulée mérite toutefois une attention particulière. L’accumulation croissante de matériaux dans la 
zone d’accumulation et le resserrement important de la vallée torrentiel en aval peut induire, comme au 
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glissement de la Valette, une forte accumulation de contraintes au niveau du pied. En cas de fortes 
accélérations de la coulée équivalentes à celle du printemps 2008 où le pied a progressé de 15 m en 60 jours, 
l’équilibre entre le pouvoir érosif du torrent de Sauze et la progression de la coulée peut être rapidement 
modifié. Le scénario d’une saturation totale du pied par une obstruction temporaire partielle ou totale du 
torrent de Sauze pourrait mener à une fluidification rapide de la masse et au déclenchement de coulées 
boueuses dont les scénarios de propagation dans le cône torrentiel de Super-Sauze ont été modélisés par 
Malet (2003).  

D’un point de vue hydro-mécanique, le suivi des déplacements de surface en continu par corrélation de 
photographies terrestres en relation avec la piézométrie a permis d’établir un modèle conceptuel de 
fonctionnement du glissement-coulée de Super-Sauze contrôlé par les variations des pressions interstitielles et 
la nature visqueuse du matériau. En effet, la cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze se caractérise 
par une variabilité saisonnière et interannuelle très importante. L’accélération exceptionnelle de 2008 s’est 
produite lors de la recharge de l’aquifère au printemps induisant une hausse des pressions interstitielles de 15 
kPa suites à des cumuls de pluie importants combinés à une fonte rapide du manteau neigeux. Les variations 
des pressions interstitielles apparaissent donc comme la cause fondamentale de l’accélération. En période de 
drainage de la nappe durant l’été, les vitesses diminuent très rapidement et atteignent quelques centimètres 
par jour. Comme observé par Malet et al., (2002), l’amplitude des déplacements dépend à la fois de la vitesse 
de la recharge de l’aquifère et de la durée de la période de nappe haute. Une augmentation de la résistance du 
matériau et/ou une augmentation de la viscosité intrinsèque est donc fortement possible pendant la phase de 
drainage de juillet à octobre. L’observation de déplacements continus après la phase d’accélération alors que 
les pressions interstitielles restent constantes ou diminuent met en évidence le comportement viscoplastique 
de la coulée. Finalement, l’hydrologie et l’écoulement de la coulée sont fortement influencés par la géométrie 
complexe du substratum.  

Pour vérifier et quantifier l’influence des pressions interstitielles, de la nature viscoplastique des matériaux et 
de la géométrie du substratum sur le comportement de la coulée de Super-Sauze, une stratégie de 
modélisation numérique a été développée sur la base de deux codes de calculs.  Le rôle des pressions 
interstitielles a été évalué à l’aide du code à éléments finis Z-soil (http://www.zace.com) permettant de tenir 
compte du couplage hydro-mécanique entre les phases solide et liquide du matériau. L’effet de la géométrie 
du substratum sur l’écoulement et du comportement viscoplastique de la coulée sera particulièrement étudié à 
l’aide du code SlowMove actuellement en développement. La modélisation hydro-mécanique permettra 
également de compléter les séries de déplacements manquantes (déplacements non déterminables par 
corrélation des photographies terrestres à cause de la présence résiduelle du manteau neigeux). Cette étude a 
été l’objet de la partie suivante. 



Chapitre 5 : Caractérisation cinématique de surface (déplacement, déformation) des glissements-coulées par LiDAR et Corrélation d’Images 
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6 Chapitre 6 : Modélisation hydro-mécanique 

du glissement-coulée de Super-Sauze 
 

 

 

 

 

6.1 Introduction : modélisations de glissements de terrain 

Très souvent, l’analyse d’un glissement de terrain se limite à l’étude des relations de cause à effet par le biais 
de corrélations entre séries de pluie et taux de déplacements observés. Ce type d’analyse s’avère toutefois 
assez limité, car il n’est pas possible de distinguer et de quantifier l’influence des différents mécanismes sur le 
comportement du glissement. De plus, la plupart des analyses de glissements de terrain s’appuie sur des 
approches en conditions statiques ou quasi-statiques et la modélisation dynamique est encore rarement 
considérée dans les cas d’étude pratiques d’ingénierie (Ferrari et al., 2011).  Grâce aux développements de la 
mécanique des milieux continus, des approches dynamiques de calculs de ruptures et d’analyses limites (en 
petites et grandes déformations) décrivant le mouvement de la masse de manière rigoureuse ont pu être 
significativement dévelopées ces dernières décénnies.  

La modélisation numérique constitue un outil précieux pour l’analyse des mécanismes des glissements de 
terrain si toutes les reconnaissances géotechniques, géophysiques et hydrologiques réalisées in-situ et en 
laboratoire ont pu apporter les données d’entrée nécessaires aux modèles. En particulier, elle peut être utilisée 
pour (Brunsden, 1999 ; Malet, 2003) : 

- Tester des hypothèses de mécanismes déduites des obervations de terrains ; 

- Identifier des seuils de modifications de régimes hydrologiques et cinématiques 
responsables de déclenchements et d’accélérations de glissements de terrain ; 

- Prédire l’ampleur (volumes mobilisés), la distance de propagation et les effets (hauteurs 
de dépôts, vitesses, forces d’impact) ; 

Objectif de la partie : Il s’agit de modéliser le comportement cinématique du glissement-coulée de Super-
Sauze en relation avec le régime hydrologique pour quantifier l’effet des pressions interstitielles (phases 
d’accélération) et préciser l’influence de la rhéologie visco-plastique sur le comportement de la coulée.  

Approche utilisée : Deux approches complémentaires de modélisation ont été développées. La première 
approche est fondée sur le code de calcul à éléments finis Z-soil gérant les processus de couplages hydro-
mécaniques. La deuxième approche est fondée sur le code de calcul à différences finies SlowMov en phase 
de développement capable de reproduire de très grands déplacements en tenant compte de la 
composante visqueuse du matériau. 
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- Proposer et dimensionner des mesures de rémédiation passives ou actives et vérifier leur 
effet sur le comportement hydro-mécanique de la masse (ouvrages de soutènement, 
drainage, génie écologique) ; 

- Proposer des scénarios d’évolution à court et long terme en tenant compte des 
modifications météo-climatiques et de l’occupation des sols pour l’aide à la décision. 

Les modèles dynamiques fournissent une meilleure compréhension des mécanismes de déclenchement, 
d’accélération et de propagation de glissements-coulées en tenant compte de géométries complexes et des 
variations spatiales de propriétés des matériaux (Corominas et al., 2005). Toutefois, à cause de la complexité 
de l’hydrologie et de la rhéologie des matériaux, établir des lois physiques fiables décrivant les relations entre 
les conditions météorologiques, les pressions interstitielles et les taux de déformation demeure toujours un 
challenge délicat (Malet, 2003). Néanmoins, la prédiction du déclenchement et de la distance d’écoulement de 
glissements-coulées peut être approchée par différents types de modèles dynamiques et de lois de 
comportement. Un récent état de l’art de différentes approches de modélisation testées sur plusieurs 
glissements de type écoulement et leurs limites respectives a été dressé par Malet (2003). À l’échelle du 
versant, deux catégories de modèles dynamiques sont utilisées dans l’analyse de glissement de terrain : 

- Les modèles mathématiques empiriques dont les variables d’entrée sont dérivées de 
données empiriques et non de théories ou de lois de la physique. Cette catégorie de 
modèles est souvent spécifique à un site particulier et reste difficilement transposable à 
d’autres sites ; 

- Les modèles mathématiques à base physique (ou théorique) fondés sur l’observation et 
la mesure directe de différents paramètres géotechniques et hydrologiques et des lois de 
comportement bien définies à partir d’essais en laboratoire (Bromhead, 1992). Ils 
peuvent être de type déterministe ou stochastique. Cette catégorie de modèle est 
généralement transposable à différents cas d’étude.  

 

Figure 6.1 - Relation conceptuelle entre la performance prédictive d’un modèle, la quantité de données disponibles et sa 

complexité (Grayson & Blöschl, 2000). Les plages de performance prédictives des deux approches utilisées dans ce travail 

sont également indiquées.  

L’utilisation des modèles dynamiques fondés sur les méthodes des éléments finis (Pastor et al., 1999) ou des 
différences finies (Miller et al., 2010) s’est rapidement répandue dans l’analyse des glissements de terrain. La 
déformation des pentes est décrite par les lois de comportements élasto-plastiques et visco-plastiques en 
tenant de plus en plus compte du couplage hydro-mécanique en milieu saturé et non saturé (Wilkinson et al., 
2002 ; Laloui & Nuth, 2005 ; Laloui, 2006 ; François et al., 2006 ; Commend et al., 2006). Le terme non saturé 
désigne les milieux à saturation partielle constitués au minimum de trois phases : solide, liquide, gazeuse. A 
l’inverse, les sols saturés ne sont constitués que de deux phases : solides et liquides. Leur comportement est 
identique aux sols secs si on tient compte de la notion de contrainte effective (Terzaghi, 1936). Souvent les lois 
constitutives élasto-plastiques parfaites de type Mohr-Coulomb sont préférées aux lois plus complexes car elles 
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font appel à des données facilement accessibles, même si elles ne permettent pas d’expliquer tous les 
mécanismes comme les processus de fluage (Smith, 2006 ; Ledesma et al., 2009).  

Parmis les modèles mathématiques à base physique, deux grandes catégories sont distinguées (Malet, 2003) :  

- Les modèles issus des théories de la mécanique des sols, généralement en ‘’petite’’ 
déformation ;  

- Les modèles issus des théories de la mécanique des fluides, généralement en ‘’grande’’ 
déformation.  

Le développement et l’utilisation de modèles adaptés à la complexité, à l’échelle spatio-temporelle du 
problème et à la quantité de données disponibles sont des points cruciaux (Grayson & Blöschl, 2000 ; Malet, 
2003 ; Corominas et al., 2005). De plus, ces modèles doivent être capables de décrire les mécanismes 
fondamentaux qui contrôlent les glissements de terrain argileux. Ces mécanismes sont  (Corominas et al., 
1999 ; Picarelli et al., 1999 ; Malet, 2003 ; Picarelli et al., 2005 ; Comegna et al., 2007 ; Ledesma et al., 2009) :  

- Les déplacements induits par des variations de pression interstitielle liées à la recharge et 
au drainage de la nappe phréatique ;  

- Les déplacements liés à la nature visqueuse des matériaux dépendant du temps ; 

- Les déplacements liés aux développements de surpression interstitielle dus à des 
chargements rapides non drainés à condition que la perméabilité du matériau soit 
suffisamment faible (Picarelli, 1988, van Asch et al., 2006 ; Comegna et al., 2007).  

 
Deux approches complémentaires de modélisation ont été developpées dans ce travail pour prédire (i) 
l’évolution de glissement-coulée argileux pendant les phases d’accélération contrôlées principalement par les 
variations de pression intersititielle et (ii) l’évolution de glissements-coulées argileux à plus long terme en 
tenant compte du comportement visqueux du matériau. Ces approches ont été appliquées au glissement-
coulée de Super-Sauze.  

6.2 Approches choisies pour la modélisation numérique des déplacements du 

glissement-coulée de Super-Sauze 

L’analyse de la relation ‘pressions interstitielles – déplacements’ et les différents essais géomécaniques en 
laboratoires (Malet, 2003) ont permis de proposer un concept hydro-mécanique de la coulée. Les mécanismes 
régissant le comportement du glissement-coulée de Super-Sauze peuvent être classés en deux catégories : 

- Les déformations plastiques intenses provoquées par une augmentation généralisée des pressions 
interstitielles au niveau de la surface de glissement suspectée responsable des accélérations majeures 
aux printemps 2008 et 2009 (vitesses en surface de 0.4 à 2 m.jour

-1
) ; 

- Les déformations visco-plastiques continues et relativement faibles de la coulée (vitesses en surface 
d’environ 0.01 à 0.03 m.jour

-1
) alors que les pressions interstitielles restent constantes ou diminuent.  

En pratique, il est difficile de distinguer le degré d’influence de chacun de ces mécanismes sur les déplacements 
(Ledesma et al., 2009).  Cette partie a précisément pour objectif de mettre en évidence par la modélisation 
numérique l’influence de ces deux mécanismes sur le comportement du glissement-coulée de Super-Sauze en 
exploitant la nouvelle base de données (géométrie 3D, hydrologie, cinématique) établie pendant ce travail de 
recherche.  Deux approches complémentaires de modélisation numérique à base physique en milieu continu 
ont ainsi été développées, chacune ayant des objectifs distincts : 

- Approche 1. La première approche est fondée sur une modélisation hydro-mécanique 2D pour 
reproduire l’évolution à court terme de la coulée (à l’échelle de l’année) et de quantifier l’influence 
des pressions interstitielles sur les mécanismes d’accélération globale du glissement-coulée aux 
printemps 2008 et 2009. Ce travail de modélisation a été réalisé avec le code de calculs à éléments 
finis Z Soil (http://www.zace.com) en collaboration avec le laboratoire de Mécaniques des Sols (LMS) 
de l’Ecole Polytechnique Fédérale de Lausanne (EPFL). Ce code de calcul complexe est caractérisé par 
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une grande performance prédictive mais requiert un nombre de paramètres d’entrée important 
(Figure 6.1). Ces paramètres seront explicités au chapitre § 6.2.1.1.  

- Approche 2. La seconde approche fondée sur la méthode des différences finies a été développée pour 
modéliser l’évolution à plus long terme de la coulée (plusieurs années) et démontrer l’influence de la 
rhéologie visqueuse et de la géométrie 3D du substratum sur le comportement de la coulée. La 
modélisation a été focalisée sur la période d’accélération du printemps 2008. Cette tâche a été 
effectuée à l’aide du code SlowMov dont le développement actuellement en cours a été initié pendant 
ce travail de recherche en collaboration avec plusieurs laboratoires européens. Bien que SlowMov, 
plus simple que Z soil, ait une capacité de performance prédictive moins importante, il requiert 
cependant un nombre plus restreint de paramètres d’entrée (Figure 6.1). Ces paramètres seront 
décrits au chapitre § 6.2.2.1. 

Le modèle géométrique 3D (§ 3.3) est utilisé pour définir le maillage et les limites entre les couches. Les 
concepts hydrologiques établis par de Montety et al. (2007) et Malet (2003) (§ 4.3) ont servi à définir les 
conditions aux limites hydrologiques et les gammes de perméabilités représentatives à l’échelle de la coulée 
(e.g. anisotropie de perméabilité induite par la présence de fissures verticales dans la couche C1). Les séries 
temporelles et spatiales de déplacements obtenus par la corrélation d’images terrestres (§ 5.3.2.1) et par les 
observations au scanner laser terrestre (§ 5.3.3.1) ont permis de caler et de valider les modèles.  

Les principes fondamentaux, les hypothèses de calcul ainsi que les résultats des deux approches sont présentés 
ci-après. 

 

6.2.1 Approche 1 : Analyse de l’influence des pressions interstitielles avec Z Soil 

Dans les glissements où la relation pluie-nappe est importante, il est nécessaire de résoudre le problème en 
contraintes effectives et d’inclure l’influence de la zone non saturée, car la perméabilité du matériau varie de 
manière non linéaire en fonction du degré de saturation. C’est pourquoi le code de calcul implémenté dans le 
logiciel Z soil a été utilisé. De plus, de nombreux exemples ont démontré l’efficacité du code Z soil pour la 
modélisation de glissements de terrain (Commend et al., 2006 ; François et al., 2007 ; Ferrari et al., 2009).  C’est 
pourquoi ce code de calcul a été choisi dans ce travail. L’interaction des pressions interstitielles avec le 
comportement mécanique du squelette solide du sol y est résolue avec la formulation mathématique de Biot 
(Biot, 1956).  

6.2.1.1 Formulation du code du calcul implémenté dans Z Soil 

La formulation mathématique générale utilisée dans Z Soil est décrite par Truty et al. (2010) et par François et 
al. (2007) et Ferrari et al. (2009) pour son application spécifique aux glissements de terrain. Les relations de 
base régissant le modèle sont succinctement présentées ci-après.  

Un sol non saturé est composé de trois phases que sont les phases solide, liquide et gazeuse. Dans le cas 
présent, le sol est représenté par un milieu biphasique dans lequel les bulles d’air sont piégées dans la phase 
liquide (Truty et al., 2010). Le squelette solide est incompressible. Pour l’écoulement de l’eau, une relation 
modifiée de Darcy valide pour le milieu saturé et non saturé dépendant de la charge hydraulique est utilisée : 

)(* gxgradKu ffrt p ρ+−=∂  

où p est la pression interstitielle (négative pour la phase de compression), ρf la masse volumique du fluide, K* le 

tenseur de perméabilité du matériau dépendant du taux de saturation et 
frt u∂ le vecteur vitesse d’infiltration 

du fluide. Les vitesses absolues du fluide ft u∂  et du squelette solide st u∂ sont liées à la vitesse d’infiltration 

du fluide par la relation suivante : 

)( stftfrt n uuu ∂−∂=∂  

où n est la porosité du matériau variant de 0 à 1. K* s’obtient en multipliant le tenseur de la perméabilité K à 
saturation par la perméabilité relative kr : 
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 KK rk=*
 

où la perméabilité relative kr dépend du taux de saturation Sr variant entre 0 et 1 et du taux résiduel de 
saturation Sr,res . Cette dépendance est écrite par la relation proposée par van Genuchten (1980): 
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où α est un paramètre de succion (entrée d’air dans le matériau). Finalement l’équation de conservation de la 
masse est exprimée par : 
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où βf est le module de compressibilité du fluide, 
sutdiv∂  est le taux de déformation volumique permettant le 

couplage entre le fluide et le déplacement du solide
su . Le comportement du squelette solide est gouverné par 

l’équation générale de contrainte effective de Bishop permettant d’intégrer les effets de succion de la zone non 
saturée. La contrainte totale est décomposée en contraintes effectives σ' et en pressions interstitielles p, 

δ étant l’opérateur de Kronecker (Nuth & Laloui, 2008) : 

δσ'σ pS r+=  

La contrainte totale doit satisfaire les équations d’équilibre du matériau: 

0gσ =+− )( frd nSdiv ρρ  

où ρd et ρf sont les masses volumiques du matériau et du squelette solide respectivement. Le tenseur de 
déformation ε est relié aux déplacements via la relation linéaire classique : 

( )( )T

ss uuε ∇+∇= 5.0  

L’équation du mouvement prend la forme suivante: 

{ } pSdiv r gradguεC s −= ρ)(:  

où C est le tenseur constitutif décrivant le comportement du sol soumis aux différentes contraintes. Un large 

choix de modèles constitutifs (e.g. Mohr-Coulomb, Hujeux, Cam-Clay) est disponible dans Z Soil.  

 

6.2.1.2 Stratégie de modélisation  

Une modélisation hydrologique est tout d’abord effectuée dans le but de reproduire le champ de pression 
observé dans les piézomètres

6
 sur l’ensemble de la coulée. La solution de la partie hydrologique est ensuite 

utilisée dans la résolution de la partie mécanique. Dans ce cas, le modèle hydro-mécanique est partiellement 
couplé car la résolution de la partie hydrologique est indépendante de la partie mécanique.  

                                                                 
6
 Les piézomètres AV1, BV16, CV10 et EV2 sont de type Casagrande installés entre 2.5 et 3 m au-dessous de la surface topographique. Une 

crépine est présente sur toute la hauteur. 
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Le modèle hydrologique est calé sur la période du 1
er

 janvier au 25 aout 2008 et validé sur la période du 25 
aout 2008 au 31 décembre 2009. Le modèle hydro-mécanique est ensuite calé sur la période du 1

er
 janvier au 

1
er

 septembre 2008 et validé sur la période du 1
er

  janvier 2009 au 1
er

 septembre 2009. 

 

• Stratégie de modélisation hydrologique: 

La modélisation hydrologique a été réalisée en tenant compte de la zone non saturée (épaisseur de 1 à 2 m, 
saturation résiduelle, succion) de la couche C1 pour reproduire des conditions d’infiltration réalistes des eaux 
de pluie et de la recharge de la nappe phréatique. Par hypothèse, les sources profondes maintiennent un 
niveau basal de pression interstitielle auquel se superposent les variations de pression interstitielle provoquées 
par l’infiltration de la pluie effective. A première approximation, le débit des sources profondes est supposé 
constant dans le temps. Le champ de pression est calculé en mode transitoire ; aucune déformation n’est 
calculée à ce stade. La modélisation hydrologique a été réduite en trois étapes successives : 

- La mise en place d’une nappe phréatique (niveau basal de pressions interstitielles) dans le 
glissement par les sources profondes jusqu’à l’obtention d’un état hydrologique stationnaire. 
L’objectif est d’atteindre le minimum moyen de pression interstitielle (5 à 9 kPa) observées 
dans les chroniques piézométriques à la fin des hivers sur la période 2000 à 2009 ;  

- L’introduction des pluies effectives (différence entre la pluie totale et l’évapotranspiration) du 
1

er
 janvier 2007 au 31 décembre 2007, le but étant de reproduire les conditions 

hydrologiques de la zone saturée du début de l’année 2008 ;  

- L’ajout des chroniques des pluies effectives de l’année 2008 (période de calage du 1
er

 janvier 
au 25 aout 2008)  

• Stratégie de modélisation hydro-mécanique : 

L’existence d’une zone de cisaillement peu épaisse (0.20 - 0.30 m) en profondeur où se concentre la majorité 
des déplacements identifiés dans les profils inclinométriques (Malet, 2003) permet (i) de représenter le corps 
de la coulée comme un matériau rigide élastique se déplaçant sur une surface de glissement discrète et (ii) de 
négliger, en première approximation, les déformations plastiques au sein de la masse. 

L’ensemble des hypothèse hydrologiques et mécaniques présentées ci-dessus ont permis de définir les 
conditions aux limites du modèle.   

6.2.1.3 Maillage et conditions aux limites 

Un maillage bidimensionnel a été créé à partir d’une coupe extraite du modèle géométrique 3D (topographie 
d’octobre 2007, § 3.3) passant à l’Est de la crête stable in situ et à proximité des piézomètres AV1, BV16, CV10 
et EV2 alignés dans l’axe de la direction principale d’écoulement (Figure 6.2). Le maillage est composé de 3955 
nœuds et de 2854 éléments isoparamétriques représentant la géométrie et les propriétés des couches C1, C2 
et du substratum.  

Les déplacements des nœuds situés en bordure du modèle sont imposés nuls dans toutes les directions. La 
surface de glissement entre C1 et C2 est représentée par un élément d’interface permettant le développement 
de grands déplacements avec une loi constitutive élasto-plastique parfaite de Mohr-Coulomb. Cette approche 
a été testée avec succès par Comegna et al. (2007).  

Les principaux facteurs influençant l’évolution des pressions interstitielles (pluies effectives et apports d’eau 
profonds; Malet, 2003 ; de Montety et al., 2007) (§ 4.1.1) définissent les conditions au limites hydrologiques 
(Figure 6.2). Pour simuler l’apport des pluies effectives, des éléments de flux sont répartis sur toute la surface 
topographique. Pour les apports d’eau profonds, un élément de flux est placé au niveau du replat supérieur de 
la coulée entre la couche C2 et le substratum, conformément au modèle hydrologique conceptuel de de 
Montety et al. (2007). Un second élément de flux est disposé entre les piézomètres BV16 et CV10 à la limite de 
la couche C2 et du substratum. Sa position exacte demeure incertaine et a fait l’objet d’une analyse de 
sensibilité dans la phase de calage (§ 6.2.1.4).  
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Des éléments de drainage (seepage elements)  sont disposés le long de la surface topographique et en bordure 
amont et aval du modèle. Les pressions interstitielles sont imposées nulles lorsque les pressions sont 
supérieures à 0 au niveau de la surface topographique, ce qui permet d’éviter la formation d’une colonne d’eau 
au-dessus de la surface topographique.   

Le flux d’eau associé à la fonte du manteau neigeux n’est pas introduit dans la modélisation bien qu’elle puisse 
avoir une influence sur l’hydrologie de la coulée (Malet, 2003). Les précipitations solides des périodes 
hivernales (de la mi-novembre à la mi-mars) sont retirées des chroniques des pluies effectives.  

 

 

Figure 6.2 - Maillage bidimensionnel et conditions aux limites mécaniques et hydrologiques imposées et conformes au 

modèle conceptuel hydrologique de de Montety et al. (2007) (Figure 4.4). Les positions des piézomètres AV1, BV16, CV10 et 

EV2 utilisés pour le calage et la validation du modèle hydrologique sont indiquées. Les positions des points (pt1, pt2 et pt3) 

de séries de déplacements continus obtenues par corrélation d’images terrestres utilisés pour le calage et la validation du 

modèle hydro-mécanique sont également représentées.  

 

6.2.1.4 Calage du modèle hydrologique 

Les paramètres hydrologiques (perméabilités Kx et Ky selon les directions horizontales et verticales, indice de 
porosité e, saturation résiduelle Sr, res et paramètre α des courbes de rétention)  ont été sélectionnés en 
fonction des essais sur échantillons réalisés en laboratoire (Malet, 2003). La phase de calage consiste à 
optimiser la performance du modèle sur les perméabilités des couches C1 et C2, la position et le flux des 
sources profondes de façon à reproduire les champs de pression interstitielle observés dans les piézomètres 
AV1, BV16, CV10 et EV2. L’ensemble des paramètres hydrologiques optimaux obtenus par calage sur la période 
du 1

er
 janvier au 25 aout 2008 et les valeurs de paramètres obtenus par essais en laboratoire sont présentés 

dans la Table 6.1. La procédure de calage a été effectuée par une précédure de type ‘’essai et erreur’’. Les 
paramètres de rétention hydrique du sol α et Sr,res ont été déterminés par calage du modèle de van Genuchten 
(1980) sur les les points expérimentaux de la courbe de rétention hydrique établies à partir d’essais en 
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laboratoire par Malet (2003) (Figure 6.3). La procédure expérimentale est décrite dans Malet (2003). Les 
pressions de succion faibles peuvent être expliquées par l’existence d’une double porosité matricielle.  

 

Table 6.1- Paramètres hydrologiques optimaux de la phase de calage du modèle hydrologique 

  C1 C2 Substratum Surface de glissement (interface) 

e 0.7 0.7 0.1 - 

Kx (m.s
-1

) 9.6 10
-7

 2.3 10
-8

 1.10
-12

 Totalement perméable 

Ky (m.s
-1

) 1.9 10
-6

 2.3 10
-8

 1.10
-12

 Totalement perméable 

Sr,res (-) 0.6 0.5 1 - 

α (-) 140 150 - - 

 

 

Figure 6.3 - Courbes de rétention hydrique pour les matériaux C1 et C2 et ajustement du modèle de van Genuchten (1980) 

sur les points expérimentaux des courbes de rétention hydrique établies à partir d’essais en laboratoire (Malet, 2003).  

 

• Influence de la géométrie du substratum sur les valeurs et la répartition des pressions 

interstitielles : 

La géométrie du substratum a une influence significative sur la distribution des pressions interstitielles dans la 
zone la plus active du glissement à proximité du piézomètre BV16 (Figure 6.4). La remontée locale du 
substratum imperméable facilite le drainage des eaux hors du glissement et, par conséquent, une chute 
drastique des pressions interstitielles plus en aval au niveau du piézomètre BV16 où il est impossible de 
maintenir des pressions positives. En effet, l’eau, une fois drainée, ne se réinfiltre pas à cause des conditions 
aux limites hydrologiques définies par les éléments de drainage. Cet effet irréaliste est lié à la topographie 3D 
du substratum composée de crêtes et de ravines canalisant localement l’écoulement des eaux hors de l’axe du 
profil 2D. Par conséquent, le toit du substratum a été abaissé localement de 5 m conformément à la position de 
la ravine la plus proche du profil pour corriger cet effet 3D.   
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Figure 6.4 - Influence de la géométrie du substratum sur les pressions interstitielles à proximité du piézomètre BV16 

(situation en mai 2008), A) la diminution des pressions interstitielles à proximité du piézomètre BV16 due à un effet local de 

la géométrie du substratum, B) modification de la géométrie pour compenser l’effet 3D. Les valeurs des pressions 

interstitielles sont en accord avec celles observées dans le piézomètre BV16.  

 

• Calage de la position et des débits des sources profondes : 

La position de la source profonde 1 relativement bien identifiée par de Montety et al. (2007) (FIgure 4.4) n’a 
pas fait l’objet d’une analyse de sensibilité. Comme cette source est située proche des apports d’eau provenant 
l’aquifère morainique, un unique élément de flux est utilisé. Il représente ainsi à la fois les apports d’eau 
superficiels provenant de l’interface moraine-marnes noires au-dessus de l’escarpement principal et les 
apports plus profonds qui résurgent à proximité de la surface de glissement.  

Les variations de débits affectent principalement les pressions dans le piézomètre AV1 et, à très faibles 
mesures celles de BV16 plus en aval. Par rapport à la source profonde 2, le débit de la source profonde 1 n’a 
pas une influence significative sur les pressions dans les piézomètres CV10 et EV2. Un flux de 0.01 m.jour

-1
 est 

nécessaire pour maintenir les pressions minimales dans AV1 et BV16 en fonction des perméabilités présentées 
dans la Table 6.1. 

La position et le débit de la source profonde 2 influencent principalement les pressions interstitielles dans les 
piézomètres BV16 et CV10 et, à moindre mesure dans EV2 (Figure 6.5). Sans surprise, aucune influence 
significative n’est observée dans AV1. Les pressions interstitielles dans EV2 diminuent rapidement lorsque le 
flux de la source 2 est inférieur à 0.01 m.jour

-1
. Un déplacement de la source 2 vers l’aval implique une 

diminution drastique des pressions interstitielles dans BV16 et une augmentation des pressions dans CV10.  
Pour maintenir les pressions interstitielles minimales dans CV10, il est nécessaire de placer la source profonde 
2 plus en aval de 60 m par rapport à la position proposée par de Montety et al. (2007). Etant donné que le 
modèle conceptuel hydrologique est fondé sur une approche distribuée d’analyses hydro-géochimiques (de 
Montety et al., 2007) et que les positions des piézomètres ont été projetées sur le profil 2D, cette distance de 
60 m n’apparaît pas excessive. Un flux de 0.01 m.jour

-1
 permet d’obtenir les pressions minimales à la fin de 

l’hiver dans CV10 et EV2. 

De manière générale, les sources profondes servent de tampon aux fluctuations rapides des pressions induites 
par l’infiltration des eaux de pluie.  

Chapitre 6 : Modélisation hydro-mécanique du glissement-coulée de Super-Sauze 



 

 

 - 240 - 

 

Figure 6.5 - Influence du flux de la source profonde 2 sur les pressions interstitielles dans les piézomètres AV1, BV16, CV10 et 

EV2 (le flux de référence est de 0.01 m.jour-1). La position de la source 2 est indiquée dans la Figure 6.2. 

 

• Calage des perméabilités des couches C1 et C2 : 

Les perméabilités influencent significativement la distribution des pressions interstitielles au sein de la coulée. 
Il s’avère que les valeurs de perméabilité obtenues par essais au perméamètre sur échantillons (Malet, 2003) 
permettent de reproduire un champ de pression déjà très similaire à celui observé dans les piézomètres et 
semblent, par conséquent, représentatives des perméabilités à l’échelle de la coulée. Une perméabilité 
verticale Ky de la couche C1 deux fois supérieures à la perméabilité horizontale Kx est nécessaire pour 
augmenter la réactivité des piézomètres (Figure 6.6). Sans l’introduction d’une anisotropie de perméabilité, les 
pressions sont largement sous-estimées dans tous les piézomètres, et cela particulièrement pour le piézomètre 
EV2 dans la zone d’accumulation. Cette anisotropie est, vraisemblablement, la conséquence des infiltrations 
préférentielles le long de fissures verticales dans la couche C1 observées par les expérimentations 
hydrologiques et hydro-géophysiques in-situ (§ 4.3 ; Debieche et al., 2011 ; Krzeminska, 2011). Les valeurs de 
perméabilités obtenues et le rapport d’anisotropie Kx/Ky d’environ 0.5 sont cohérents avec les valeurs 
moyennes des essais de perméabilités effectuées en laboratoire (pour la couche C1 : Kx = 8.87 10

-7
 m.s

-1
 et Ky = 

1.90 10
-6

 et pour la couche C2 : Kx = Ky = 2.0 10
-8

 m.s
-1

  ; Malet, 2003). 

Une diminution des perméabilités des couches C1 et C2 d’un facteur 10 a pour conséquence une augmentation 
des pressions dans AV1 et de BV16 d’environ 8 kPa. A l’inverse, une augmentation des perméabilités d’un 
facteur identique provoque une baisse drastique des pressions dans tous les piézomètres (> 50 kPa).  

 

 

Figure 6.6 - Influence de l’anisotropie de perméabilité sur les pressions interstitielles modélisées pour la couche C1 au niveau 

de piézomètre EV2.   
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Figure 6.7 - Pressions interstitielles observées et modélisées pour les années 2008 et 2009. Les périodes de calage et de 

validation ainsi que le taux d’infiltration sont également indiquées. 

 

6.2.1.5 Validation du modèle hydrologique 

Les paramètres optimisés (Table 6.1) du 1
er

 janvier au 25 aout 2008 ont été utilisés pour simuler le champ de 
pression interstitielle de la période du 25 aout 2008 au 31 décembre 2009 et valider le comportement du 
modèle hydrologique en fonction des nouvelles conditions aux limites hydrologiques. Les résultats sont 
présentés dans la Figure 6.7 pour chaque piézomètre utilisé dans la phase de calage. Les variations globales de 
pressions sont très bien reproduites par le modèle, bien que les pressions dans le piézomètre BV16 soient 
légèrement sous-estimées. L’amplitude des fluctuations sont également bien reproduites pendant la phase de 
recharge de la nappe au printemps ainsi que pendant la phase de drainage en été.  La rapidité de la phase de 
recharge est légèrement surestimée par le modèle.  

Dès les premières pluies du printemps, le toit de la nappe affleure pratiquement à la surface topographique. 
Par conséquent, la coulée est pratiquement à saturation complète sur toute sa hauteur. En avril 2008, le 
matériau de la partie amont de la zone de transit est saturé sur toute la hauteur (Figure 5.28 B). La prédiction 
du modèle est en accord avec les nombreuses exsurgences observées sur le glissement à proximité de BV16 en 
période de nappe haute (Figure 6.8 A , B).  C’est notamment dans ce secteur où le glissement-coulée est le plus 
actif et où des déclenchements de coulées boueuses ont été observés en mai 2008 (Figure 6.8 C).  
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Figure 6.8 - Adéquation entre la présence d’exsurgences prédites par la modélisation et les exsurgences observées dans la 

partie amont de la zone de transit, A) vecteurs d’écoulement calculés et dirigés vers l’extérieur du glissement indiquant la 

présence d’exsurgences à l’amont du piézomètre BV16 en mai 2008, B) exsurgences observées dans la partie amont de la 

zone de transit le 4 mai 2008, C) déclenchement d’une coulée boueuse le 22 mai 2008. Les exsurgences sont indiquées par 

des flèches et la localisation du profil 2D en blanc dans les photographies. 

 

Le pied de la coulée à l’aval de piézomètre EV2 est constamment proche de la saturation complète en période 
d’étiage en février et est complètement saturée au printemps (Figure 6.9 A, B). Les pressions dans cette partie 
du glissement sont vraisemblablement surestimées car le modèle ne tient pas compte qu’une partie de 
l’aquifère est drainée vers les torrents latéraux de Sauze (Malet, 2003) (Figure 4.3). De plus, aucune 
observation sur le terrain indiquant une saturation complète (sol détrempé, marécage, végétation hygrophyle) 
n’a été relevée à cet endroit.  

 

 

Figure 6.9 - Niveau de la nappe phréatique modélisé dans le pied du glissement-coulée A) en février 2008 et B) en mai 2008.  
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6.2.1.6 Calage du modèle hydro-mécanique 

Les valeurs des paramètres mécaniques (modules de Young E, coefficient de Poisson ν, cohésion c’, angle de 
friction φ’ et poids volumiques γ)  ont été sélectionnées en fonction des résultats des essais sur échantillons 
réalisés en laboratoire (Malet, 2003). La phase de calage consiste à optimiser la performance du modèle en 
ajustant l’angle de frottement interne de l’interface sur la période du 1

er
 janvier au 1

er
 septembre 2008. 

Comme pour la modélisation hydrologique, la procédure de calage a été effectuée par une procédure ''essai et 
erreur''. L’ensemble des paramètres mécaniques optimaux est présenté dans la Table 6.2. 

 

Table 6.2 - Paramètres mécaniques optimaux de la phase de calage du modèle hydro-mécanique et lois constitutives 

utilisées. 

  C1 C2 Substratum Surface de glissement (interface) 

Loi constitutive Elastique Elastique Elastique  Mohr-Coulomb 

E (kPa) 1500 1500 200000 1500 

v (-) 0.4 0.4 0.3 0.4 

c’ (kPa) - - - 0 

φ ‘(°) - - - 26-33* 

γ (kN.m
-3

) 17 17 26 - 

* 26° de la zone d'ablation à la partie amont de la zone de transit et 33° pour les parties en aval (Figure 6.2) 

 

• Calage de l’angle de frottement interne 

La procédure de calage a été effectuée en ajustant l’angle de frottement interne de la surface de glissement 
afin que les déplacements cumulés calculés soient comparables à ceux obtenus par corrélation des images 
terrestres en 2008 (§ 5.3.3.1). Seuls les points 2 et 3 sont utilisés car leur position initiale en 2007 est connue 
par des mesures au GPS différentiel.  

Pour un angle de frottement interne φ de 26° (angle de frottement à l’état critique ; Malet 2003), le modèle 
reproduit correctement les déplacements de la partie supérieure de la zone de transit mais il surestime 
considérablement l’amplitude des déplacements (d’une dizaine de mètres) dans les zones plus en aval, quel 
que soit le jeu de paramètres sélectionné. Il s’est donc avéré nécessaire de l’augmenter de 7° dans les secteurs 
situés à l’aval du piézomètre CV10 (Figure 6.10). 

Après calage de l’angle de frottement interne, le modèle reproduit une distribution spatiale et temporelle des 
déplacements en surface cohérente avec les observations de terrain en 2008 par corrélation d’images (Figure 
6.11 A) et les déplacements observés par scanner laser dans la zone d’ablation (17.5 à 20 m, Figure 5.14 B). Le 
déplacement du pied de la coulée (26 m) reste toutefois surestimé par rapport aux déplacements obtenus par 
suivis au scanner laser terrestre pendant cette période (15 m) (§ 5.3.2.1).  L’accélération du printemps 2008 est 
observée vers le 14 avril dans la partie amont de la coulée à la transition entre la zone d’ablation et la zone de 
transit (Figure 6.10). A cette période, la nappe phréatique atteint la surface topographique (Figure 6.4 B) ce qui 
se traduit par l’apparition d’exsurgences en surface (Figure 6.8). L’accélération s’initie ensuite en aval du 19 mai 
au 1

er
 juin à mesure que les pressions interstitielles augmentent. L’accélération de la coulée atteint son 

paroxysme entre le 1
er

 et 6 juin. Les déplacements cumulés les plus importants sont bien reproduits dans la 
zone la plus active du glissement entre les piézomètres BV16 et CV10, ce qui est en bon accord avec les cartes 
de déplacements issues de la corrélation des images terrestres.  
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Figure 6.10 - Résultats du calcul hydro-mécanique couplé avec la surface de glissement modélisé par un élément d’interface 

(loi constitutive élastique pour les couches C1 et C2 et de Mohr-Coulomb pour l’élément d’interface) pour la période du 

01/01/2008 au 11/06/2008. La valeur de l’angle de frottement interne φ de la surface de glissement est également 

représentée. 
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Figure 6.11 - Résultats du calage et de la validation du modèle hydro-mécanique, A) calage sur la période du 01/01/2008 au 

29/08/2008 et B) validation sur la période du 01/01/2009 au 29/08/2009 à partir des déplacements obtenus par corrélation 

des images terrestres.  

6.2.1.7 Validation du modèle hydro-mécanique 

Les séries de déplacements de 2009 obtenues par la corrélation des images terrestres ont été utilisées pour 
valider les déplacements cumulés calculés. Comme la topographie de la coulée en 2008 et celle de 2009 sont 
globalement similaires, une seconde simulation a été réalisée en imposant aux nœuds les pressions 
interstitielles calculées de l’année 2009 avec les valeurs des paramètres mécaniques optimisées de 2008 (Table 
6.2).  Les déplacements cumulés à la fin de la période d’accélération coïncident remarquablement avec ceux 
observés (incertitude de 1 à 3 mètres) (Figure 6.11 B), en sachant qu’actuellement, des écarts du simples au 
double entre les résultats des modélisations prévisionnelles et les mesures sur le terrain sont souvent 
considérées comme acceptables (Magnan & Mestat, 1992).  

La simulation a notamment permis d’estimer et de compléter les séries de déplacements non déterminées par 
la corrélation d’images pendant la phase d’accélération de 2009 (à cause de la présence de neige sur la coulée 
jusqu’à la fin mai 2009). La période de forte activité se situerait entre le 20 avril et le 15 mai 2009 caractérisée 
par une augmentation importante des pressions interstitielles. Ce résultat conforte l’hypothèse de départ 
statuant que la majorité des déformations se développe dans une surface de glissement sollicitée par une 
augmentation des pressions interstitielles. Sans surprise, la réponse de la coulée aux augmentations de 
pressions interstitielles est soudaine et réagit par paliers de déplacement chaque fois que l’enveloppe de 
plasticité de Mohr-Coulomb est atteinte. Par conséquent, le comportement de la coulée et, plus précisément, 
le champ de vitesses calculé à chaque pas de temps est probablement peu réaliste pour ce type de matériau 
argileux. La phase de décélération de la coulée est un peu trop soudaine par rapport à la réalité car le 
comportement visco-plastique du matériau n’est pas pris en compte dans la modélisation.  
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6.2.1.8 Discussion  

D’un point de vue technique, le recours à un élément d’interface pour reproduire des déplacements importants 
jusqu’à plusieurs dizaines de mètres est une approche adaptée aux glissements-coulées où les déformations 
sont concentrés au niveau d’une surface de glissement. L’influence de la surface de glissement sur les 
déplacements en surface a pu être ainsi quantifiée par les calculs hydro-mécaniques. Cette approche pourrait 
être également envisagée pour représenter plusieurs surfaces de glissement internes. 

D’un point de vue hydrologique, la modélisation hydrologique 2D du glissement-coulée de Super-Sauze a 
permis de vérifier le modèle hydrologique conceptuel de de Montety et al. (2007) qui suppose la présence de 
sources profondes d’alimentation en eau. La présence de ces sources est en accord avec les pressions 
interstitielles générées au niveau des piézomètres AV1, BV16, CV10 et EV2. Les sources peuvent jouer le rôle de 
tampon en maintenant un niveau minimal de pression interstitielle dans la coulée et limitant ainsi les variations 
soudaines de pression induites par l’infiltration des eaux de pluie. Toutefois, une modélisation hydrologique 3D 
est nécessaire pour confirmer cette conclusion en définissant des conditions aux limites hydrologiques plus 
proches de la réalité (torrents en bordure de la coulée). Cela est particulièrement nécessaire dans la zone 
d’accumulation où les pressions interstitielles ont été vraisemblablement surestimées. De plus, des 
investigations supplémentaires in-situ sont nécessaires pour tenter d’évaluer les débits réels des sources (bilan 
hydrologique à l’échelle du bassin versant, forages).  

D’un point de vue hydro-mécanique, le modèle reproduit correctement la durée de l’accélération et 
l’amplitude des déplacements cumulés. L’augmentation des pressions interstitielles a été démontrée comme la 
principale cause de l’accélération au printemps. Une augmentation linéaire des pressions interstitielles de 15 
kPa en 2008 et de 10 kPa en 2009 en 40 jours a été suffisante pour permettre l’accélération générale de la 
coulée. La différence d’amplitudes de déplacements entre 2008 et 2009 est directement liée à des pressions 
interstitielles plus faibles en 2009 dues à des précipitations moins importantes. La modélisation hydro-
mécanique a finalement pu compléter les séries de déplacements obtenues par la corrélation des images 
terrestres.  

Les valeurs de l’angle de frottement interne de 26° et 33° correspondent aux paramètres à l’état critique du 
matériau C1 déterminés en laboratoire par essais triaxaux (Malet, 2003). Toutefois, dans le cas d’une surface 
de glissement discrète et continue dans une matrice argileuse, l’angle de frottement interne devrait tendre 
vers la valeur résiduelle estimée à 21°. Deux hypothèses sont avancées pour expliquer les valeurs élevées de 
l’angle de frottement interne : 

- La surface de glissement n’est pas parfaitement continue et se développe dans une zone de 
cisaillement d’épaisseur très variable. Par conséquent, l’état résiduel ne serait pas encore 
atteint malgré les déplacements importants de la coulée. Un regain de résistance de la zone 
de cisaillement est également possible ; 

- L’obstruction de la coulée en aval due au resserrement de la vallée torrentielle et le drainage 
latéral de la nappe phréatique vers les torrents dans la zone d’accumulation non pris en 
compte dans le modèle 2D ont nécessité une augmentation artificielle de la résistance de la 
surface de glissement de façon à reproduire les déplacements observés. Cette hypothèse 
peut être vérifiée par une modélisation hydro-mécanique 3D.  

Bien qu’il soit difficile de distinguer les incertitudes liées à la géométrie 3D de la coulée des incertitudes liées 
aux choix des lois constitutives et des paramètres associés, les déplacements liés aux pics de pression 
interstitielle apparaissent surestimés alors que, pendant la période normale (taux de déplacements constants) 
suivant le 14 juin caractérisée par une diminution des pressions interstitielles, les déplacements observés sont 
plus importants que ceux prédits par le modèle (Figure 6.12). Ces observations suggèrent une influence 
significative de la composante visqueuse non prise en compte dans la modélisation (Ledesma & Olivella, 2002 ; 
Picarelli et al., 2004 ; Picarelli et al., 2005 ; Ledesma et al., 2009). En période de faible activité, les déformations 
visco-plastiques peuvent effectivement représenter jusqu’à 20% des déplacements en surface (Malet, 2003). A 
l’inverse pendant la phase d’accélération, la rhéologie visqueuse de la coulée tend à réduire l’effet des 
augmentations de pression interstitielle sur les taux de déplacements. Les variations des pressions 
interstitielles ne suffisent donc pas pour expliquer à elles seules la cinématique du glissement-coulée de Super-
Sauze. Il est nécessaire d’inclure un paramètre de viscosité dans la zone de cisaillement et d’utiliser des lois 
constitutives élasto-plastiques à écrouissage (e.g. Cam-Clay ou Hujeux) pour caractériser plus finement les 
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déformations du corps de la coulée. Ces conclusions sont en accord avec de précédentes études sur des 
glissements argileux (Vuillet, 2000; Ledesma et al., 2009 ; Ranalli et al., 2010).  

 

 

Figure 6.12 - Déplacements cumulés (observés et modélisés) et les pressions interstitielles calculées au niveau de la surface 

de glissement au pt 2 (Figure 6.10) pendant la période du 21 mai au 8 juillet 2008. 

 
Pour tenir compte du comportement visco-plastique de la coulée, des pressions interstitielles et de la 
géométrie 3D de la coulée, le code SlowMov a été développé dans un schéma numérique explicite plus simple 
permettant la détermination de grands déplacements et de simuler à plus long terme l’évolution de la coulée. 
L’application de cette seconde approche au glissement-coulée de Super-Sauze est présentée dans le chapitre 
suivant.  

6.2.2 Approche 2 : Analyse de l’influence du comportement visco-plastique  avec SlowMov 

Le code SlowMov est un code de recherche, en phase de développement algorithmique. Il a pour but de 
reproduire le champ de vitesses spatial et temporel des glissements argileux sur le long terme. Ce travail 
présente les résultats préliminaires de son application au glissement-coulée de Super-Sauze. Il souligne 
également les problèmes nécessitant une attention particulière pour le développement futur du code. La 
formulation mathématique et numérique ainsi que l’application de SlowMov pour modéliser les écoulements 
de matériaux argileux en laboratoire et à l’échelle de la coulée de Super-Sauze ont fait l’objet d’une publication 
(auteurs : Spickermann A., Travelletti J., van Asch, Th. W. J., Begueria, S., Malet, J.-P) actuellement en première 
révision dans le journal Earth Surface Processes and Landforms (IP : 2.055) présenté en Annexe 5. La 
formulation du code est succinctement présentée ci-après.  

6.2.2.1 Formulation du code du calcul implémenté dans SlowMov 

SlowMov repose sur l’hypothèse selon laquelle les mouvements de la coulée sont principalement contrôlés 
par :  

- la géométrie 3D du substratum stable ; 

- les variations des pressions interstitielles (démontrées dans le chapitre § 6.2.1) ; 

- la nature visqueuse du matériau.  

SlowMov s’inspire de l’approche couramment utilisée dans la simulation en milieu continu d’écoulements 
visqueux. La masse du glissement, en réalité hétérogène et complexe, est souvent représentée par un fluide 
équivalent homogène et monophasique dont les propriétés approximent le comportement générale de la 
masse (Savage & Hutter, 1989 ; Hungr, 1995 ; Begueria et al., 2009). La différence principale réside dans le fait 
que les déformations sont uniquement concentrées dans une zone de cisaillement visco-plastique (van Asch et 
van Genuchten, 1990 ; van Asch et al., 2006 ; Corominas et al., 2005 ; Ledesma et al., 2009 ; Ranalli et al., 
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2010). La méthode de résolution est fondée sur un schéma d’intégration explicite en temps en utilisant la 
méthode des différences finies. Le modèle est implémenté dans le méta-language PCRaster (van Deursen et al., 
1996 ; Karssenberg et al., 2001) utilisant une interface de type SIG permettant d’intégrer et de gérer facilement 
des topographies complexes au moyen de MNTs. 

L’approche fondée sur l’intégration des équations de Navier-Stockes sur la profondeur est utilisée en 
considérant un fluide incompressible (Hungr, 1995 ; Mangeney et al., 2007 ; Begueria et al., 2009). Cette 
approche est acceptable lorsque l’extension horizontale de la masse est beaucoup plus importante que son 
épaisseur. Dans ces conditions, la composante verticale des vitesses verticales au sein de la masse est 
négligeable (Begueria et al., 2009). Le code est régi par les deux équations fondamentales de la conservation de 
la masse et de la continuité de la quantité de mouvement. Aucun gain, ni perte de masse ne sont considérés. 
Ces équations sont formulées dans espace Euclidien 2D en coordonnées cartésiennes dans le plan horizontal :  
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où h est l’épaisseur de la coulée ; v est le vecteur vitesse d’écoulement selon les axes x et y du repère Euclidien ; 
t est le temps ; D et P sont les contraintes gravitationnelles et latérales respectivement représentant 
l’ensemble de contraintes motrices responsables du mouvement, S, C et N sont les contraintes de résistance. 

P est limité par deux valeurs extrêmes suivant la théorie de Rankine (Smith, 2006). S est la contrainte 
frictionnelle apparente dépendante de la pression interstitielle. C et N sont les contraintes cohésive et 
visqueuse. L’introduction d’un critère d’instabilité de type Mohr-Coulomb et d’une composante visqueuse dans 
l’équation de quantité de mouvement permet au matériau d’adopter un comportement visco-plastique 
caractérisé par des mouvements lents et continus avec des vitesses constantes et de simuler des périodes de 
fortes accélérations (van Asch et van Genuchten, 1990 ; van Asch et al., 2006 ; Corominas et al., 2005 ; Ledesma 
et al., 2009 ; Renalli et al., 2010). Pour des glissements en continuel déplacement, la résistance de la zone de 
cisaillement est supposée proche de son état résiduel et la cohésion C est négligée (Ranalli et al., 2010). Une loi 
constitutive de type Bingham non linéaire est introduite dans la composante visqueuse N, elle exprime la 
relation entre la contrainte visqueuse et le taux de déformation vertical assumé constant dans la zone de 
cisaillement (Hungr, 1995 ; Angeli et al., 1996 ; Corominas et al., 2005 ; van Asch et al., 2007 b): 
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où η est la viscosité apparente ; β est le paramètre d’ajustement de Herschel-Bukley ; d est l’épaisseur 
constante de la zone de cisaillement  (si d>h alors d=h). Les propriétés constitutives du fluide (η, β) ne peuvent 
généralement pas être mesurées en laboratoire, mais approximées par des analyses en retour sur des cas réels 
de glissements (Hungr, 1995 ; van Asch et al., 2007 b).  Les valeurs de viscosités obtenues sont généralement 
supérieures de plusieurs ordres de grandeurs à celles déterminées en laboratoire car elles représentent non 
seulement la viscosité intrinsèque du matériau, mais aussi l’interaction de plusieurs paramètres comme l’effet 
de pressions interstitielles positives ou négatives (van Asch et al., 2007b). La pression interstitielle initiale pw est 
introduite dans le modèle par un ratio de pression interstitielle rp défini par (Smith, 2006) :  
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où g est la constante de gravité, ρw et ρ sont respectivement la masse volumique de l’eau et du matériau, hw est 
la hauteur de la nappe phréatique au-dessus du substratum stable. Si l’évolution des pressions interstitielles 
dans la coulée est connue, rp peut également être introduite comme une série temporelle.  Il est utilisé pour 
calculer l’angle de friction apparent φapp avec la relation suivante : 

ϕϕ tan)1(tan papp r−=  
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L’épaisseur de la coulée et la pression interstitielle sont liés au taux de déformation par les équations de 
continuité :  
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Il en résulte une augmentation de l’épaisseur de la coulée et de la pression d’eau interstitielle dans les phases 

de compression ( 0<∇v ) et d’une diminution de l’épaisseur du glissement et de la pression d’eau 

interstitielle dans les phases d’extension ( 0≥∇v ).  

6.2.2.2 Tests de sensibilité du modèle SlowMov  

La performance du code de calcul SlowMov a été testé en comparant les vitesses prédites par le modèle à 
celles obtenues expérimentalement en laboratoire à partir d’essais de ruptures contrôlés sur plan incliné 
d’échantillons de marnes noires (Spickermann et al., soumis a).  Le modèle s’avère très sensible à la viscosité 
apparente η et au paramètre β introduit dans la loi constitutive de Bingham non linéaire. A cause du 
phénomène de compensation entre ces deux paramètres, β est fixé à 1, réduisant le nombre de paramètres à 
caler. L’épaisseur de la zone de cisaillement d joue également un rôle important sur le comportement de la 
coulée car celle-ci est directement liée à la composante visqueuse N. A l’inverse, l’influence du ratio de 
pressions interstitielles (modifiant l’angle de frottement apparent φapp) est faible.  

6.2.2.3 Maillage et conditions aux limites 

Un domaine de calcul discrétisé en 10647 mailles carrées à résolution de 5 m est créé à partir du modèle 
géométrique 3D de la coulée de Super-Sauze représentant la topographie d’octobre 2007 (§ 3.3).  

La condition aux limites mécaniques est fixée par le MNT de l’interface C1-C2 définissant la base du matériau 
mobilisable de la coulée (Figure 6.13 A). L’épaisseur h de la coulée à l’état initial est déterminée par la 
différence d’altitude entre le MNT de la surface topographique et celui de l’interface C1-C2 (Figure 6.13 B).  La 
base de la zone de cisaillement correspond à l’interface C1-C2. Pour tenir compte des déformations du corps de 
la coulée, l’épaisseur de la zone de cisaillement d est supérieure à celle identifiée dans les profils 
inclinométriques (20 à 30 cm) concentrant la majorité des déplacements (70 à 80% des déplacements observés 
en surface, Malet, 2003). Son épaisseur, constante, est fixée à 2.5 m. La coulée est autorisée à quitter le 
domaine de calcul pour éviter que la masse s’accumule en bordure du modèle. 

Contrairement à la modélisation réalisée avec Z-soil, SlowMov n’est pas couplé, au stade actuel de 
développement, à un modèle hydrologique. C’est pourquoi une approche simple a été adoptée pour définir les 
conditions aux limites hydrologiques. Comme l’accélération de la coulée au printemps 2008 a été provoquée 
par une augmentation générale des pressions interstitielles (§ 6.2.1), le ratio de pressions interstitielles rp est 
introduit comme condition aux limites hydrologiques dépendant linéairement du temps et de l’unité hydro-
géomorphologique (Malet, 2003 ; § 4.1.1, Figure 6.13 D). Une carte de taille et de résolution identique au MNT 
de l’interface C1-C2 permet d’attribuer à chaque unité hydro-géomorphologique (§ 4.1.1) une évolution propre 
de pression interstitielle (Figure 6.13 C).  

Le temps total de simulation est de  96 jours discrétisés en 2000 itérations de 4147.2 secondes.  
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Figure 6.13 - Maillage bidimensionnel et conditions aux limites mécaniques et hydrologiques, A) interface entre les couches 

C1 et C2, B) épaisseur de la coulée, C) unités hydro-géomorphologiques conforme à la représentation de Malet (2003) et D) 

séries temporelles du ratio de pression interstitielle associées à chaque unité hydro-géomorphologique (§ 4.1.1).  

6.2.2.4 Calage du modèle hydro-mécanique 

La procédure de calage a été effectuée en ajustant par une procédure ‘’essai et erreur’’ le paramètre de 
viscosité apparente de façon à ce que les vitesses calculées soient comparables à celles dérivées des 
déplacements obtenus par corrélation des images terrestres sur la période du 10 avril au 19 juillet 2008. 
L’ensemble des paramètres mécaniques optimaux est présenté dans la Table 6.3. 

 

Table 6.3 - Paramètres mécaniques utilisés pour la modélisation, les valeurs de viscosité apparente sont indiquées dans 

Figure 6.14. 

d (m) 2.5 

ρ (kg.m
-3

) 2000 

ρw  (kg.m
-3

) 1000 

Φ’initial (°) 28 

c’ (Pa) 0 

β (-) 1 

 

Pour une valeur de viscosité spatialement homogène, le modèle surestime considérablement l’amplitude des 
vitesses durant la phase d’accélération du 10 avril au 8 juin 2008 dans les zones en aval du piézomètre CV10. Il 
s’est donc avéré nécessaire d’attribuer une valeur de viscosité propre à chaque unité hydro-
géomorphologique. Par hypothèse, les matériaux grossiers de l’unité hydro-géomorphologique 1 sont 
caractérisés par une viscosité inférieure à celle des unités hydro-géomorphologique 2 et 3 à granulométrie plus 
fine (Figure 6.14, § 4.1.1). Cette hypothèse a permis de réduire dans un premier temps les vitesses dans la zone 
d’accumulation et de reproduire une répartition spatiale des vitesses plus proche de celles observées 
(diminution des vitesses de l’amont vers l’aval) (Figure 6.15, Figure 6.16).  
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Figure 6.14 - Variation temporelle et spatiale de la viscosité apparente en fonction du régime hydrologique des unités hydro-

géomorphologiques. 

 

A partir du 8 juin 2008, la phase de décélération est caractérisée par des pressions interstitielles pratiquement 
constantes ou en légère diminution. Le modèle peine cependant à reproduire la décélération rapide et 
générale de la coulée. Une fois le pic de pression interstitielle atteint, il a été nécessaire d’augmenter la 
viscosité dans toutes les unités hydro-géomorphologiques pour reproduire une décélération comparable à celle 
observée (Figure 6.14). Ce changement de viscosité apparente va dans les sens des conclusions de Ledesma et 
al. (2009). En effet, à contraintes effectives constantes, les variations de vitesses sont souvent attribuées à une 
variation de la viscosité, définissant différents niveau de fluage primaire, secondaire et tertiaire. La nécessité 
d’augmenter la viscosité pendant la phase de drainage a également été suggérée par Malet (2003) qui 
remarqua par modélisation numérique avec un modèle constitutif de Bingham une surestimation notable des 
vitesses pendant cette phase. Le modèle peut donc être amélioré en distinguant les phases de régime de 
pressions interstitielles croissant, constant et décroissant (Keefer & Johnson, 1983 ;  van Asch, 2001).  Par 
conséquent, la viscosité apparente est un paramètre dépendant du régime temporel hydrologique et des 
unités spatiales hydro-géomorphologiques (Figure 6.14).  Il est intéressant de mentionner qu’une modification 
de la valeur de viscosité apparente en fonction du régime de pression interstitielle induit une hystérésis dans le 
comportement de la coulée. En effet, pour une même valeur de pression interstitielle, les vitesses diffèreront 
selon le régime de pression croissant ou descendant.  

 

Figure 6.15 - Vitesses calculées et modélisées aux points 1, 2 et 3 en imposant une viscosité à chaque unité hydro-

géomorphologique. 
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Figure 6.16 - Distribution spatiale des vitesses modélisées avec le code SlowMov et observées (période du 1 au 4 juin 2008). 

 

6.2.2.5 Discussion 

Les résultats préliminaires montrent que le modèle est capable de reproduire de manière réaliste la phase 
d’accélération du printemps 2008 à l’aide d’une loi constitutive visco-plastique simple de type Bingham. 
Toutefois, relativement à la modélisation avec Z Soil, il apparaît clairement que l’influence des pressions 
interstitielles est sous-estimée dans le modèle. Son influence avait pourtant été exagérée en imposant un ratio 
de pression interstitielle nul au début de l’accélération en avril 2008 augmentant linéairement à 0.5 au pic de 
pression en juin (Figure 6.13 D). En réalité, la variation de pressions interstitielles nécessaire à l’initiation de 
l’accélération est bien moins importante (i.e. rp de 0.4 à 0.5). Une solution serait de rendre dépendant la 
viscosité apparente aux pressions interstitielles. Des tests réalisés sur des échantillons de marnes noires 
montrent effectivement qu’au dessus de la limite de liquidité,  la viscosité décroît exponentiellement quand la 
teneur en eau diminue (Malet, 2003). Toutefois, à l’heure actuelle, il n’existe aucune méthode standard 
permettant de déterminer, au-dessous de la limite de liquidité, une relation claire entre la teneur en eau et la 
viscosité. Toutefois, en définissant, en première approximation, une relation linéaire entre le ratio des 
pressions interstitielles et la viscosité, η = f(rp), la qualité d’ajustement entre les vitesses calculées et avec celles 
observées s’avère a priori meilleure (Figure 6.17). 
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Figure 6.17 - Vitesses calculées et modélisées aux points 1, 2 et 3 en imposant une viscosité à chaque unité hydro-

géomorphologique et une dépendance de la viscosité aux pressions interstitielles. 

 

Malgré ces progrès sensibles, des améliorations doivent encore être apportées dans le schéma conceptuel du 
code pour modéliser correctement les phases de décélération de la coulée. Selon l’approche conceptuelle du 

modèle (Annexe 5), une décélération se produit uniquement en condition d’extension ( 0≥∇v ), or la zone 

d’accumulation de la coulée en forte décélération après juin 2008 est en compression générale du fait de la 
forte activité de la partie supérieure de la zone de transit. Par conséquent,  à ce stade de développement, il est 
difficile d’obtenir une adéquation optimale entre les vitesses modélisées et celles observées. Pour modifier 
drastiquement le comportement de la coulée dans la phase de drainage, une solution envisageable serait de 
résoudre le problème en mode statique (calcul de stabilité statique) chaque fois où les contraintes motrices 
(D+P) sont inférieures aux contraintes de résistance (S+N). Il en résulte une diminution soudaine des vitesses 
dans la phase de décélération (Figure 6.18).  

 

Figure 6.18 - Vitesses calculées et modélisées aux points 1, 2 et 3 en imposant une viscosité à chaque unité hydro-

géomorphologique, une dépendance de la viscosité aux pressions interstitielles et en combinant résolution en mode 

dynamique et statique. 
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6.3 Conclusion du Chapitre 6 

La modélisation par la méthode avec les éléments finis (Z Soil) a permis de vérifier le modèle hydrologique 
conceptuel proposé par de Montety et al. (2007) et a démontré l’influence majeure des pressions 
interstititielles dans l’accélération aux printemps du glissement-coulée de Super-Sauze. Le modèle reproduit 
correctement la durée de l’accélération et l’amplitude des déplacements cumulés. Il a également permis de 
compléter les séries de déplacements obtenues par la corrélation des images terrestres. Les angles de 
frottement interne importants de 26° et 33° obtenus par calage pourraient indiquer une surface de glissement 
non continue dans une zone de cisaillement d’épaisseur variable. Les déplacements liés aux pics de pression 
interstitielle sont surestimés dans les phases d’accélération alors que pendant la période calme ils sont sous-
estimés, mettant en évidence l’influence significative de la composante visqueuse. Une modélisation hydro-
mécanique 3D est donc fortement recommandée dans le futur pour mieux évaluer le rôle de la topographie du 
substratum en définissant des conditions aux limites incluant la géométrie de la vallée torrentielle et le rôle 
drainant des torrents en bordure de la coulée.  

Le comportement visco-plastique de la coulée peut être potentiellement bien représenté par un modèle de 
type Bingham non linéaire implémenté dans le code SlowMov. Les résultats préliminaires ont permis de mettre 
en évidence la forte influence de la viscosité apparente dans le comportement de la coulée. Toutefois, 
l’influence des pressions interstitielles est fortement sous-estimée et mérite une attention particulière dans le 
développement futur du code. En effet, une dépendence de la viscosité à la fois spatiale et temporelle en 
fonction des pressions interstitielles apparait nécessaire pour représenter de manière réaliste le comportement 
de la coulée. Le modèle peut donc être amélioré en distinguant les phases de régimes de pressions 
interstitielles croissant, constant et décroissant (Keefer & Johnson, 1983 ;  van Asch, 2001).   

Les deux approches de modélisation Z Soil et SlowMov suggèrent une modification des propriétés de la surface 
de glissement et de la zone de cisaillement à l’aval du piezomètre CV10. Cela est vraisemblement dû aux 
conditions aux limites hydrologiques définies par les torrents en bordure de la coulée modifiant les propriétés 
hydro-mécanique de la coulée à cet endroit.  

Les deux approches de modélisation Z Soil et SlowMov sont complémentaires. Z Soil est particulièrement bien 
adapté pour identifier des seuils de modifications de régimes hydrologiques responsables de l’accélération de 
glissements-coulées sur le court terme. Par contre il serait peu envisageable de l’utiliser comme outil de 
prédiction sur le long terme (plusieurs années). Pour cela, il faudrait intégrer une loi de comportement plus 
complexe de type visco-plastique pour le matériau de la coulée, ce qui impliquerait des problèmes de 
distorsion importante du maillage (Roquet, 2000). A l’inverse, de part son schéma d’intégration explicite en 
temps,  SlowMov s’avère plus approprié pour modéliser de grands déplacements et déformations sur le long 
terme.  

Un obstacle commun aux deux approches vient de la difficulté à caractériser mécaniquement et 
hydrologiquement les matériaux de la coulée de manière exhaustive. L’amélioration des capacités des modèles 
à tenir compte de processus de plus en plus complexes nécessite donc le développement en parallèle de 
techniques de mesures in-situ (techniques géophysiques, géotechniques et hydrologiques) permettant de 
fournir des données d’entrées aux modèles suffisamment représentatives de l’échelle d’étude. Cela nécessite 
le développement et le maintien d’un réseau d’observation multi-paramètres sur le terrain.  
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Conclusion générale 
 

 

Ce travail de recherche multidisciplinaire a combiné différentes approches issues d’observations de terrain et 
de techniques d’imagerie multi-paramètres et multi-résolutions pour l’analyse de l’aléa gravitaire. Les objectifs 
principaux de ce travail ont été :  

- de développer des méthodologies d’intégration de données multi-sources et multi-
résolutions dans des modèles geométriques, hydrologiques et cinématiques cohérents ;  

- de développer de nouvelles méthodologies et des protocoles d’analyse pour le suivi et la 
caractérisation cinématique et hydrologique de glissements de terrain à l’aide des récentes 
techniques en imagerie. Les méthodologies développées devront être transposables sur 
d’autres sites pour permettre une meilleure gestion des glissements de terrain ;  

- d’identifier les variables de contrôle de prédisposition et de déclenchement et les 
mécanismes élémentaires de glissements de terrain pour une modélisation hydro-mécanique.  

Les sites d’étude retenus on été les glissements-coulées marneux de Super-Sauze et de La Valette dans le 
Bassin de Barvelonnette (Alpes-de-Haute-Provence, France). 

Les méthodologies développées ont permis de déterminer spatialement et temporellement les différentes 
caractéristiques majeures des sites d’étude (structuration interne, comportement hydrologique, 
comportement cinématique, mécanisme de déformation) et de proposer un modèle de fonctionnement du 
comportement hydro-mécanique des glissements-coulées, en complément aux travaux antécédants. Ainsi, les 
objectifs spécifiques ont été:  

-  de caractériser la structuration interne et la géométrie 3D des glissement-coulées à l’aide de 
données géophysiques, géotechniques et géomorphologiques ;  

- de proposer un modèle conceptuel hydrologique de la zone non saturée par suivi temporel et 
spatial de résistivités électriques et par l’analyse de données piézométriques ; 

- de caractériser la cinématique des glissements-coulées à partir de plateformes terrestres de 
télédétection (photogrammétrie et scanner laser) combinées à des plateformes aériennes et 
à des suivis par GPS différentiel ; 

- d’identifier les mécanismes principaux des glissements-coulées par modélisation hydro-
mécanique.  

Afin d’atteindre ces objectifs, ce travail est présenté en six chapitres détaillant chacun une thématique 
spécifique. 

Le premier chapitre a été consacrée à la description des glissements-coulées argileux. Il a également présenté 
la cadre morphologique et géologique des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette ainsi que leurs 
caractéristiques morphologiques et cinématiques majeures.  
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Le deuxième chapitre de ce travail a synthétisé les principes et capacités des techniques d’imageries multi-
paramètres et multi-résolutions, à savoir les techniques géophysiques (tomographie de résistivité électrique et 
de sismique réfraction) utilisées pour la caractérisation structurale et hydrologique, et les techniques de 
télédétection optique (scanner laser et photogrammétrie optique) utilisées pour la caractérisation 
cinématique. Malgré une précision et une résolution généralement inférieures à celles des techniques directes 
in-situ (observations de terrain, essais géotechniques, forages), ces techniques ont l’avantage de fournir des 
informations distribuées spatialement et d’être adaptables à différentes échelles spatiales (de l’échelle locale 
de plusieurs mètres carrés à l’échelle régionale de plusieurs kilomètres carrés).   

Dans le troisième chapitre, une méthodologie d’intégration de données multi-sources pour l’élaboration des 
modèles géométriques des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette a été développée. Les étapes 
les plus importantes consistent à géoréférencer et à (ré-) interpréter les données acquises afin d’assurer une 
bonne cohérence entre les interprétations. Une méthode simple a également été présentée pour évaluer la 
qualité des données à l’aide d’un indice de confiance pour optimiser la qualité du modèle géométrique lorsque 
que les informations sont localement redondantes. Les campagnes d’investigations géophysiques et 
géotechniques réalisées en 2008 sur le site de Super-Sauze et en 2008, 2009 et 2010 sur le site de La Valette 
ont permis d’affiner ces modèles. L’intégration de l’ensemble des investigations nouvelles et anciennes a mis 
en évidence une structure interne décomposée en trois unités quasi parallèles C1, C2 et S.  

Pour le glissement-coulée de Super-Sauze, la structure interne est composée d’une unité semi-perméable C1 
qui est un acquifère de nappe libre et d’une unité imperméable C2 très peu active (''corps mort''). L’épaisseur 
de ces deux unités varie fortement. L’épaisseur de C1 est importante dans la zone d’ablation et dans la partie 
médiane de la zone de transit (jusqu’à 18 m).  Le volume total de la coulée est évalué à 560'000 m

3
. La 

géométrie complexe du substratum, notamment la présence de crêtes totalement ou partiellement enfouies, 
contrôle fortement l’écoulement de la coulée. 

Parce ce que le glissement-coulée de La Valette associe deux styles de comportement (un comportement en 
coulée dans les zones de transit et d’accumulation, et un comportement en glissements trans-rotationnels de 
blocs pluri-décamétriques plus ou moins cohérents dans la zone d’ablation), deux modèles géométriques ont 
été élaborés. Dans la zone d’ablation, un modèle conceptuel géométrique est proposé pour expliquer les 
mécanismes de rupture et l’évolution régressive du glissement. La couronne est affectée par des glissements 
inclus dans une grande structure de type dièdre. En aval, le corps du glissement-coulée agit comme une butée 
retenant la partie amont. Par conséquent, la progression du glissement-coulée permet le développement de 
plans de fracture en pente structurale affectant l’escarpement principal. Le volume de la masse actuellement 
mobilisée dans l’escarpement est évalué à 500’000 m

3
. Le modèle géométrique de la zone de transit et 

d’accumulation est représenté par une structuration interne en trois unités C1, C2 et S. La base de l’unité C1 
dont la forte activité a été observée par mesures inclinométriques est incertaine car son identification dans les 
tomographies de résistivités électriques n’a pas été toujours possible. L’unité C2 est affectée par du 
cisaillement interne et ne correspond donc pas au corps mort observé par Colas & Locat (1993). La position de 
ce corps inactif devrait se trouver plus en profondeur, mais il n’a pas été détecté dans les données de forages 
(vitesses d’avancement, pression de poussée), ni dans les tomographies de résistivités électrique et de 
sismique réfraction. Il est possible qu’il ne soit présent que localement, ce qui nécessite des investigations in-
situ complémentaires. Le volume de la zone de transit et de la zone d’accumulation a pu être estimé à 2.2 10

6
 

m
3
 

Le quatrième chapitre a été consacré à la caractérisation hydrologique des glissements-coulées. Des 
expérimentations de pluies à petite échelle ont mis en évidence le rôle significatif de l’infiltration préférentielle 
en terrains marneux dans la recharge de la nappe grâce aux suivis par tomographie électriques de résistivité 
combinés aux mesures hydrologiques. Une méthodologie d’acquisition et de traitement d’observations 
répétées de résistivités électriques a été développée. Ces expérimentations montrent que le front d’infiltration 
dans la zone non saturée peut être imagé et que des temps caractéristiques d’états hydrologiques stationnaires 
peuvent être déterminés. Les paramètres susceptibles de modifier la réponse électrique sont multiples et 
présentent des interactions complexes. Si certains paramètres sont quasiment statiques durant la période du 
suivi (e.g. conductivité surfacique, conductivité du squelette du sol), d’autres évoluent dans le temps (e.g. taux 
de saturation, résistivités électriques de l’eau d’imbibition). L’interprétation du signal électrique en termes de 
saturation reste donc une tâche difficile. Une approche 3D de tomographie de résistivité électrique s’avère 
nécessaire étant donné la forte hétérogénéité spatiale de l’hydrologie des glissements-coulées. Finalement, 
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pour tenir compte du rôle significatif de l’infiltration préférentielle, une anisotropie de perméabilité a été 
introduite dans la modélisation hydro-mécanique de la coulée de Super-Sauze avec le code numérique Z Soil. 

Dans le cinquième chapitre, des protocoles d’acquisition et des méthodologies de traitement de données de 
scanner laser terrestre et de photogrammétrie terrestre ont été développés pour caractériser la cinématique 
des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette.  

D’un point de vue méthodologique, la corrélation d’images a permis de dériver le champ de déplacement de 
glissements-coulées à partir d’images aériennes orthorectifiées et d’images obliques terrestres. Une procédure 
d’orthorectification des déplacements obtenus par corrélation a été développée à partir de données LiDAR 
aériens. Une nouvelle méthodologie a également été développée en exploitant la totalité de l’information 
géométrique contenue dans les nuages de points acquis par scanner laser terrestre. Ces méthodologies ont 
permis d’obtenir des séries temporelles de cartes de déplacement des glissements-coulées. 

D’un point de vue cinématique, les déplacements de surfaces sont spatialement et temporellement très 
hétérogènes sur l’ensemble des glissements-coulées de Super-Sauze et de La Valette avec une diminution nette 
des taux de déplacement d’amont en aval. L’analyse morpho-structurale des MNTs et des nuages de points 
acquis par scanner laser terrestre ont mis en évidence les prédispositions structurales de ces glissements-
coulées. Ce travail a souligné le rôle important des failles régionales dans la rupture initiale et l’évolution à long 
terme de ces coulées. Toutefois, leur évolution régressive est très différente de part le type de matériau affecté 
(flysch peu cohésif à la Valette, marnes noires compactes et cohésives à Super-Sauze) et la configuration 
géométrique des discontinuités.  

Pour le glissement-coulée de La Valette, la base de l’escarpement principale et la zone au niveau de la route du 
Serre sont soumises à une accumulation de contraintes pouvant conduire à un raidissement de la pente et à 
une accélération subite de la coulée ou à une rupture locale. En effet, si la masse accumulée ne peut se 
propager en aval, une concentration progressive des déformations vers la surface peut se produire avec le 
risque d’une forte augmentation de l’inclinaison de la pente topographique et, potentiellement le 
développement d’une surface superficielle de glissement ou le déclenchement de coulées boueuses. Le suivi de 
la cinématique du pied de la coulée indique que cette zone est pratiquement stabilisée. 

A partir des séries de déplacement continues obtenues sur le site de Super-Sauze, un modèle conceptuel de 
fonctionnement fondé sur les variations des pressions interstitielles et le comportement visqueux du matériau 
a pu être établi. La cinématique du glissement-coulée de Super-Sauze se caractérise par une variabilité 
interannuelle très importante. L’accélération exceptionnelle du printemps 2008 a été due à une augmentation 
des pressions interstitielles de 15 kPa suites à des cumuls de pluie importants combinés à une fonte rapide du 
manteau neigeux. En période de drainage de la nappe durant l’été, les vitesses diminuent très rapidement et 
atteignent quelques centimètres par jour. L’amplitude des déplacements dépend à la fois de la vitesse de la 
recharge de l’aquifère et de la durée de la période de nappe haute. L’observation de déplacements continus 
après la phase d’accélération alors que les pressions interstitielles restent constantes ou diminuent met en 
évidence un comportement viscoplastique de la coulée. Finalement, l’hydrologie et l’écoulement de la coulée 
sont fortement influencés par la géométrie complexe du substratum. 

Pour analyser l’influence des pressions interstitielles, de la nature viscoplastique des matériaux et de la 
géométrie du substratum sur l’évolution à court et à long terme de la coulée de Super-Sauze, une stratégie de 
modélisation numérique a été développée dans le sixième chapitre sur la base des codes de calcul numériques 
Z Soil et SlowMov.  

La modélisation 2D avec Z Soil a permis de valider le modèle hydrologique conceptuel proposé par de Montety 
et al. (2007) et a démontré l’influence majeure des pressions interstititielles dans l’accélération aux printemps 
du glissement-coulée de Super-Sauze. Le modèle a également permis de compléter les séries de déplacements 
obtenues par la corrélation des images terrestres. Les déplacements liés aux pics de pressions interstitielles 
sont toutefois surestimés dans les phases d’accélération alors que pendant la période calme ils sont sous-
estimés à cause de la composante visqueuse non prise en compte dans la modélisation. Une modélisation 
hydro-mécanique 3D est fortement recommandée dans le futur en définissant des conditions aux limites 
tenant compte de la géométrie 3D de la vallée torrentiel et le rôle drainant des torrents en bordure de la 
coulée.  
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La modélisation avec SlowMov a démontré que le comportement visco-plastique de la coulée peut être bien 
représenté par un modèle de type Bingham non linéaire. Les résultats préliminaires ont permis de mettre en 
évidence la forte influence de la viscosité apparente dans le comportement de la coulée. Toutefois, l’influence 
des pressions interstitielles est fortement sous-estimée et mérite une attention particulière dans le 
développement futur du code. Une dépendence de la viscosité à la fois spatial et temporelle en fonction des 
pressions interstitielles apparait également nécessaire pour représenter de manière réaliste le comportement 
de la coulée. 

Les deux approches de modélisation Z Soil et SlowMov suggèrent une modification des propriétés de la surface 
de glissement et de la zone de cisaillement dans la partie aval de la coulée. Cela est vraisemblement dû aux 
conditions aux limites hydrologiques définies par les torrents en bordure de la coulée. Les deux approches 
s’avèrent complémentaires. Z Soil est bien adapté pour identifier des seuils de modifications de régimes 
hydrologiques responsables de l’accélération de glissements-coulée sur le court terme. A l’inverse, de part son 
schéma d’intégration explicite en temps, SlowMov est mieux adapté à modéliser de grands déplacements et 
déformations sur le long terme.  

Au terme de ce travail, l’amélioration des capacités des modèles pour tenir compte de processus de plus en 
plus complexe s’avèrerait peu utile sans le développement en parallèle de techniques de mesures in-situ 
(techniques géophysiques, géotechniques et hydrologiques). Ce travail a en effet démontré les capacités et les 
limites des techniques d’imagerie muti-paramètres et multi-résolutions pour l’observation et la caractérisation 
des mécanismes de glissements-coulées. Ces techniques apparaissent donc très prometteuses et les données 
acquises constituent une base de données fiable pour le calage et la validation des modèles numériques. 
Toutefois, une telle base de données a besoin d’être structurée de façon à optimiser la mise à jour des modèles 
conceptuels (géométrique, hydrologique, cinématique, mécanique). Cet aspect est particulièrement important 
pour des sites comme Super-Sauze et La Valette où de nouvelles données sont régulièrement acquises. Par 
exemple, le développement d’un couplage ‘‘système d’information géographique - géomodeleur 3D‘’ 
faciliterait la mise à jour rapide des modèles géométriques au fur et à mesure de nouvelles acquisitions. En 
parallèle, le développement et le maintien d’un réseau d’observation multi-paramètres et multi-résolutions sur 
le terrain est crucial. Ces développements doivent principalement se focaliser sur les techniques d’acquisition 
3D peu coûteuses et rapidement opérationnelles sur le terrain étant donné la forte hétérogénéité spatiale et 
temporelle des glissements de terrain.  

Plusieurs projets de recherches actuellement en cours (thèses de doctorat, recherches post-doctorales) 
permettront d’enrichir la base de données en améliorant, entre autre, les méthodologies développées dans ce 
travail de recherche. Le suivi de la cinématique sera également poursuivi sur la base des protocoles 
d’acquisitions et de traitement établis pendant ce travail. Ces études permettront finalement de développer et 
d’adapter de nouvelles techniques, tant à l’échelle régionale qu’à l’échelle du versant, à la fois pour une 
meilleure connaissance des mécanismes de propagation de ces coulées, et pour la quantification de l’aléa 
gravitaire.  

Ainsi, les modèles géométriques 3D créées dans le cadre de ce travail sont et seront en particulier utilisés : 

- pour l’analyse hydrologique du glissement-coulée de Super-Sauze par le développement d’un modèle 
hydrologique à double porosité (matrice, fissure) dans le cadre du travail de thèse de Mlle. Dominika 
Krzeminska (Delft University of Technology, Pays-Bas) ; 

- pour contraintre les interprétations d’écoute sismique en surface (localisation et caractérisation des 
signaux) dans le cadre des travaux de thèse de Mlle. Alice Tonnellier (IPGS, Strasbourg) et de Mr. Marco 
Walter (Institut of Geophysics, University of Stuttgart, Allemagne) à Super-Sauze, et d’écoute sismique en 
forage dans le cadre des recherches menées par Severine Bernardie à La Valette (BRGM, Orléans) ; 

Les méthodes et protocoles de suivi de la cinématique des glissements-coulées continueront à être 
dévéloppées : 

- par Mr. André Stumpf (LIVE & IPGS, Strasbourg), dans le cadre de ses travaux de thèse sur la stéréo-
restitution et la corrélation 3D d’images optiques (acquises par plusieurs nouveaux appareils 
photographiques installés à Super-Sauze en mai 2011) et la mise en place d’une procédure de cartogrtaphie 
automatique des champs de fissures observés ; 
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- par Mr. Uwe Niethhammer dans le cadre de ses travaux de thèse sur la stéréo-restitution d’imagerie 
aériénne très haute-résolution acquise par drone héliporté ; 

- par Mlle Romy Schlögel (IPGS, Strasbourg) dans le cadre de ses travaux de thèse sur l’intégration de 
données d’imagerie optique, LiDAR et Radar, terrestre, aéroportée et satellite pour la caractérisation multi-
échelle des champs de déplacement. 

Les méthodes d’inversion temporelle des observations de résistitivité électrique seront étendues dans le cadre 
des travaux de thèse de Mr. Julien Gance (IPGS & BRGM, Strasbourg & Orléans), en particulier par l’analyse de 
données de résistivité acquises en continu sur un profil de 120 m dans la partie active du glissement de Super-
Sauze.  

Ces démarches pluridisciplinaires apporteront des informations supplémentaires à la compréhension des 
mécanismes des glissements-coulées, et plus généralement des glissements de terrain.  
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Annexe 1- Résumé étendu : Travelletti J., Malet J.-P., 

Hibert C., Grandjean G. 2009. Integration of geomorphological, 
geophysical and geotechnical data to define the 3D morpho-

structure of the La Valette mudslide (Ubaye Valley, French Alps). In: 
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International Conference on Landslide Processes: from 
geomorpholgic mapping to dynamic modelling, Strasbourg, CERG 

Editions, pp 203-208. 
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1 INTRODUCTION 
 

The characterization of the structure of a landslide 

is a prerequisite for defining the volume of the 

moving mass and analysing its behaviour. Very 

often, the structure is defined according to the 

variation of some few sensitive parameters which 

have to be carefully chosen according to the 

geological and hydrogeological setting of the 

landslide (Jongmans & Garambois, 2007). For 

landslides developed in black marls, several 

authors indicated that relevant geophysical 

parameters are the electric resistivity ρ of the 

subsoil and the seismic velocity Vp and Vs 

(Grandjean et al., 2007; Méric et al., 2007), and 

that relevant geotechnical parameters are the 

pressiometric modulus (EM) and the pressure limit 

(PL) which defines respectively the pseudo-elastic 

behaviour of the soil and the soil resistance to 

failure (Flageollet et al., 2000). Information on the 

structure and the topography covered by the 

moving mass can also be obtained from detailed 

geomorphological and geological analyses, by 

combining the interpretation of old photographs, 

maps, digital elevations models, and field surveys. 

Some of these parameters are acquired at specific 

points, others are directly acquired along cross-

sections, and others are already in 3D like the 

DEMs.  

Major difficulties in interpreting and integrating 

this multi-source data are therefore the accuracy of 

the measure of the parameters, their spatial 

variability and the upscaling of the punctual 

information to a spatial information. The objective 

of this work is therefore to present a methodology 

to integrate this multi-source information in a 

geological modeller in order to create a realistic 

computerized representation (eg. 3D grids) of the 

landslide volume and structure as an input for 

geomechanical modelling and hazard analyses. 

The aim is to integrate information from DEMs, 

from surface geomorphological boundaries, from 

geophysical interpreted cross-sections, and from 

downhole boreholde data. 

The methodology has been developed on the 

La Valette mudslide, triggered in March 1982 and 

which is one of the most important slope 

instabilities in the South French Alps. The 

dimensions of the mudslide are respectively a 

length of 1380 m, a width of 290 m, an estimated 

volume of 3.5 10
6
 m

3
, and an average slope 

gradient of 18°. Velocities lie in the range from 

0.05-0.40 m.day
-1
. The mudslide affects a hillslope 

located over the municipality of St-Pons, and is a 

potential threat for the 170 community housings 

located downstream (Le Mignon & Cojean, 2002). 

From a geological viewpoint, the landslide has 

developed in allochtoneous flysch and calcareous 

sandstones of the Autapie sheetrust and in Callovo-

Oxfordian autochtonous black marls (Fig.1); from 

a geomorphological viewpoint, it has progressively 

filled parts of the thalwegs of two adjacent torrents 

(Serres and La Valette torrents). A detailed 

description of the development of the mudslide can 
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be found in van Beek and van Asch (1996) and 

Squarzoni et al. (2005). Since 2002, an important 

activity of the main scarp is noticed with a 

retrogression of several meters associated to 

rotational failures. The failed material is currently 

charging the upper part of the mudslide, is 

progressively moving downstream and 

accumulating in the lower part around a stable 

crest. Around this stable crest, an elevation of the 

soil surface and an increase of the slope gradient 

are observed. Therefore, this area is of particular 

interest in order to analyse the possibility of 

potential fluidization of the moving mass in a rapid 

mudflow (LeMignon & Cojean, 2002). 

 

 
Figure 1. La Valette mudslide: A) General view; B) 
Orthophotograph (2007) of the lower part and location of the 
geophysical cross-sections and the boreholes around the 
stable crest. 

2 METHODOLOGY 

A multidisciplinary approach based on 
geomorphological analysis, geophysical and 
geotechnical investigations was carried out. 

2.1 Geomorphological analysis 

The localization of the limits of the mudslide, the 
stable crest and the two adjacent thalwegs of the 
Serre and La Valette torrents were extracted from a 
serie of IGN photographs from 1974 until 2007. 
Digital elevation models (DEM) were also used to 
precisely identify the stable slopes from the 
moving mass. This analysis was completed by 
field observations.   

2.2 Geophysical investigations 

The geophysical investigation included two 
transverse profiles approximately perpendicular to 
the main sliding direction (T1, T2) and three 

longitudinal profiles in the direction of the 
displacements (L1, L2, L4) (Fig.1). For the profiles 
T1 and T2, the topographical conditions have 
allowed to carry out geophysical measurements on 
the stable hillslopes bordering the mudslide to 
characterize the moving mass both in the lateral 
and vertical directions.  
The Electrical Resistivity Tomography (ERT) 

survey is composed of 5 m-interval electrodes 

spacing along a distance of 235 m to  415 m 

depending on the number of electrodes (48 to 84 

electrodes). A Wenner-Schumberger configuration 

was selected because of its good signal to noise 

ratio property and its good compromise to detect 

both horizontal and vertical contrasts. Acquisitions 

with a Dipole-Dipole configuration were also 

performed because of larger theoretical resolution 

in sub-surface with a larger number of collected 

data. The ERT profiles were coupled to seismic 

acquisitions to better constrain the interpretation 

(Vp and Vs tomographies using a 5 m-interval 

between the geophones and 15 m-interval shots). 

The surface waves were recorded during seismic 

refraction acquisitions.  

Processing of the ERT data was carried out 

according to Loke (1994) implementing a damped 

least-squared Gauss-Newton algorithm in the 

Res2DInv software. For the seismic data, the 

processing of the first arrival travel time waves 

was carried out with the JaTS seismic tomography 

software based on the Fresnel volumes for 

computing wave paths (Hibert, 2008; Grandjean 

and Sage, 2004). The inversion of the S-wave was 

realized with the SIRayD software based on the 

SURF algorithm (Hermann, 1984) that allows to 

calculate the dispersion curve and to obtain a S-

wave vertical velocity profile by 1D inversion 

(Socco & Jongmans, 2004). To obtain a 2D 

section, the 1D S-wave velocity profiles inverted 

from each local dispersion curves were 

interpolated along the seismic profiles. 

In order to represent the profile in 3D, the 

geometry was simplified with an orthogonal 

projection on a linear regression line. Finally the 

2D coordinates were converted into 3D 

geographical coordinates. 

2.3 Geotechnical investigations 

Four destructive boreholes B1, B2a, B2b and B3 
were realized until the depths of -30 to -40 m in 
July 2008, close to the geophysical profiles 
(Fig. 1). Geotechnical tests were further performed 
in the drilling at relevant depths in the mudslide 
body and in the stable bedrock, such as 
pressiometric tests (to characterize in-situ the 
pressiometric modulus -EM- and the pressure limit 



-PL-) and Lugeon high pressure permeability tests. 
An inclinometer casing has been installed in 
borehole B3 for weekly deformation 
measurements, and 3 piezometric tubes have been 
installed in the other boreholes. 

3 GEOTECHNICAL MODELS 

The internal structure of the lower part of the 

mudslide does not present important lithological 

variations until the top of the marl bedrock located 

respectively at -20.7m, -16.5m, -17.2m and -25.0m 

in the boreholes B1, B2a, B2b and B3 respectively. 

The mudslide body is composed of more or less 

coarse marly clayey material with variable degree 

of compaction (Fig. 2a).  

 

 
Figure 2. a) Internal structure of the La Valette mudslide at 
location of borehole B3: geotechnical log and vertical profile 
of the cumulated displacements from inclinometer data. The 
cumulated displacements start at -19 m because of the 
blocking of the probe at this depth during the initial reference 
measurement. b) Vertical profile of Vp and Vs velocities 
Inverted from the tomography. 

 

 

Analysis of the deformation of borehole B3 

between September and October 2008 tends to 

indicate the possibility of several internal sliding 

surfaces in the shallow unit of the mobilized mass 

(at -5m and -10m) and a nearly visco-plastic 

behaviour underneath with a decrease of the shear 

rate with the depth (Fig. 2a). A sliding surface is 

also identified at the contact between the bedrock 

and the mobilized mass. This vertical structure 

including an internal slip surface separating the 

topmost active unit from the lowermost stable unit 

was also identified in the Super Sauze mudslide 

developed in the same geological setting (Malet & 

Maquaire, 2003). The internal structure from the 

borehole B3 can be summarized with:  
- a shallow unit, about 10m thick, composed of 
mobilized black marls and flyschs in a 
heterogenous sandy silty matrix. Ranges of 
geotechnical parameter values (pressiometric 
modulus EM from 6-18 Mpa; pressure limit PL 
from 0.5-1.0 Mpa) are defined. 
- a deeper unit, localized at -10m deep for a 
thickness of about 15m. Ranges of geotechnical 
parameters are similar to those of the shallow 
unit 
- The bedrock composed of consolidated black 
marls, localized at -25m in average. The values 
of hydrological and geotechnical parameters are 
within the range of 10

-7
-10

-8
 m.s

-1
 for the 

permeability, 228-720 Mpa for the 
pressiometric modulus EM, and PL > 8 Mpa for 
the pressure limit . 

4 GEOPHYSICAL MODELS 

Results of the electrical (RMS errors lower than 

2%) and seismic tomography indicate a good 

contrast in ρ resistivity and Vp velocities between 

the moving mass and the bedrock of black marls 

(Fig. 3). To determine the depths where the data 

are still relevant, the Depth of Investigation (DOI) 

method described in Marescot and Loke (2004) 

was applied to the inverted resistivity values. The 

calculations of the DOI index show that it is not 

possible to get reliable interpretations under the 

transition of the mobilized mass and the stable 

substratum where the resistivity contrast is the 

most important. Concerning the Vp topographies, 

the reliability of the inversed velocities is based on 

the Fresnel wavepaths density (Grandjean and 

Sage, 2004). The investigation depth is about 30m 

in the centre of the profiles and decreases rapidly 

towards the lateral boundary of the model.  

A three-layer scheme is identified from the 

parameters Vp, Vs and ρ (Table 1). This structure, 

as well as the range of geophysical property 

values, is similar to those observed in other 

mudslides developed in black marls (Schmutz et 

al., 2000; Méric et al., 2007; Grandjean et al., 

2007). The vertical profile of Vp velocity in 

boreholes B3 seems also to correspond to the 

three-layer stratification observed in the vertical 

profile of cumulated displacements from 

inclinometer data. (Fig. 3b). 

 

 

 

 
 



Table 1. Geophysical parameter value for the three layers. 
The layers 1-2 correspond to the moving mass and the layer 3 
corresponds to the bedrock. 

  Vp Vs ρ 

  m.s
-1
 m.s

-1
 ohm.m 

Layer 1 240 to 1400 70 to 180 5 to 50 

Layer 2 1400 to 2700 180 to 260 50 to 100 

Layer 3 2700 to 3500 > 260 > 100 

 

 

The depth of bedrock derived from the electrical 

and seismical tomographies are validated by the 

geotechnical data of the boreholes and the field 

observations (Fig. 3a). Therefore, the geophysical 

model of profile T2 is considered as the reference 

to interpret the data and to make coherent the 

tomographies of profiles L1, L2 and T1. Indeed, 

some geophysical profiles display some 

discrepancies at their intersection which can be 

linked to problems of nonuniqueness of the 

inversion or to lateral variations of resistivity and 

velocity.  

 
 

 
Figure 3. A) Interpretation of P-wave velocity Vp B) 
resistivity ρ tomography for the profile T2 

 

 

According to the sensibility and the investigation 

depth of each method, the P-wave velocity is 

mainly used to constrain the interpretation of the 

strcture in depth, and the resistivity ρ is used to 

constrain the interpretation laterally and in the 

subsurface. The S-wave velocity is not considered 

relevant to characterize the structural pattern, as it 

does not discriminate vertically the different layers 

(Fig. 3).  

 
Figure 4. Methodology to define the depth of the bedrock by 
combining envelopes of parameter values, with example of 
profile T2. 

5 MORPHO-STRUCTURAL MODEL 

In the lower part of the mudslide, the 

paleotopography is characterized by two parallel 

thalwegs with steep and asymmetrical slopes. 

Their confluence is located downstream of the 

stable crest (Fig. 5a). These torrents correspond to 

low topographical points that are also used to 

constrain the morpho-structural model (Fig. 4; 

Fig. 5b, c). Compared to the NE-SW axis of the 

stable crest, the position of the thalwegs is 

asymmetrical and is quite well identified by the 

resistivity tomographies (Fig. 3; Fig. 4). 

In order to integrate all the information in the  

geological modeller (RockWorks©), the interpreted 

structural profiles have been represented into 

several virtual boreholes with information on the 

depth and thickness of each layer. The points 

located within the stable part are represented by a 

virtual borehole containing only information for 

layer 3 (bedrock). As a first step in the 

geostatistical modelling, an inverse distance 

interpolation method has been used to construct a 

3D model.  

The volume of the lower part of the mudslide is 

estimated at 885,000 m
3
 (Fig. 5c). This estimation 

of the amount of material accumulated in the lower 

part of the mudslide represents ca. one quarter of 

the total volume of the mudslide  

 



  
Figure 5. Rebuilding of the lower part topography before the mudslide event. The 1988 RTM picture shows the morphology near 
the confluence of the thalwegs, the mudslide toe is indicated in red dashed line. A) Orthophotography of 1974 showing the 
localization of the Serre and La Valette thalwegs around the stable crest, the white dashed  area corresponds to the black dashed  
area in C. B) 3D morpho-structure in three layers (layers 1, 2 and substratum) C) Calculated depth of the sliding surface (top of the 
stable substratum) in the lower part (orthophotography of 2007). The data used for the layers interpolation are represented by the 
black dots. 

 

6 DISCUSSION AND CONCLUSION 

The 2D electrical resistivity and velocities 

tomography sections could extent the information 

from the geotechnical and geomorphological 

analyses for providing a valuable and continuous 

representation of the 3D morpho-structure of the 

mudslide. The structure of the mudslide can be 

represented by a three layers model, in agreement 

with previous studies on mudslides located in 

similar setting. However, the internal structure 

remains complex: the presence of several sliding 

surfaces deduced from the inclinometer data is 

possible. The calculated volume of the mobilized 

mass in the lower part represents about 

885,000 m
3
, one quarter of the total mobilized 

volume by the mudslide. 

More information on the paleotopography is still 

needed to get a more constrained model, with 

additional geophysical profiles. Finally this 

methodology will be applied on the whole 

mudslide and compared with a topographical 

method based on the local base level concept 

(SLBL). This concept is defined as a surface above 

which material are assumed to be erodible by 

landsliding and can be determined by using an 

iterative routine (Burbank & Anderson, 2001; 

Jaboyedoff et al., 2008).   
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Many studies show that certain geophysical methods, such as seismic and electrical-resistivity imaging,
appear to be well adapted for investigating the internal structures of landslides and understanding the related
hydro-mechanical mechanisms. These are methods that allow the direct and non-intrusive measurement of
acoustic (P) and shear (S) wave velocities and electrical resistivity (ρ), which are three physical parameters
considered as essential for estimating the mechanical properties of moving reworked material. We applied
these techniques to the La Valette landslide (Southern French Alps), a typical example of an intra-material
landslide, carrying out measurements simultaneously along two profiles, 400 m and 300 m long and
respectively perpendicular to and along the slide direction. We then used suitable inversion algorithms to
estimate both the P- and S-wave velocity fields and the electrical resistivity field from the recorded data. The
results, aided by field surface observations, show that a correlation exists between the state of the material
and the seismic-velocity and/or electrical-resistivity data, thus confirming that the simultaneous use of the
two methods provides complementary information on the geomechanical behavior of the landslide. More
particularly, the seismic data provide information on fissure density variations and the presence of shear-bent
material, whereas the electrical resistivity data provide information on the groundwater content. To enable a
more integrated petrophysical interpretation, we applied a data-fusion strategy based on fuzzy subsets to the
geophysical datasets. Through combining the tomograms we identified a surface layer of soft material along
the two profiles; the bottom of this layer was also recognized in a borehole. From a methodological point of
view, the results show the applicability of adopting geomechanical hypotheses as inputs of geophysical data
fusion for identifying areas where sediment mobilization could occur.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Many active landslides occur in the French Alps, particularly in
clay–shale deposits (Malet, 2003) which form unstable areas
characterized either by movements along discrete shear planes
(Hungr et al., 2001) or by continuous deformation resulting from
local factors such as steep slopes (N25°), weak mechanical properties
of the ground, and moisture (Baum et al., 1998). The landslides
generally involve heterogeneous clay-rich clastic material that is
practically water saturated during the wet season. Earlier studies
(Godio et al., 2003; Cutlac and Maillol, 2005; Grandjean et al., 2007)
have shown that imaging such areas through a multi-method
geophysical approach can increase the level of information.

The aim of the present study, which we focused on the La Valette
site in the Southern French Alps, has been to develop an innovative
approach for characterizing the geometry of subsurface clay-rich

material susceptible to being reactivated, for example, during periods
of heavy rainfall, as suggested by Flageollet et al. (1999). Knowledge
of the volumes that could possibly be reactivated is critical
information for landslide hazard assessment, and particularly for
determining the final run-out distance (Dai et al., 2002). To achieve
our objective, we used geophysical methods for identifying the
uppermost layers likely to be affected by such sliding processes.

Seismic techniques are classically used for estimating the dynamic
properties of rocks and soils (Crampin et al., 1980; Aki et al., 1982;
Kahraman, 2002), and since they are non-destructive and easy to
operate, they are increasingly used in geotechnical engineering. The
adoption of geophysical methods to characterize sliding masses and
reworked material and to estimate their extent is very helpful for
assessing the integrity of potentially dangerous slopes, as shown by
Leucci and De Giorgi (2006). Seismic methods have more recently
been successfully tested for imaging unstable slope structures and,
more particularly, for determining bedrock geometry (Glade et al.,
2005; Jongmans et al., 2009). The methods are based on the direct
measurement of acoustic waves, i.e. P-wave traveltimes, which are
themselves related to P-wave velocities (Vp), one of three essential
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parameters for estimating the mainmechanical properties of reworked
material (see Schön, 1996). The second essential petrophysical
parameter for estimating rock properties, and thus for understanding
the mechanical behavior of landslides, is the shear-wave velocity (Vs),
which gives an indication of the rock's stiffness and can also be inverted
from Rayleigh wave dispersion analyses (Park et al., 1998; Stokoe and
Santamarina, 2000; Park et al., 2005). The third parameter is electrical
resistivity tomography, which can be used to estimate the electrical
resistivity (ρ) of rocks and, knowing that this parameter is closely
related to thewater content, can indicate placeswherewater saturation
predominates (Lapenna et al., 2004; Naudet et al., 2008).

The use of these methods simultaneously at the same place is not
very easy because of the accumulation of different types of
information: combining the resultant parameter sets requires
maximum coherence in the final interpretation. Analyzing and
merging several geophysical parameters are not a trivial exercise
and several studies have put forward interesting solutions such as
coupling the inverse problems in a joint inversion (Schmutz et al.,
2000; Gallardo and Meju, 2003). It is to overcome the complexity of
such approaches that Grandjean et al. (2007) propose a fusion
strategy based on the fuzzy set theory. The method allows different
geophysical data to be combined in a unique set that integrates all
pertinent information revealed by each inverted image (Grandjean et
al., 2009). The advantage of using a data-fusion technique as opposed
to a visual multi-interpretation method lies in the objectivity of the
algorithms—the methodology is supported by a formal logical
approach. The pertinence of the method lies in the coherent
interpretation of multiple geophysical data to propose a geological
or geotechnical diagnosis when few additional data (e.g. laboratory
measurements) are available. The fuzzy logic approach enables one to
take advantage of themulti-geophysical parameters in a complementary
manner. The resulting imageshighlight theplaceswhere specificphysical
phenomena occur conjointly on the different datasets without being
dependent on interpretation subjectivity. After promising tests carried

out indifferent contexts (Grandjean et al., 2006, 2007, 2009),weused the
approach on the La Valette landslide to identify the sliding mass.

La Valette (Figure 1) is located in the Ubaye Valley of the
Barcelonette Basin (Alpes-de-Haute-Provence, France). The basin
has characteristic badlandsmorphologywithmultiple erosion-incised
V-shape gullies and flank slopes varying between 30° and 70°. The
landslide is in Callovian–Oxfordian black marl, known as “Terres
Noires” whose color varies from black to gray (Antoine et al., 1995).
The slope surface is highly irregular and is affected by 0.5- to 1.0-m-
deep kinematic tension cracks, as well as by surficial shrink/swell
fissures, suggesting that the deeper layers are highly fractured.
Several gullies, partly filled with heterogeneous weathered rock and
debris, also incise the landslide. From a hydrological and geotechnical
viewpoint, the landslide comprises two vertical units comprising a
moderately stiff semi-permeablematerial (10 to 20 m thick) overlying a
stiff imperviousmaterial considered as bedrock (Travelletti et al., 2009).
The uppermost subsurfacematerial is intensely fissured reworked black
marl with a sandy–silty matrix and low plasticity. The landslide
kinematics, with velocities of the order of one to several cm.day−1 is
controlled by the hydrology; the deformation results from the rise of a
perennial groundwater table and hence the development of positive
pore pressures in the moving material. Groundwater fluctuations are
controlled by water infiltration in both the soil matrix and the large
kinematic cracks and fractures, as well as by recharge from the torrents
bordering the landslide (De Montety et al., 2006).

2. Geophysical surveying

The geophysics consisted in a combined seismic and electrical
tomography survey along two profiles, respectively 400 and 300 m
long and designated T2 and L2 (Figure 1). Each method, from field
acquisition to final data processing, is briefly described in the next
sections.

Fig. 1. a) Location map and general geology of the La Valette landslide (from Le Mignon and Cojean, 2002). b) Orthoimage of the La Valette landslide showing the main active zones.
A:main scarp, B: activemudflow, C: main slope failure, D: new active area (from Casson, 2004), TN: “Terres Noires”, ET: Embrunais thrusts. The black linemarks the limit between TN
and ET. The two geophysical profiles (T2: transverse; L2: longitudinal) are shown as black lines on the enlarged inset. B1 and B2b: boreholes drilled near profile T2.
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2.1. Seismic P-wave tomography

The acquisition system consisted of a digital seismic unit
controlling a 48-channel array of 10 Hz geophones and a handy-
hammer source. The geophones were set at 5 m intervals along each
profile with seismic shots being fired every 15 m. The data processing
and inversion of the first arrival traveltimes were performed using
JaTS seismic tomography software (Grandjean and Sage, 2004) which
enables data filtering, traveltime picking and P-wave velocity (Vp)
inversion. Fig. 2a and b show the Vp distribution along profiles T2 and
L2, respectively.

2.2. Spectral analysis of surface waves (SASW)

SASW is of increasing interest within the geophysical community
because it offers a non-invasive means of evaluating the soil shear
modulus distribution with depth (O'Neill et al., 2003) and can be
easily implemented along linear sections to obtain two-dimensional
shear-wave velocity profiles (Miller et al., 1999). Before inversion,
each seismic record needs to be transformed into a dispersion image
(Park et al., 1998) from which the frequency-phase velocity curve
(e.g. dispersion curve) is estimated. In laterally contrasted media, the
dispersion images have to be computed with a more local approach

with respect to the 1D assumption required by the Levenberg–
Marquardt inversion method of Herrmann (2002). This issue is
tackled by applying the 2M-SASW technique (Multifold Multichannel
SASW; Grandjean and Bitri, 2006) to the same seismic data used
previously for the P-wave tomography. Then, in order to obtain a 2D
section, the 1D shear-wave velocity profiles inverted for each local
dispersion curve are interpolated along the seismic line using a
kriging algorithm. The reliability of the inverted S-wave velocity (Vs)
profiles is provided directly by the diagonal values of the correlation
matrix computed by the inversion algorithm. Fig. 2c and d shows the
Vs distribution along profiles T2 and L2, respectively.

2.3. Electrical resistivity tomography

The electrical apparent resistivity profiles were acquired along the
same profiles as the seismic survey by using a Wenner–Schlumberger
array with an electrode spacing of 5 m. Data processing and inversion
were carried out according to Loke (1994) through implementing a
damped least-squared Gauss–Newton algorithm. Fig. 2e and f shows
the electrical resistivity (ρ) distribution along profiles T2 and L2,
respectively.

The reliability of the resultant geophysical tomographies representing
the geophysical parameters Vp, Vs and ρ was quantified by means of

Fig. 2. 2D geophysical images along profiles T2 (b; d; f)) and L2 (a; c; e) for P-wave velocities (a; b), S-wave velocities (c; d) and electrical resistivities (e; f).
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likelihood functions L as described in Grandjean et al. (2007), and
respectively noted LVp, LVs and Lρ. The main advantage of applying these
criteria for estimating the reliability of inverted models lies in the
normalization of such functions, each varying between 0 and 1 with
increasing reliability of the geophysical parameters. Normalization
processeswerenecessary to transform the inversion-algorithmgenerated
functions, such as cost RMS functions, into likelihood functions.

Finally, a qualitative interpretation based on the three geophysical
tomographies and two boreholes located next to the survey lines led
to the identification of a slip surface between themovingmass and the
bedrock (Travelletti et al., 2009). An interpreted geological model is
shown in Fig. 3 with the borehole locations and the intersection of
longitudinal profiles along the transverse profile T2.

2.4. Toward a geotechnical interpretation

This section aims to provide amore quantitative exploitation of the
geophysical measurements. For a better identification of the less stiff
zones, we integrated a new quantity in the study, i.e. the unconfined
compressive strength (UCS). This quantity appears to be useful for
determining soil strength (Moos et al., 2003; Zoback et al., 2003) and
thus for determining instabilities within large landslides (Watters et
al., 2000). Depending on the state of rock alteration, the UCS can be
used to detect highly degraded rocks that could be easily mobilized
during catastrophic rain events. As presented by Hoek and Brown
(1997), the value of the UCS can be qualitatively linked to intact rock
strength and/or weathering and alteration levels. Thus, by estimating
the UCS through computation of the dynamic Young's modulus and
empirical relationships, it can be used as a hypothesis parameter in
the fuzzy logic fusion process. The dynamic Young's modulus can be
defined, provided that the frequency range is greater than 10 Hz, by
(Jaeger and Cook, 1976):

ED = ρv2s

3
vp
vs

� �2
−4

vp
vs

� �2
−1

: ð1Þ

The correlation between dynamic and static Young's modulus has
not yet been studied for the specific case of the Callovian–Oxfordian
marls. There are nevertheless many general relationships linking
these two quantities. Here we chose the empirical relationship
proposed by Eissa and Kazi (1988) because it was inferred from
experiments conducted on a wide range of rocks and it has a
reasonable correlation coefficient of 0.84:

ES = 0:74ED−0:82: ð2Þ

Finally, a second relationshipwas used to estimate the UCS (Arslan
et al., 2008). As with ED–ES, no relationship exists between Es and UCS
for the specific case of marls. Also, no geotechnical test has yet been
done on the UCS–Es relationship relative to the La Valette landslide,
although some measurements were available from similar nearby
landslides like Super-Sauze, Poche and Laval (Malet, 2003) as
summarized in Table 1. These values were therefore used to calibrate
the empirical relationship derived from a big panel of sedimentary
rock analyses and proposed by Arıoğlu and Tokgöz (1992). We
adjusted the exponent of this relationship to bring the computed UCS
from the ED given by Malet (2003) closer to the UCS observed for
intact marls (Table 1).

The adapted empirical relationship of Arıoğlu and Tokgöz (1992)
used in our study can therefore be expressed as:

UCS = 0:9709ESð Þ1:8350: ð3Þ

Consequently, using Eqs. (1) to (3), it becomes possible to
compute the values of the UCS from the two velocity (Vp and Vs)
tomograms.

2.5. Interpretation through data fusion

Interpreting geophysical data for geological or geotechnical
applications raises important issues related to the uncertainties.
Fortunately, various mathematical tools such as the probability,
evidence and possibility theories enable data imperfection to be
taken into account (Nifle and Reynaud, 2000). Here we shall consider
the possibility theory in terms of an innovative approach to
manipulate uncertainties related to geological and geomechanical
interpretation. Basically presented by Dubois and Prade (1980) and
fully described in Grandjean et al. (2007), the method is based on the
formulation of belonging functions that express each geophysical
parameter variation as a possibility value (Figure 4) indicating the
level of reliability of a particular hypothesis; each observed geophysical
parameter is thus related to a property of the ground material, which
itself conditions the hypothesis. Once each function is defined according
to available field observations or expert knowledge, the mathematical
background developed in the “fuzzy set” theory provides different
operators for mixing the possibility values. Likelihood functions can be
integrated into the fusion process in the same way.

The different hypotheses formalized by the belonging functions can
now be presented. From geomorphological observations and the
tomograms computed in theprevious sections,wewere able to describe
certain soil outcrops from a hydromechanical standpoint. These macro
descriptions were then used to express three hypotheses (h1 to h3)
associated with three possibility functions ranging from 0 to 1:

— Hypothesis h1 assumes that the soil strata are densely affected by
fissures due to traction forces developed during the slide: its
possibility π1 is correlated with the variation of the P-wave
velocity observed in the subsurface. From our geomorphological
knowledge of the landslide, the soil strata is fissured if the P-wave
velocity is less than 300 m.s−1 and non-fissured if the P-wave
velocity is more than 1500 m.s−1. The possibility is assumed to be
linear between these two values.

Fig. 3. Slip surface determined on profile T2 from a classical interpretation of the
geophysical tomograms and borehole data.

Table 1
Experimental values of EDandUCS realizedon similar neighboring landslides (Malet, 2003).

Super-Sauze Poche Laval

ED (Mpa) — intact marl 11230 11975 12250
UCS (Mpa) — intact marl 38 45 48
UCS (Mpa) — fractured marl 19 11 28
UCS (Mpa) — clay joints 6 3 5
UCS (Mpa) — computed from
ED using Eqs. (1) to (3)

38.86 43.95 46.60
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— Hypothesis h2 assumes that the soil strata are saturated with
water: its possibility π2 is correlated with the observed resistivity
values. From our geomorphological knowledge of the landslide
and from field observations, the soil strata is saturated if the
electrical resistivity ρ is less than 10 Ω.m and non-saturated if the
electrical resistivity ρ is more than 100 Ω.m. The possibility is
assumed to be linear between these two values.

— Hypothesis h3 assumes that the soil materials have little strength
and are highly weathered: its possibility π3 is correlated with the
computed unconfined compressive strength models. According to
Table 1 (Malet, 2003), the UCS observed for weathered marl is
below 45. Thus we can consider that bedrock here would be
characterized by a UCS above 45 and that the extremely weak
uppermost layer by a UCS below 20. The possibility is assumed to
be linear between these two values.

The application of this methodology to the La Valette landslide is
dedicated to identifying material susceptible to be mobilized within
the upper layers of the slide, and particularly between the uppermost
sliding layer and underlying bedrock layer. The possibility function Π
for such layers is assumed to be high for fractured, water-saturated
and very weak materials; it is computed in the cross-section plane (x,
z) by Eq. (5):

Π = π�
1⊕π�

2⊕π�
3 ð5Þ

with

π� Xð Þ = π Xð Þ∪ 0:5−L Xð Þð Þ;X = x; z ð6Þ

and

π�
i Xð Þ⊕π�

j Xð Þ = π�
i Xð Þ∧π�

j Xð Þ
sup π�

i Xð Þ∧π�
j Xð Þ

� � ; i; j = 1;2;3 ð7Þ

where the∧ and∪ operators stand respectively for themin() andmax
() function between two values. The expression symbol A⊕B denotes
the fusion operator maximum between two functions. L(X) refers to
the likelihood values featuring inverted Vp and ρ parameters and
estimates from inversion processes (Grandjean et al., 2007). L values
were integrated in the fusion process according to Eq. (6), except for
the h3 case that depends on both Vp and Vs likelihoods:

π�
3 Xð Þ = π3 Xð Þ∪ 0:5−LVp Xð Þ

� �
∪ 0:5−LVs Xð Þð Þ;X = x; z: ð8Þ

The model interpreted from each tomogram (Figure 3) and the
model constructed by the methodology proposed here (Figure 5)
show a lot of similarities. The sliding plane is more visible on the
fusionmodel than on separate tomogramsand the stable area defined in

Fig. 3 from boreholes and surface observations is well recognized in
Fig. 5 as the crest separating the two soft domains of the surficial layer.
This surficial layer corresponds to possibility values of between 0.5 and
1.0, while the deeper layer has possibility values of between 0.3 and 0.5.
The surficial layer has also a variable thickness ranging from 0m near
theflanks to10–15 mover the body of the landslide. Thiswas confirmed
by data from the boreholes drilled close to the section that indicate a
slight discrepancy between the depth to the bottom of the weathered
layer as deduced from the fusion and that measured in the borehole.
From this point of view, the accuracy of the proposed method can be
evaluated as being within a few meters, which is not trivial.

In particular, the reliability of the resulting possibility section
depends on several components such as a) the resolution at which
geophysical measurements are carried out and processed to produce

Fig. 4. The three belonging functions used for geophysical parameter fusion: π1, π2 and π3 respectively show the possibility of the medium being i) fissured, ii) saturated with water,
and iii) unconfined, according to the Vp, Vs and ρ.

Fig. 5. Resulting sections (a: Profile L2 and b: Profile T2) indicating the possibility of
material being mobilized during erosion and sliding. The 0.5 possibility value on these
images represents the limit between reworkable material and bedrock. For boreholes
B1 and B2b, black = weathered marl, shaded = sound marl.

5C. Hibert et al. / Engineering Geology xxx (2011) xxx–xxx

Please cite this article as: Hibert, C., et al., Characterizing landslides through geophysical data fusion: Example of the La Valette landslide
(France), Eng. Geol. (2011), doi:10.1016/j.enggeo.2011.05.001



the parameter grids, b) the uncertainties inherent in the inversion
schemes and materialized by the likelihood values, and c) the
accuracy of the belonging functions, i.e. the values defining the limits
of the conditions π=1 or π=0. These three aspects can nevertheless
be improved to ensure maximum quality for the final sections.

Where the first point is concerned, the measurement protocols
(measurement spacing, depth of signal penetration, etc.) for each
geophysical method considered in the fusion process must be in good
agreement with the size and distribution of the soil anomalies to be
imaged. The inversion grids for the seismic and geoelectric tomograms
should at least respect the same discretizing conditions.

The second point relates to the distribution of the likelihood
values. These should be as high as possible over the whole of each
tomogram, indicating that the inversion process has successfully
found the inverted parameters with minimum errors. Optimizing
such processes requires the inverse problem to be well posed so that
a) the parameters to be inverted can explain the information
contained in the data, and b) the spatial density of the measurements
authorizes a large part of the section to be sounded.

The last point refers to the definition of the belonging function.
Because this issue directly impacts the fusion results, the limiting
values need to be selected carefully. The choice in this study was to
use surface observations and compare them to the tomogram values.
This approach can be significantly improved by using in situ
measurements from part of the section in order to calibrate the
belonging functions. Unfortunately, as in the present case, such data
are not always available in the vicinity of the studied section.

The proposed fusion process thus has potential for characterizing
complex structures, such as landslides, from geophysical data. It is a
characterization that gives a kind of realization level to the hydro-
geomechanical hypothesis when few quantitative data are available. As
Grandjean et al. (2007) point out, the data fusion approach allows the
geophysical methods to provide more constrained information than
when they are considered separately. The use of belonging functions
provides the expert with the possibility of adjusting the boundaries of
each hypothesis according to the knowledge he may have of the studied
area. Nevertheless, the method is directly dependent on the quality of
both the geophysical data and the inversion process. Even though this
approach cannot replace more traditional studies based on the
correlation between geophysical sections and laboratorymeasurements,
it can produce a reliable coherent model with less laboratory work.

3. Conclusion

A combined geophysical approach based on seismic and electrical
measurements was conducted on the La Valette landslide in order to
determine its geomorphological structure. The P-wave velocity (Vp)
and S-wave velocity (Vs) provide information on the layer's
compaction state and the material's porosity, while the electrical
resistivity (ρ) provides an important indication concerning variations
in the material's water content. Geophysical tomograms were
computed from the geophysical data and interpreted using the
“fuzzy set” theory to determine the potentially remobilizable layers of
the landslide. Once the geophysical quantities had been identified, a
fusion strategy was adopted via three belonging functions defining
the possibility of a physical phenomenon and correlating directly with
a geophysical parameter. The fusion process uses geotechnical
empirical relationships to assess the weakness state of the landslide
layers. Due, however, to the lack of knowledge about the mechanical
properties of the studied La Valette materials, we used generic
properties correlated against available data from neighboring sites.
This is certainly a limitation as regards the study, and of the future
prospects of theworkwill be to determine the geotechnical properties
at various places of the La Valetta site. Following the fusion process,
taking into account likelihood distributions derived from the
inversion processes, two sections were proposed for interpretation;

these highlight places in the subsurface where the rocks may be
subjected to reworking or sliding due to rain and water infiltration. As
these zones were successfully correlated against two boreholes put
down on profile T2, we consider that the method has been validated
for the La Valette site and is promising for similar studies in the future.
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Annexe 3 – Résumé étendu: Travelletti J., Oppikofer T., 

Delacourt C., Malet J-P., Jaboyedoff M. 2008. Monitoring landslides 
displacements during a controlled rain experiment using a long-
range terrestrial laser scanning (TLS). The International Archives of 

the Photogrammetry, Remote Sensing and Spatial Information 

Sciences. Vol. XXXVII. Part B5, pp. 485-490. 

Résumé étendu: Travelletti J., Oppikofer T., Delacourt C., Malet J-P., Jaboyedoff M. 2008. Monitoring landslides 
displacements during a controlled rain experiment using a long-range terrestrial laser scanning (TLS). The 
International Archives of the Photogrammetry, Remote Sensing and Spatial Information Sciences. Vol. XXXVII. 
Part B5, 485-490. 
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ABSTRACT: 
 
A controlled rain experiment has been performed on the Super-Sauze mudslide (South French Alps) in order to better understand the 
hydrology and mechanics of such type of landslides. The rainfall experiment was conducted during several consecutive days on a 
plot of about 120 m2. The landslide displacements were monitored by Terrestrial Laser Scanning (TLS) during 5 days from July 10-
14, 2007 with one scan acquisition per day. The scans were fitted on a stable slope outside the rain area. Three techniques were used 
to characterize the displacements: the benchmark method, the cloud to cloud comparison method and the shaded relief image 
correlation method. All techniques indicate an average displacement rate of 3.2 cm.day-1 with a slight acceleration on day 3. The 
benchmark method allowed to identify the direction of sliding and thus to estimate the dip of the slip surface. Information on the 
velocity vertical profile can also be derived from the benchmark method. 
 
 

                                                                 
* Corresponding author. 

1. INTRODUCTION 

In the South French Alps, the Callovo-Oxfordian clay-shales 
(e.g. black marls) of the Ubaye Valley present a high 
susceptibility to weathering and erosion. The landscape is 
severely affected by many shallow and deep-seated landslides. 
Among them, the Super-Sauze mudslide is being studied since 
10 years to gain more understanding on the factors and 
mechanisms controlling the behaviour of landslides developed 
in clay shales.  
 
The Super-Sauze mudslide (Figure 1) is a flow-like landslide 
characterized by a complex vertical structure associating a slip 
surface and a viscoplastic plug. Multidisciplinary observations 
(geology, geomorphology, geotechnics, hydrology; Flageollet 
et al., 1999) provide substantial information about its geology 
and geometry. The mudslide material consists of a silty-sand 
matrix mixed with moraine debris. It extends over an horizontal 
distance of 850 m and occurs between an elevation of 2105 m at 
the crown and 1740 m at the toe with an average 25° slope. Its 
total volume is estimated at 750,000 m3 and creeping velocities 
range from 0.01 to 0.04 m.day-1 (Malet et al, 2002). These 
displacements are spatially very variable over all the mudslide, 
and directly correlatd with the geometry of the covered 
paleotopography and the presence of water. The 
paleotopography plays an essential role in the behaviour of the 
mudslide by delimiting preferential water and material 
pathways and compartments with different kinematic, 
mechanical and hydrodynamical characteristics (Malet and 
Maquaire, 2003). The rate of displacement is directly controlled 
by the hydrological regime and period of high water levels. 

Within most of the year, the mudslide is characterized by nearly 
saturated conditions. 
 
 

 
 

Figure 1. (a) Location of the Super-Sauze mudslide. Aerial view 
of the mudslide in 2007 and location of the rain experiment 

(square). (c) Setup of the rain experiment area  
 

In order to better understand the factors controlling the 
hydrology and the mechanics of the mudslide, a rain infiltration 
experiment has been conducted in July 2007 (Figure 2). This 
experiment consisted in applying rain on a representative plot 
of about 120 m2 (7 x 14 m) during 4 consecutive days. The rain 
consisted in water enriched in chloride and bromide and a rain 
intensity of 15 mm.h−1 was applied. Geophysical (electrical 
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resistivity, P-wave velocity), hydrological (soil water content, 
soil suction, groundwater level, water discharge, soil 
temperature) and hydrochemical parameters (water quality, 
water conductivity) were observed before, during, and after the 
rain experiment at several locations within the experiment plot 
(Figure 2). The focus of this paper is on the characterization of 
the landslide kinematics by using a Terrestrial Laser Scanning 
technology.  
 
 

 
 

Figure 2. Map of the rain experiment plot and location of the 31 
piezometers installed at different depths. Three laser scans were 
acquired from two viewpoints (A and B) to cover the entire rain 

plot. 
 
 

2. METHODOLOGY OF DISPLACEMENT 
MONITORING 

2.1 Terrestrial Laser Scanning technology 

The displacement monitoring equipment used in this study is a 
long-range terrestrial laser scan (TLS) which principle is based 
on the time-of-flight distance measurements using an infrared 
laser (Slob and Hack, 2004). This technology is very interesting 
for monitoring slope displacements because it provides a rapid 
collection of field topographical data with a high density of 
points (Rosser et al., 2007; Conforti et al, 2005; Abellan et al, 
2006; Monserrat and Crosetto, 2008; Oppikofer et al, 2008). 
 
For the present study, the displacements were monitored by a 
Optech ILRIS-3D TLS system with a wavelength of 1500 nm. 
The monochromatic and nearly parallel laser beam is sent out in 
a precisely known direction. The pulse is back-scattered by the 
terrain and by several man-made objects such as the piezometer 
tubes installed on the site, and then recorded by the acquisition 
system. Knowing the speed of light, the travel time of the signal 
is then converted into the distance between the scanner and the 
object. Finally the Cartesian coordinates as well as the intensity 
of the beam (which is dependant of the object reflectivity) are 
registered. Mirrors inside the scanner allow the acquisition of a 
40° wide and 40° high field of view in a single acquisition with 
about 2500 pts.s-1. The 3D coordinates of each point are defined 
by its distance and direction from the scanner. The range of the 
used TLS is usually up to 800 m. On the field, the scanning 

range is difficult to evaluate because the effect of the 
atmosphere and soil moisture can significantly decrease the 
reflectivity of the target (Rosser et al., 2007). The resolution 
depends on the distance to the objects and on the chosen 
angular spacing between two spots. 
 
1.1 Data acquisition 

Displacements during the rain experiment were monitored by 
time series of TLS point clouds, with an acquisition per day. In 
order to obtain a complete topographical model of the terrain 
and of the objects (piezometers, benchmarks) minimizing the 
shadow zones, three consecutive scans from different 
viewpoints were carried out (Figure 2). TLS point clouds were 
acquired from almost the same position and orientation over 4 
days from July 10-14, 2007 at noon. The rain experiment was 
interrupted during the scanning. Ground control points were 
positioned in the mudslide but outside the rain experiment plot. 
This ground control points consisted in white CD (diameter of 
of 12 cm) fixed on black and white sticks. Their positions were 
measured with a DGPS in order to georeference the 3D images. 
 
For the multi-temporal analysis, it was essential to include 
stable areas into the scanned area (Monserrat and Crosetto, 
2008). The three individual scans were then combined using 
first a manual alignment procedure, and second an automated 
iterative procedure in order to minimize the alignment error. 
However, each acquisition has its own reference system. 
Therefore, they were matched over the stable areas and 
compared with the reference (first acquisition). All the 
processing was performed with the Polyworks software 
(http://www.innovmetric.com). 
 
2.2 Displacement characterization and quantification 

The displacements were characterized by comparing the 
acquisition of the first day (reference) with the point clouds of 
the following days. Three methods were used to quantify the 
displacement from the original point clouds. 
 
a) The benchmark method (M1): the movement of several 
objects (e.g. blocks of marls, piezometers, etc) allowed to 
precisely compute the direction of displacements because the 
scans from different viewpoints provide a complete 3D 
description of the objects. For instance, each piezometer can be 
modeled by fitting a cylinder on the point cloud (Figure 3). The 
boundaries of the cylinders were determined for 31 piezometers 
for each scan acquisition. The vectors between the cylinder 
boundaries of two consecutive dates provide the direction and 
the amplitude of the displacement. The rebuilding of the 
piezometer geometry was considered accurate if the diameter of 
the fitted cylinder is equal to 5±1 cm. For the area outside the 
rain experiment plot, a TIN (Triangulated Irregular Network) 
model was realized on 9 representative blocks. This technique 
allows to take into account the translational and rotational 
displacements of all the data points (Monserrat and Crosetto, 
2008; Oppikofer et al, 2008).  
 
A 4x4 matrix expresses then the affine transformation of the 
object geometry at different dates: 9 terms for the rotation, 3 
terms for the translation (Stephens, 2000). 
 
b) Cloud to cloud comparison method (M2a-b) : the function 
“shortest distance” (M2a) available in Polyworks consists in 
computing for each point of a point cloud the distance to its 
nearest neighbor in the reference point cloud. This method is 
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particularly useful when the direction of movement is unknown, 
but has the disadvantages of producing non reliable results 
because of the rough comparisons between two point clouds. 
Therefore, the amplitudes of displacement have been computed 
along the displacement vectors (M2b) determined from the 31 
piezometers. 
 
 

 

 

 
Figure 3. Cylinder fitting on the piezometer point clouds 

 
c) Correlation of shaded relief images (M3): the 2D 
displacement field of the terrain can be derived by correlating 
two optical images obtained at different time. This 
methodology has been applied on aerial and satellite images to 
measure the displacements generated by earthquakes (van 
Puymbroeck et al., 2000), landslides (Delacourt et al., 2004) 
and glacier flow (Kääb, 2002). The image correlation technique 
is based on the automatic identification of same textures within 
an image. On stable areas, visible ground features should be 
superimposed on two successive images. On areas characterized 
by movements, the visible and recognizable features are shifted 
by the displacements. In order to quantify the ground 
displacements, a correlation window is defined on the reference 
(often the oldest) image. The corresponding window is searched 
on the second image by maximizing a correlation function 
(Vadon and Massonnet, 2000, Baratoux et al., 2001). The 
starting point of the search is the expected position of the 
window as if no displacement occurred between two 
acquisitions. The measured shift is directly related to the ground 
displacement times the pixel size. The process is repeated for 
each pixel of the reference image. The result is composed of 3 
arrays of the same size as the correlated images. The first array 
contains the shift in lines for each pixel, the second array 
contains the shift in columns, and the third array indicates the 
quality of the correlation. The variation of the soil surface state 
is a factor that deeply influences the quality of the correlation. 
 
The method was applied on shaded relief image of DEMs 
computed by a linear triangulation of the TLS point clouds 
assuming a lambertian behaviour of the topography with a cell 
size of 5 cm. The sun elevation and azimuth parameters are 
chosen in order to maximize the contrast of the shaded image.  
 
2.3 Characterization of the errors 

a) Influence of soil moisture. In order to determine if the soil 
moisture of the topsoil has a significant influence on the TLS 
measurements accuracy, some tests were performed. A small 
plot of marls (~1 m2) was progressively wetted while several 
scans were acquired at a distance of 30 m. Then, the parts of 
each scan remaining dry were aligned on the reference with an 
fitting error < 1 cm). After determination of the difference 
between the data points (~ 3000 pts) of the scans, the mean 
values (0.3 cm) and the standard deviation (0.2 cm) between the 

two scans are minimal. Consequently, the soil moisture has a 
minor impact on the accuracy of the measurements. 
 
b) Influence of scan assembling. For the benchmark method, 
the alignment error of the three scans of day+1,+2 and +3 
compared to the reference scan is of 1.1 cm (σ < 1.0 cm). for 
the cloud to cloud method, the comparison between the point 
clouds is based on the discrepancy of the alignment of the point 
clouds on the stable areas of the scans, and the mean error is 0.8 
cm (σ = 0.6 cm).  
 
c) Accuracy of the shaded relief image correlation. The 
theoretical accuracy of the method is better than 1/1'000 of 
pixel (i.e. 0.05 mm for a pixel size of 5 cm, Baratoux et al, 
2001). However, the real accuracy depends (i) on the accuracy 
of the DEM geometry, (ii) on the point cloud density and 
repeatability and (iii) on the presence of shadows. The accuracy 
of the DEM geometry is related to the error in the repositioning 
of the scan points for each acquisition. As the TLS acquisition 
is not realized at the nadir, some shadows will mask part of the 
correlated area. The accuracy, estimated by averaging the 
displacement values in the stable area, is respectively of 2.3 cm 
(σ = 1.8 cm), 2.5 cm (σ = 1.1 cm) and 3.0 cm (σ = 1.4 cm) for 
respectively the 11 July, 13 July and 14 July 2007 acquisitions. 
 
 

3. ANALYSIS OF THE MOVEMENT PATTERN 

3.1 Movement pattern of the benchmarks 

The sliding direction is identified towards 027°/30° (σ = 6.0°) 
(Figure 4). The comparison with the reference scan indicates a 
displacement pattern larger than the accuracy of the method 
(Table 1). A slight acceleration is noticed for the last days with 
a mean daily velocity of 2.7 cm.day-1 between the 11 and 13 
July and 3.9 cm.day-1 between the 13 and 14 July.  
The displacements computed with the block analysis outside the 
rain experiment plot indicate that the amplitudes of the 
displacement are similar to those inside the rain experiment plot.  
 

 

 
Figure 4. Amplitude and direction (lower hemisphere density 
stereonet representation) of displacement of 31 piezometers 

inside the rain experiment plot. 
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3.2 Movement pattern identified with the cloud to cloud 
method 

 

A marked relief is needed to reliably detect displacements: 
terrain perpendicular to the main displacement vectors displays 
the highest contrast of displacement; inversely, no realistic 
displacements can be determined for terrain parallel to the main 
displacement vectors. 
 
The “shortest distance function” indicates displacements 
affecting both the mudslide and the infiltration plot (Figure 5). 
However, the computed amplitudes of displacement are less 
than the displacements computed with the benchmark method 
(Table 1). 
 
By taking into account the direction of displacement (027°/30°), 
the displacement field can be computed directly along the 

vector. These displacements are larger than the one calculated 
with the shortest distance function (Table 1). 
 
3.3 Relief image correlation method 

The shaded relief image correlation method indicates also an 
increase of the horizontal displacement with time. The limit of 
the active area is clearly visible on the maps (Figure 6). Along 
the profile P1 crossing a stable area and the mudslide, average 
displacements of the mudslide context respectively 3 cm (σ = 2 
cm), 6 cm (σ = 2 cm) and 11 cm (σ = 2 cm) are computed for 
respectively the 11, 13 and 14 July. The displacements of the 
piezometers inside the rain experiment plot showed an 
important spatial variability which is likely due to the method 
uncertainty (Table 1 and Figure 7). 

 

 
 

Figure 5. Displacements maps for the 11 July, 13 July and 14 July calculated with the “shortest distance” function. 
 

 
 

Figure 6. Displacement calculated from 10 to 14 July with the shaded relief image correlation technique. Profile P1indicates the 
increasing displacements with time of the mudslide (on the East) in comparison to the stable part (on the West) 

 
 

4. DISCUSSION   11 July 13 July 14 July 

M1 µ = 3.2 cm       
σ = 0.8 cm        

µ = 8.7 cm       
σ = 1.2 cm        

µ = 12.6 cm      
σ = 1.3 cm       

M2a µ = 1.9 cm       
σ = 1.1 cm        

µ = 5.0 cm       
σ = 2.0 cm        

µ = 7.2 cm       
σ = 2.7 cm       

M2b µ = 2.2 cm       
σ = 0.8 cm        

µ = 6.9 cm       
σ = 2.5 cm        

µ = 9.9 cm       
σ = 3.1 cm       

M3 µ = 3.2 cm        
σ = 2.0 cm        

µ = 7.1 cm        
σ = 2.1 cm        

µ = 9.5 cm        
σ = 2.2 cm       

4.1 Comparison of techniques 

There is no correlation among the displacements calculated 
with the benchmark method and with the shaded relief image 
correlation method; this is probably linked to the uncertainty of 
the correlation due to the presence of shadow zones in the 
(Figure 7). However, the correlation of the daily average 
displacements is better and both methods indicate an increase in 
the displacement rate with time. Globally, the average 
displacements processed with the correlation method are 
systematically lower than those processed with the benchmark 
technique, probably because the displacements calculated with 
the shaded relief image correlation methods are in 2D. 

 
Table 1. Average (µ) and standard deviation (σ) of the 

piezometer displacements calculated with the benchmark 
technique (M1) the point cloud “shortest distance” (M2a) and 
“along a vector” (M2b) function and the shaded relief image 

correlation method (M3) 
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Figure 7. Comparison of the displacements of the 31 
piezometers processed with the benchmark method and with the 

shaded relief image correlation method. 
 
The point cloud method using the “vector” function (M2b) 
provides the displacements that are the closest to the benchmark 
method (Figure 8). Indeed, the “shortest distance” (M2a) 
function underestimates the displacements.  
 
 

 
 

Figure 8. Histogram of displacements for the 31 piezometers 
with the techniques M1 and M2a-b 

 
4.2 Analysis of the mudslide kinematics 

By comparing the displacement computed by TLS with the 
displacement data monitored by an extensometer (Malet et al., 
2002) located close to the infiltration area, the displacement 
amplitude can be validated (Figure 9). The extensometer 
indicates an acceleration of the mudslide in July 2007 and the 
TLS monitoring was performed at the beginning of this 
acceleration period. From the extensometer data, it cannot be 
concluded whether the increase in displacement rate is related 
to additional water inputs to the infiltration area or to a general 
acceleration of the entire mudslide body.  
 
The dip of the slip surface may explain also why such high 
displacements affect the infiltration plot. The inclination of the 
displacement vector is steeper than the inclination of the 
topographical surface (Figure 4). From the monitoring of the 
inclination of the piezometers, it can be concluded that the 
vertical velocity profile is constant over the first 3 m (Figure 

10), which is in agreement with the observed inclinometer data 
(Malet and Maquaire, 2003). 
 
 

 
 

Figure 9. Displacement rate monitored by an extensometer 
located close to the infiltration plot.  

 
 

 
 

Figure 10. Relation between piezometer depths and their 
displacement through time.  

 
 

5. CONCLUSION 

TLS monitoring is a powerful technology to detect slope 
movements over a whole landslide area, but some careful 
precautions have to be taken into account while acquiring the 
data in the field. This study demonstrates especially the 
absolute need to calibrate the scans on stable areas to maximize 
the accuracy.  
 
From a technical viewpoint, cloud to cloud comparisons give a 
good approximation of the displacement amplitudes provided 
that the terrain is the most perpendicular as possible to the 
sliding direction. Shaded relief image correlation is an 
interesting alternative if the TLS scans are systematically done 
at the same spot with a good resolution to discriminate 
topographical objects. However, the benchmark technique on 
rebuilt objects is the most reliable method to identify both the 
direction and amplitude of displacements. 
 
From a thematic viewpoint, TLS monitoring allow to measure 
average displacement of 3.2 cm.day-1 in the direction 027°/30°, 
and to estimate the dip of the slip surface (~30°). The dip of the 
slip surface explains partially the large displacement rates of 
this part of the mudslide. 
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Unmanned aerial vehicles (UAVs) equipped with digital compact cameras can be used to map landslides
quickly and at a high ground resolution. Images taken by a radio-controlledmini quad-rotor UAV of the Super-
Sauze, France landslide have been used to produce a high-resolution ortho-mosaic of the entire landslide and
digital terrain models (DTMs) of several regions. The UAV capability for imaging fissures and displacements
on the landslide surface has been evaluated, and the subsequent image processing approaches for suitably
georectifying the data have been assessed. For Super-Sauze, horizontal displacements of 7 to 55 m between a
high-resolution airborne ortho-photo of May 2007 and a UAV-based ortho-mosaic of October 2008 have been
measured. Fixed areas of persistent deformation have been identified, producing fissures of different
distributions and orientations comparable to glacial crevasses, and relating directly to the bedrock
topography. The UAV has demonstrated its capability for producing valuable landslide data but improvements
are required to reduce data processing time for the efficient generation of ortho-mosaics based on
photogrammetric DTMs, in order to minimise georeferencing errors.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

In order to monitor hazards from active landslides and to
understand the processes involved, both spatial and temporal
measurements such as displacement rates and extents and changes
in the surface topography are required. For these, remote sensing has
been an integral method of landslide investigations for many decades,
with several different techniques being used. For example, differential
InSAR (Interferometric Synthetic Aperture Radar) enables detailed
displacement analysis (Belardinelli et al., 2003), although signal
decorrelation due to vegetation changes and sedimentological
processes can prevent its use on active landslide surfaces. Passive
space-borne imaging is becoming increasing useful for landslide
studies; panchromatic QuickBird satellite images can provide data at a
ground resolution of 0.61 m and a repeat acquisition interval of down
to 3–4 days (Niebergall et al., 2007). Airborne and terrestrial geodetic
LIDAR-scans (Light Detection and Ranging) are powerful tools for
rapidly collecting high densities of precise and high-resolution 3D
surface point coordinates. The quality of such point clouds is mainly
influenced by the roughness and reflectivity of the surface, the
measurement incidence angle and the observation range (Cheok et al.,
2002; Lichti et al., 2005). From point clouds, high-resolution digital
terrain models (DTMs) can be derived with accuracies in the sub-

metre range and, in many cases, surface topography can be
determined even in vegetated environments (Carter et al., 2007;
van den Eeckhaut et al., 2007). Airborne images can provide
important surface textural data, but photogrammetric DTMs are not
usually as accurate and precise as airborne LIDAR-based DTMs
(Baltsavias, 1999) and topography covered by dense vegetation
cannot be reconstructed. Traditional airborne- and satellite-based
remote sensing techniques are suitable for landslide detection over
areas of multiple square kilometres (Henry et al., 2002). For the
Super-Sauze landslide studied here, the geomorphological evolution
between 1950 and 1995 has been previously reconstructed from 6
airborne ortho-photographs (1 m ground resolution) and the 6
corresponding DTMs (15 m grid) (Weber and Herrmann, 2000).
However, these data were of neither sufficient resolution nor repeat
rate to resolve the evolution of small landslide features, such as fissure
structures or small displacements, which can provide significant
information on landslide dynamics.

Here, we investigate the use of radio controlled unmanned aerial
vehicles (UAVs) for making such high-resolution measurements of
landslides. The mini-UAV used has the advantage over traditional
methods of allowing flexible deployments capable of acquiring both
high-temporal and spatial resolution data. Radio controlled UAVs are
less expensive with significantly lower operational costs thanmanned
aircraft and, in recent years, mapping and remote sensing applications
of UAV-systems have become more common (Everaerts, 2008). In the
late 1970s the use of fixed wing remote controlled aircraft was
investigated formotorised UAVphotogrammetry experiments (Przybilla
and Wester-Ebbinghaus, 1979) and, a quarter century later, Eisenbeiss
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et al. (2005) generated the first high-resolution digital terrain models
(DTMs) using autonomously controlled helicopter UAVs.

Currently, a range of UAV-systems are in use, for example,
motorised paragliders (Jütte, 2008), blimps (Gomez-Lahoz and
Gonzalez-Aguilera, 2009), kites (Aber et al., 2002) and balloons
(Fotinopoulos, 2004). However, many such systems are strongly
affected bywind and could only be used infrequently or with difficulty
in mountainous terrain. The availability of small high-quality digital
cameras has now enabled radio controlled UAV-systems to represent
affordable and practical remote sensing platforms, but data analysis
challenges remain. For example, in order to utilise standard aerial
photogrammetric processing software, UAV-acquired photographs
should be acquired in an optimal block configuration alignment, with
internally stable camera-systems and minimal optical distortion.
These restrictions have previously required the use of fixed-lens SLR
cameras, expensive autopilot UAV navigation systems, and driven the
development of dedicated photogrammetric software packages
(Eisenbeiss et al., 2005).

In 2006, relatively stable quad-rotor helicopter systems became
available as open source public domain projects (Mikrokopter, 2010).
These systems are suitable for adaptation for use in alpine terrain and
are low-cost when compared to commercially available UAV-systems.
The goal of this study was to evaluate a UAV-system developed in-
house for landslide research. Here, we report on the potential and
limitations of such a system, with preliminary results acquired from
the Super-Sauze landslide, France. For Super-Sauze, a specific aimwas
to consider the UAV capability for imaging fissures and displacements
on the landslide surface and to assess the subsequent image
processing approaches for suitably georectifying the data. Fissures
on the Super-Sauze landslide have not been mapped in detail in the
past and, although this could be carried out by traditional surveying
techniques, the large area of the landslide makes remote sensing an
appealing technique for this task. With most fissures around 0.1 m in
width, they are not resolvable in satellite data and only imaged
infrequently by manned airborne systems. Thus, a UAV-system could
offer the opportunity for regular data at a suitable resolution to detect
changes in the fissure systems.

For full coverage of the landslide area, a plane-rectified ortho-
mosaic of UAV imagery has been constructed and comparisons were
made with a previously acquired traditional aerial ortho-photo.
However, the use of plane-rectification can result in significant errors
in regions of rugged topography, so we explore the application of
close range photogrammetry software to enhance the results with a
photogrammetric DTM. The close range software can handle
convergent imagery from non-metric cameras much more readily
than traditional aerial photogrammetry applications, facilitating DTM
generation from UAV imagery. The quality of the digital terrain model
is assessed by comparison with data from a terrestrial laser scanner
(TLS).

2. UAV-system

The UAV-system developed in-house is a low-cost quad-rotor
(Figure 1) that has been previously demonstrated to be capable of
flying in difficult alpine terrain. When compared to conventional
helicopters, quad-rotor systems are more stable with less in-flight
vibration and have the mechanical advantage of not requiring a large,
variable pitch rotor-unit. Our systemwas derived from an open source
project (Mikrokopter, 2010) and enhanced for landslide studies. A
robust aluminium flight frame was developed and the payload of the
UAV-system was increased by using more powerful motors and some
modifications of the flight control software. The UAV is stabilised by
inertial measurement units (IMUs), including three acceleration
sensors, three gyroscopes, a three-axis compass, and a pressure
sensor, regulated by basic PID (proportional integral differential)
loops. Flight endurance (hovering time of the UAV-system) is up to

12 min using a lithium polymer battery with a capacity of ~5.0 Ah.
Overall UAV-development took about one man year in order to meet
all the requirements for operation in difficult alpine terrain.

For image acquisition, a light weight low-cost digital compact
camera (Praktica Luxmedia 8213) which supports manual camera
settings was used. For all flights the sensitivity, zoom and the aperture
were set to fixed values in order to achieve exposure times b1/800 s
and the largest visual angle. Without an auto-pilot navigation system
to control image acquisition, all photographs were taken in an
automatic image-seriesmode, acquiring one image every 3 s to ensure
full coverage.

Our choice of a radio controlled UAV requires the presence of a
highly skilled pilot and limits the operational area to the control range
of a few hundreds of metres. There are also challenges related to the
relatively small payloads, UAV-reliability and the restricted radio-
bandwidth for ground communication (Colomina et al., 2007).
Although the use of an autonomously controlled UAV could
significantly increase the operational area, autonomous control is
less able to cope with unpredictable conditions such as gusty winds
than an experienced operator. Furthermore, the use of autonomous
UAVs is tightly regulated by civil aviation and security authorities,
preventing their practical deployment. Our experience is that,
particularly in alpine terrain, UAV-based image acquisition requires
significant technical skill and a good UAV pilot.

3. Study area and data acquisition

The study was carried out on the Super-Sauze landslide (Figure 2),
located on the north-facing slope of the Barcelonnette Basin
(Southern French Alps). The landslide has developed in a torrential
basin located in the upper part of Sauze torrent, on the left side
downstream of the Ubaye valley and is one of several that have been
persistently active since the 1970s. The landslide extends over a
horizontal distance of 850 m between elevations of 2105 m at the
crown, and 1740 m at the toe, with an average slope of 25°. The
landslide mainly consists of Jurassic black marls and has a total
volume estimated at 750,000 m³. Displacement velocities of the
unstable slope range from 0.01 m to 0.4 m per day (Malet et al., 2002;
Malet et al., 2005).

In October 2008 a UAV flight campaign was carried out covering
the whole sliding area (850×250 m) of the Super-Sauze landslide,
acquiring 1486 airborne photographs. Flight planning was carried out

Fig. 1. Quad-rotor system for remote sensing and its main characteristics.
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in-situ, where the area to be imaged could be observed and suitable
locations for takeoff and landing could be identified. After launch, the
quad-rotor was guided to an imaging flight altitude of ~200 m to
provide a ground resolution of approximately 0.06 m per pixel.
However, manual control of the UAV led to deviations in flight altitude
between 100 m and 250 m, with corresponding ground resolutions
between 0.03 m and 0.08 m. At the imaging altitude the UAV was
hovered for about 30 s before vertical landing was initiated. After each
flight, the area covered by the acquired photographs was verified on
the camera directly.

To enable the images to be georeferenced, 199 targets
(~0.4×0.6 m rectangular coloured sheets to ensure visibility) were
deployed over the landslide as ground control points (GCPs), and their
centroid locations determined with differential GPS (DGPS). Deploy-
ing such a number of GCPs requires significant effort but was deemed
an appropriate precaution for the initial assessment of UAV use over
the landslide. Although long-term DGPS observations of these targets
could allow for accurate displacements analysis at each GCP without
the need for any UAV flight, such point data could potentially miss
areas of interest and would not provide opportunity for the analysis of
surface features such as fissures.

To enable a comparison of the UAV results with ground-based
data, the topography of the toe-region of the slide was also mapped
with a terrestrial laser scanner (TLS). The TLS instrument, an Optech
ILRIS-3D, was used from a single site at a mean distance of 150 m from
the toe (Figure 3A), producing an average data density of 23,000
points per m2 in the image plane perpendicular to the line of sight,
and a total of 3×106 points. The laser logged the last return from each
line of sight in order to minimise undesired returns from vegetation. A
stable area outside of the landslide was also included within the
scanned area in order to georeference the TLS data. This georeferen-
cing was carried out using a DTM acquired by airborne LIDAR on 22
May, 2007 and supplied by the company SINTEGRA. A traditional
aerial ortho-photo from the same overflight, with a ground resolution
of 0.2 m, was also provided by SINTEGRA and this has been used to
determine displacements in conjunction with our UAV imagery.

4. Data processing

To allow comparison of the UAV datawith these other sources, two
processing procedures were carried out; generation of an ortho-
mosaic and DTM construction of selected areas using close range
photogrammetry techniques.

4.1. Ortho-mosaic

Previous work has shown that a straightforward plane image
rectification approach can be used to produce ortho-mosaics suitable
for displacement analysis, analysis of soil moisture, as well as an
analysis of fissure structures (Niethammer et al., 2009). Here, the best
59 suitable UAV-acquired imageswere selected formosaic processing.
In a first step, optical (barrel) distortion was corrected using the
common third degree polynomial approach (Niethammer et al.,
2009). In a second processing step, each image was rectified onto the
plane GCP coordinates using one of four non-parametric rectification
approaches (projective transformation, piecewise affine transforma-
tion and polynomial transformations of the 2nd and 3rd order). For
each image, the rectification approach was selected in order to
achieve the best result and depended on the relief variation and the
number of observed ground control points. In irregular terrain these
approximate transformations will not fully account for the effects of
relief and residual misalignments within the ortho-mosaic have to be
accepted. Finally, all rectified photographs were merged to a uniform
high-resolution ortho-mosaic with a spatial resolution of 0.04 m.
Automatic colour correction was carried out within OrthoVista
software (OrthoVista, 2010) by applying a global tiling adjustment
function which compares overlapping areas of images and then
computes radiometric adjustment parameters for each image. All
images were then merged into a seamless mosaic by an adaptive
feathering image blending algorithm within OrthoVista (Figure 3A).

4.2. Photogrammetric DTM

DTM generation was carried out using VMS close range photo-
grammetry software (VMS, 2010) and an image matching algorithm,
GOTCHA (Gruen Otto–Chau) from the University College London
(Otto and Chau, 1989). Three regions of the Super-Sauze landslide
were analysed (Figure 3), representing the areas best covered by
multiple images. Two of these cover the upper reaches (DTM 1 and 2,
Figure 3B and C, from 10 and 6 images respectively) and one covers
the toe-region (DTM3, Figure 3D, from 30 images).With TLS data only
covering the toe-region, the DTM analysis was restricted to DTM 3 of
the toe-area.

For DTM creation, observations of ground control points in the
selected images were used to calculate initial camera orientations
(positions and pointing directions) using a preliminary estimated
camera model defining principal distance only. The photogrammetric
network produced was densified by incorporating additional tie
points generated with GOTCHA. GOTCHA is a dense matching
algorithm capable of generating patch-based (rather than feature-
based) matches for each pixel of an image. The output was then
reduced to a few thousand matches distributed over the images and a
self-calibrating network adjustment was carried out in which the
errors in the GCP positions, camera orientations and the camera
model (principal distance, two radial and two tangential distortion
components, principal point offsets and an affinity term) were
simultaneously minimised.

The optimised locations for the 16GCPs in the toe-region (Figure 3A)
showed RMS position residuals (from the original GCP coordinates) of
0.023, 0.018 and 0.019 m in x, y, and z. As is standard in rigorous close
range photogrammetry procedures, VMS calculates the measurement
precision within the photogrammetric network (Cooper and Robson,
2001). Average precisions for all the GCPs were 0.079, 0.079 and
0.185 m in x, y, and z, reflecting mean image residuals of 1.4 pixels in
both x and y. Such precisions and residualmagnitudes are poorer than it
is possible to achieve with oblique photogrammetric networks of
environmental scenes; for example, over similar observation distances,
Chandler et al. (2002) obtained control point measurement precisions
that were generally b20 mm for monitoring river channel change.
However, such results generally require careful image acquisition

Fig. 2. Location of the study area and upward view of the Super-Sauze landslide. Picture
was taken in summer 2006.
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planning and the use of an SLR camera, options that are not available
when using small, manually controlled UAVs. Nevertheless, compact
cameras have been shown to have sufficiently stable imaging
geometries for photogrammetric work (Wackrow et al., 2007) and
precisions of 20 mmmay exceed the requirements of remote sensing of
mass-movement phenomena. For example, the precisions here are
better than those required and achievedby James et al. (2007)whoused
a ground-based SLR for assessing lava flows. In future work, one of the
easiest ways to increase the precision of the UAV-based DTMswould be
to reduce the size of the GCP targets, whichwere not originally selected
for usewith VMS. The algorithms in VMS to automatically locate control
target centroids are optimised for use with circular retroreflective
targets (Robson and Shortis, 1998) and perform best when targets are 5
to 10 pixels across in images. Consequently, centres of the large,
rectangular GCPs are not as accurately locatedwithin the images as they
could be, and GCP residual errors would probably be reduced if smaller,
circular targets were employed.

For the creation of DTM 3, 17 of the 30 images in the network
overlapped suitably to contribute to the final surface model. After
image matching, the output was refined by eliminating outliers, weak
matches (e.g. points with significant residuals, poor precisions or
matched in only two images) and points clearly influenced by
vegetation cover. The resulting point clouds were then interpolated
over a 0.2 m grid using kriging in Surfer software (Surfer, 2010).

4.3. Terrestrial laser DTM

TLS data processing was performed using Polyworks software
(Polyworks, 2010). The landslide surface is nearly free of vegetation.
Trees, stumps andbusheswere easily identifiable in the TLS point clouds
and could be removed manually without any automatic filtering. In
some minor parts of the landslide toe, sparse vegetation, such as grass
(less than 0.1 mhigh)was present. Its effect on the elevation accuracy is
smoothed by a 0.2 m grid interpolation, thus leading to a maximum
error less than 0.1 m in elevation. However, many automatic filtering
methods can be used to remove vegetation (Prokop and Panholzer,
2009). They are useful when vegetation is dense and the affected point

cloud covers a large area which was not the case in the present study.
Georeferencingwas achieved by aligning stable topography adjacent to
the landslide to equivalent data in the 2007 airborne LIDAR DTM
(Figure 3E). This was carried out using an automated iterative closest
point algorithm (ICP), with an initial manual alignment to ensure that
the ICP did not converge on a local minimum (Lee et al., 1999). This
georeferencingmethod is often applied in areaswhere access is difficult
and where precise GCP reflectors cannot be readily installed, issues
typical of landslide areas where slopes of more than 60° can be present
(Travelletti et al., 2008; Oppikofer et al., 2009). After alignment, the
mean 3D misfit in the stable area was quantified to be 0.05 m with a
standard deviation of 0.16 m. The TLS data were then resampled and
interpolated to generate a DTM with a 0.2 m grid.

5. Results and discussion

5.1. Ortho-mosaic and DTM quality

Errors within the georeferencing of the ortho-mosaic were
quantified by comparison of all 199 GCP locations to their DGPS-
measured locations. Within the boundary of the sliding area the mean
error was 0.5 m, with a standard deviation of 0.57 m and a maximum
misalignment of 3.9 m. However, large misalignments between 2.0 m
and 3.9 mwere only located at the margins of the landslide and, away
from the boundary, accuracies can be considered to be ~0.5 m. In the
toe-region, the ortho-mosaic could also be comparedwith UAV images
ortho-rectified within VMS software using the photogrammetry-
derived DTM 3 (Figure 3D). Horizontal offsets were determined by
image matching (using GOTCHA) and show similar magnitudes to
those of the full ortho-mosaic GCPs (Figure 4A), with the largest values
located near the slide boundary.

The quality of the photogrammetric DTM was assessed by
subtracting the overlapping TLS DTM (Figure 5A and B). In the
vertical direction the RMS difference is 0.31 m although maximum
deviations reach +3.44 to −4.08 m. The most significant errors are
induced by some small trees and bushes, the effects of which could
not be reliably removed from the photogrammetric DTM. However,

Fig. 4. Comparison between the ortho-mosaic (A) and a DTM-derived ortho-photo (B) of the toe-region. (C) Horizontal offsets determined by GOTCHA image matching.

Fig. 3. A: Ortho-mosaic of the Super-Sauze landslide of October 2008 with ground control points (GCPs), horizontal surface displacement vectors colour coded by average movement
velocity (May 2007–October 2008), different areas of dynamics and sedimentation, locations of the DTMs and the position and field of view of the terrestrial laser scanner survey.
B–D: DTM 1–3 overlain with an ortho-image. E: Alignment error between the TLS DTM (October 2008) and airborne LIDAR DTM (May 2007) of the stable topography adjacent to the
toe-region of the landslide.
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vegetation correction on landslides has been managed by applying
non-uniform vegetation-height surfaces (Martha et al., 2010), but
such procedures were not warranted in this work because the most
significant vegetation errors were localised and occurred only at the
margins of the DTMs. Further sizable differences occur on the steepest
sides of large blocks. On the northern faces, where the block surface is
nearly perpendicular to the TLS line of sight (Figure 3A), the TLS point

cloud is much denser than the photogrammetric one. For example,
Figure 5C and D shows that in the steep front of the toe, the point
cloud of the TLS is two orders of magnitude denser than the point
cloud of the photogrammetry.

However, the TLS can only observe one side of a block and the
other, shadowed, side has to be interpolated. In shadow areas, the
zero point density results in predicted elevations that reflect the

Fig. 5. DTM precision analysis at the toe-region; A: texture of the toe-region, B: elevation differences between TLS and photogrammetric DTM, C: point-density of the
photogrammetry data, and D: point-density of the TLS data.
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interpolation technique used rather than any real measurements
(Figure 6C). Nevertheless, such regions are observed fully by the UAV.
In regions of low vegetation, such as grass or small shrubs, it is difficult
to completely remove vegetation returns from the TLS point cloud and
this can lead to some small artefacts in the TLS DTM (Figure 6A and C).
On the other hand the photogrammetric approach can fail in areas of
low image contrast or shadowing (for example, on some large blocks,
Figure 6A and B). Dense vegetation cannot be penetrated and can give
poor or no results during image matching (Figure 6A and B). It can be

concluded that both DTMs must be regarded with caution. Each set of
data and method can have advantages and limitations (Kerle, 2002).

5.2. Surface displacements

Our UAV-based displacement analysis of the Super-Sauze land-
slide was carried out by comparing the ortho-mosaic from October
2008 with the aerial ortho-photo from May 2007 in a geographical
information system (GIS). Horizontal displacements were measured
by identifying corresponding features and areas, such as rocks, stones
and parts of vegetation patches in both images (Figure 7A and B). In
principle, such analysis could be attempted by automated image
matching (e.g. using correlation-based methods), but due to the
resurfacing changes over the 17-month interval, this would be
ineffective with the available image pair. However, automated
image matching should be possible between UAV-derived ortho-
mosaics acquired at shorter interval periods, and the use of more
sophisticated object- or feature-based matching like scale-invariant
feature transform (SIFT) could also be investigated (Lowe, 2004;
Leprince et al., 2008).

Horizontal displacements between 7 and 55 m±0.5 m, as well as
varying displacement directions were detected (Figure 3A). However,
several regions could not be successfully analysed due to a lack of
clear surface features in both image sets (area 3 in Figure 3A).
Comparisonswere also prevented in areas of resurfacing by either new
fine-grained sediments (the left part of area 3 and area 4, Figure 3A) or
the rapid accumulation of both boulders and sediments (particularly in
the source region, area 1, Figure 3A). Area 2 (Figure 3A) is charac-
terised by very lowvelocities, and displacements could not be resolved
in this area. Converting all identified displacements to daily average
displacement rates gives the range of 0.01 to 0.1 m±1 mmper day for
the period between May 2007 and October 2008. In the source area,
displacement rates are up to three times greater than to the long-term
average (Amitrano et al., 2007) (Figure 8) and approximately two
times greater than the average in other regions of the landslide. This
suggests that the May 2007 to October 2008 period represented (or
encompassed) a period of significantly greater dynamics than normal
for the Super-Sauze landslide.

Displacements of the Super-Sauze landslide have beenmeasured on
the ground since 1991 by GPS, geodetic and strain instruments
(Amitrano et al., 2007). Between 1996 and 2004, average velocities
were in the range of 0.002 to 0.03 m per day, but velocities up to 0.4 m
per daymay be observed each year in the spring season (Amitrano et al.,
2007). Monitoring of continuous displacements and pore water

Fig. 6. DTM artefacts resulting from shadow zones in TLS data and vegetation
obscuration in the UAV-based DTM.

Fig. 7. Horizontal displacement analysis of the toe-region between the airborne ortho-photo of May 2007 (A) and the UAV-based ortho-mosaic of October 2008 (B).
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pressure have demonstrated that seasonal landslide accelerations are
controlled by hydro-climatic conditions and that the long-term
behaviour is characterised by continuous movements with a seasonal
trend of two acceleration periods (spring and autumn) and two
deceleration periods in summer and in winter (Malet and Maquaire,
2003). Such seasonal movement differences cannot be resolved over a
17 month-period. With the capability for providing regular surveys,
UAVs could significantly assist in the spatial assessment of landslide
displacement. However, despite the high-resolution of the imagery, the
general georeferencing accuracy here of ~0.5 m (resulting from the use
of plane-rectificationapproximations in constructing theortho-mosaic),
could restrict the usefulness of UAV mosaics collected over intervals
much shorter than a year. Consequently, effort is required to streamline
photogrammetric DTM creation from the UAV images, so that the full
landslide area can be efficiently reconstructed and used to increase the
accuracy of the orthorectification process.

5.3. Fissures

Many tension- and desiccation cracks and fissures are present on
the surface of the Super-Sauze landslide. Tension fissures can be
~20 m long, up to 0.4 mwide and reach 1 m in depth (Grandjean et al.,
2007). In October 2008 most of the fissures were ~0.1 m in width and
are observable in the UAV ortho-mosaic (Figure 9).

Inspection of the fissures in the ortho-mosaic was carried out in a
GIS. Despite the downhill movement of the landslide, superficial
fissures arise in the same regions of the landslide each year,
demonstrating that their locations are controlled by interactions
with the paleotopography of the buried bedrock. At the Super-Sauze
landslide, longitudinal, transverse, shear, and cross-shaped fissures
(Figure 10) have been classified as the principal fissure types (Walter
et al., 2009), with their positions and orientations indicating different
styles of deformation and development (Parise, 2003).

Similarities between the observed fissure patterns and those of
glacial crevasses suggest a comparable genesis. Landslide dynamicsmay
also be analogous to those of glaciers, resulting from either, or both,
sliding and flowing (Kääb, 2002, Malet et al., 2005, Amitrano et al.,
2007). Glacial dynamics and crevasses have been well studied
(Wilhelm, 1975; Hambrey and Alean, 1994; Hambrey and Lawson,
2000) and crevasse distribution linked to changes in bedrock topogra-
phy and the lateral bedrock boundaries. For example, longitudinal
fissures occur in the direction of movement where an extension of the
pathway is initiated. Transverse fissures occur in regions of changes in
the decline of the subsurface bedrock slope (Wilhelm, 1975; Varnes,
1978; Hambrey and Alean, 1994). Marginal or shear fissures mostly
occur at lateral boundaries between bedrock and the landslide material
as result of the velocity gradient (Wilhelm, 1975). In Super-Sauze, such
fissures also appearwithin the landslidematerial along emerging in-situ
bedrock crests (Figures 9 and 10). More intricate fissures, such as cross-
shaped,may result fromacombinationof dynamics inducedbycomplex
bedrock topography.

Our observations support previous work indicating that stable
buried bedrock crests directly affect the behaviour and dynamics of
the entire landslide, and that sliding material is ‘canalised’ by the
gullies between crests (Flageollet et al., 2000; Malet, 2003).

Regularly acquired UAV-derived fissure maps could provide
valuable spatial data to augment ground-based studies aimed at
understanding the links between the slidingmaterial and the bedrock.
For example, nanoseismic monitoring can now resolve the low
amplitude signals of fracture processes within sedimentary landslide
material (Walter et al., 2009 and this issue). Combining these data
with high-resolution UAV-based snapshots of fissure distributions
and their temporal development could provide valuable insights into
the flow dynamics. Furthermore, soil moisture changes suggest to be
detectable in contrast variations in UAV images of the landslide
surface (Figure 9). This may indicate a promising new approach for

Fig. 8. Horizontal surface displacement vectors (May 2007–October 2008), colour
coded by average movement velocity and long-term average movement velocity map
(1996–2007), (Amitrano et al., 2007).

Fig. 9. Emerging in-situ crest, fissures (e.g. shear fissures) and soil moisture contrasts
(detail of UAV-based ortho-mosaic of October 2008).
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high spatial resolution assessment of surface soil moisture, capable of
assisting in the quantification of preferred infiltration pathways (for
example through fissures), that remains a challenging problem
(Krzeminska et al., 2009).

6. Conclusions

In this study it has been shown that radio controlled low-cost UAVs
can deliver high-resolution remote sensing data on landslides. The
proposed UAV-based remote sensing approach shows significant
potential for the production of high-resolution ortho-mosaics and
DTMs that enable the analysis of fissures and surface displacements.
The manual data acquisition and processing procedures used require a
significant amount of time, but progress is already being made to
streamline data processing by using automated targetless structure-
from-motion andmultiview-stereo approaches to derive the topographic
surface (Niethammer et al., 2010). Integrating such DTM generation
(which includes cameramodel refinement), and possibly also vegetation
removal, into theortho-mosaicpipeline,will significantly reduceerrors in
the final ortho-mosaic of the Super-Sauze landslide.

The high-resolution of the UAV images and the resulting ortho-
mosaic allowed analysis of fissure patterns and different arrangements
(longitudinal, transverse, shear and cross-shaped fissure distributions)
were identifiable. Thefissures are comparable to glacial crevasseswhere
similar dynamics take place and their patterns reflect the interactions
between the sliding material and the bedrock. The UAV imagery thus
supports prior observations that buriedbedrock crests directly affect the
behaviour and dynamics of the entire landslide (Malet, 2003).

The comparison between the plane-rectified UAV ortho-mosaic
and an earlier ortho-photo revealed horizontal displacements
between 7 and 55 m±0.5 m, representing daily average displace-
ments rates in the range of 0.1 to 0.01 m±1 mm per day, between
May 2007 and October 2008. Despite the high-resolution of the
imagery, errors resulting from the plane-rectification degrade the
georeferencing accuracy to ~0.5 m over most of the landslide.
Although acceptable when calculating displacement rates over
periods of a year, errors of this magnitude would be restrictive for

analyses over shorter intervals, and hence could limit the usefulness
of the UAV's capability to regularly acquire data.

Consequently, ortho-rectification using photogrammetric DTMs is
advised. A DTM of the toe-region of the Super-Sauze landslide,
constructed using close range photogrammetry software, has been
compared with TLS data of the same area giving an RMS of height
difference values of 0.31 m. Although TLS-based point clouds are
denser than photogrammetric derived point clouds, TLS data are
subject to shadowing due to the oblique view point. Such shadows are
minimised in nadir UAV-acquired images and a large scale data
acquisition can be obtained more effectively by UAV.
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ABSTRACT: The objective of this paper is to develop a model for slow-moving active slides in clayey sediments to reproduce 

certain patterns of motion, as acceleration deceleration events, and to understand by numerical modelling the mechanisms that might 

be responsible for the observed motion pattern. Analysis of controlling factors and mechanisms is a basic requirement for the 

prediction of the temporal pattern of slow-moving landslides which can exhibit sudden acceleration.  

It is well known that shear viscosity and the evolution of pore water pressures are key parameters to understand the dynamics of 

landslides. Commonly landslides are modelled by using a viscous component as the main controlling mechanism. Nevertheless 

since each landslide has its own pattern of activity computer models have to be customized for the particular problem. Special 

importance is attached to the description of the development of the model used in this work to provide a framework that can be 

adjusted to similar problems.  

In a first stage the performance of the conceptual approach has been tested by means of a small-scale slope experiment, i.e. by a 

flume test. Then the approach has been applied to the Super-Sauze landslide, a typical and well-documented example of an active 

landslide occurring in black marls.  

Using a mainly viscous approach it is shown that the influence of increasing pore water pressures is underestimated when the failed 

mass accelerates. Velocity increase is improved by defining the viscosity in dependency of pore water pressure ratio. Deceleration 

that takes place under nearly constant pore water pressures is mainly controlled by viscosity. 

 

KEYWORDS: Landslides, Dynamic modelling, Black marls, Viscosity, Pore water pressure  

 

 

Introduction 

The hazard caused by active landslides that move continuously 

over long periods of time often consists of sudden and 

unexpected acceleration events (van Asch and Malet, 2009). 

Mostly in coarser grained materials those acceleration events 

are often correlated to the hydrological conditions of the slope 

and related to rainfall and snow melting (François et al. 2007, 

Laloui et al. 2009). However the correlation is not 

straightforward since each landslide has its own pattern of 

activity according to its geo-morphological, geological, hydro-

geological and mechanical context (van Asch et al. 2007, 

Picarelli et al., 2005). The movements of active landslides in 

fine-grained materials are not exclusively but mainly related to 

pore water pressure fluctuations and a viscous component, 

which are difficult to distinguish (Ledesma et al., 2009).  

The focus of this study is the analysis of the kinematics of 

slow-moving landslides in fine-grained soils. Investigating the 

controlling factors (e.g. such as the shear zone geometry and 

rheology) and the mechanisms (such as changes in pore water 

pressures and rate-dependent material behaviour) that influence 

landslide kinematics (van Asch et al 2007) is a basic 

requirement for the prediction of acceleration periods and  

 

hence in the assessment and management of the potential 

landslide hazard. 

Dynamic modelling can help to analyse the complex and 

spatial distributed displacement pattern of the failure mass and 

in contrast to static modelling in can take into account the 

development of velocity over longer time periods. A compact 

summary of previous works with respect to dynamic models, 

which are usually distinguished in lumped mass and continuum 

approaches, is given in Hungr (1995). 

Whereas advanced constitutive (hydro-mechanical) models 

that can take into account the effects resulting from the 

rheology of the material are still restricted to the usage of two-

dimensional (2D) models complex 3D structures are normally 

analysed by conceptual approaches (Corominas et al., 2005; 

Ledesma et al., 2009). Nowadays developments in new 

techniques concerning direct and indirect sub-surface 

investigations allow for a 3D reconstruction of the sub-surface 

geometry. Because of scale effects (stress-dependent material 

behaviour, representative sampling volume, etc.) it is very 

difficult to determine the rheology of the landslide material by 

soil-mechanical or geotechnical tests. Therefore it is decided to 

focus on the usage of complex 3D topographies (bedrock and 
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landslide topography) and to accept the uncertainties related to 

the rheology. 

The continuum model used to study the slow movements in 

clayey soils is based on the conservation of momentum given 

by the common approach of the depth-integrated form of the 

Navier-Stokes equation of motion considering an 

incompressible flow (e.g. Hungr, 1995; Denlinger and Iverson, 

2001, Mangeney et al., 2007; Begueria et al., 2009; Hungr & 

McDougall, 2009). 

In contrast to the modelling of rapid landslides (debris flows, 

debris avalanches, as performed e.g. by the before-mentioned 

authors: Hungr, 1995; Denlinger and Iverson, 2001, Mangeney 

et al., 2007; Begueria et al., 2009; Hungr & McDougall, 2009) 

in which the moving mass above the complete height is treated 

as a one phase homogeneous fluid-like material (Savage & 

Hutter, 1989) several studies of slow-moving landslides 

introduce a shear zone and a viscous component that is usually 

dependent on the velocities in the shear zone (van Asch and 

van Genuchten, 1990; van Asch et al., 2006, van Asch et al., 

2007; Corominas et al., 2005; Ledesma et al., 2009; Ranalli et 

al., 2010). It is noted that applying the concept of equivalent 

fluid to the rheological behaviour of the landslide material or to 

the material of the shear zone provide simple solutions for 

practical modelling. The parameters that define the material 

behaviour have to be derived from back-analysis of monitored 

landslides and are disparate from the constitutive parameters 

measured in classical soil mechanical experiments (Hungr, 

1995, van Asch et al., 2007). 

The main objective of this study is to develop a simple 

dynamic approach that is capable to reproduce the spatial and 

temporal varying velocity pattern of clayey slides taking into 

account the influence of topography, viscosity and pore water 

pressure changes. A detailed documentation of the process of 

model development shall provide a framework to the reader 

that can be modified easily and adjusted to similar problems. 

For that reason numerical modelling in combination with 

physical modelling in terms of small-scale flume tests is carried 

out for the analysis of the Super-Sauze mudslide. While 

computer simulation is conducted to investigate the effects of 

topography and shear zone thickness the flume test is basically 

used to validate the developed dynamic approach. 

 

 

 

Dynamic Model: assumptions and equations 

Factors and mechanisms controlling the kinematics in the study 

area are hypothesised to be : 

 

(a)  the topography of the landslide body, bedrock and 

shear zone,  

(b)  the rate dependent behaviour of the material in the 

shear zone, and  

(c)  pore water pressures. 

 

(a) The model is implemented in the GIS scripting language 

PCRaster (Karssenberg et al., 2001) which facilitate the 

utilisation of complex topographies through digital elevation 

models (DEM). Whereas the topographies of the bedrock and 

the surface are given the thickness of the shear zone d referred 

to the bedrock (Fig. 1) has to be assumed.  

 

 
 
Figure 1. Scheme of the driving and resisting stresses calculated by the 

theory of infinite slope. 

 

To analyse the influence of the geometry of the shear zone d 

is defined by either entering a constant shear zone thickness (if 

d < h, else d=h) or as a function of the height of the moving 

mass h, the gradient of the bedrock topography or the gradient 

of the landslide surface.  

Adopting the theory of infinite slope (e.g. Duncan and Wright, 

2005) the occurrence of motion requires the existence of 

driving stress components that exceed the resisting stress 

components, i.e. the shear resistance of the material defined 

here by the Mohr-Coulomb criteria, which are both dependent 

on pore water pressure. Introducing the Mohr-Coulomb 

instability criterion together with a  

(b)  viscous component into the equation of motion 

(Eq. 1) a viscoplastic model is created that is capable to 

account for slow and continuous movements with constant 

velocities (van Asch & van Genuchten, 1990; van Asch et al., 

2006; Corominas et al., 2005; Ledesma et al., 2009; Ranalli et 

al., 2010): 

 

 NCSPDvv
v ˆˆˆˆˆ −−−+=







 ⋅∇+
∂

∂

t
hρ ,  (Eq. 1) 

with v the velocity, ρ the density and h the height of the moving 

mass referred to the bedrock topography.  
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Figure 2. Numerical integration scheme of the dynamic model used to analyse the kinematics of slow-moving landslides. 

 
 
Dividing the equation by ρh leads to Eq. 2: 

NCSPDvv
v

−−−+=⋅∇+
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, (Eq. 2) 

with 








∂

∂

∂

∂
=∇

yx
,  the Nabla operator, D the gravitational 

stress and P the lateral stress ranging between two extreme 

values according to the active and passive Rankine’s state (e.g. 

Lambe and Whitman,1969), as driving components, and with S 

 (c)  the ‘apparent’ frictional stress reduced by pore water 

pressure, C the cohesional stress and N the viscous stress, as 

resisting components (Fig. 1). 

For the viscous component, two constitutive laws have been 

introduced in Eq. 3, the Bingham model if the empirical 

parameter 1=β  (expressing a linear relationship between 

viscous stresses and strain rate) and the Herschel-Bulkley 

model if 1≠β  (Begueria et al., 2009):  

,

ββ

ηη 






=







∂

∂
=

dz

vv
N    (Eq. 3) 

with η as the viscosity and d as shear zone thickness. 

The initial pore water pressure pw (Duncan and Wright, 2005) 

is induced by a selected pore water pressure ratio (Eq. 4): 

gh

p

gh

h
r www
p ρρ

γ
== ,   (Eq. 4) 

in which g is gravity, yw is the specific weight and hw the height 

of the ground water level referred to the bedrock topography 

(Fig. 1), and considered by calculating the ‘apparent’ friction 

angle (Eq. 5): 

ϕϕ tan)1(tan papp r−=   (Eq. 5) 
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i.e. by introducing a reduced shear resistance. 

The height of the landslide as well as  

(c)  pore water pressures and the lateral pressure are 

assumed to change due only to strain rate concurrent with the 

continuity equations (Eqs. 6, 7, 8) 

0)( =⋅∇+
∂

∂
vh

t

h
,   (Eq. 6) 

0)( =⋅∇+
∂

∂
vw

w p
t

p
,   (Eq. 7) 

0)( =⋅∇+
∂

∂
Pv

P

t
,   (Eq. 8) 

resulting in an increase in height, pore water pressure and 

lateral stress under compression and in a decrease due to 

extension. In contrast to Eq. 6, it is not necessarily true to set 

the left terms in Eqs. 7 and 8 to zero. Those relations are 

dependent on the considered problem, e.g. water balance 

(inflow, outflow), drained or undrained (development of excess 

pore water pressure) conditions, and have to be formulated 

individually. 

With the momentum equation (Eq. 1) and the conservation 

statements (Eqs. 6-8) the problem is defined completely and in 

this work solved by an explicit integration scheme using 

Eulerian coordinates and the method of finite differences. The 

integration scheme is given in Figure 2. 

In the integration scheme the viscous stress of one time 

increment is assumed to be described by Eq. 9: 

,CSPD
v

N −−+=
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     (Eq. 9) 

leading to the velocity increment (Fig. 2, (12)) 
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Substitution of the right term of Eq. 2 with Eq. 10 results in 

Eq. 11: 
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Therefore the new velocity 
1+∆ n

iv  (Fig. 2, (13)) is calculated 

by Eq. 12: 
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Characteristics of the Super-Sauze mudslide 

Reworked Callovo-Oxfordian black marls of the South French 

Alps can be characterized as a fine-grained material that is 

highly prone to hydrological triggered landslides (Maquaire et 

al., 2003; Malet, 2003; Malet et al., 2007). The most typical 

landslide type observed in reworked black marls is a mudslide 

that moves continuously over long distances (hecto-metric to 

kilometric) and over long periods of time.  

The Super-Sauze landslide located in the Barcelonnette Basin 

in the upper part of the catchments basin of the Sauze torrent is 

one typical example of a slow-moving mudslide that occurs in 

reworked black marls that has been monitored for 15 years. The 

construction of a detailed three-dimensional (3D) geometrical 

model of the landslide is given in Travelletti & Malet (2011) 

and the complex topography illustrated in Figure 3.  

 

 
 
Figure 3. 3D geometrical model of the Super-Sauze landslide 

according to Travelletti & Malet (2011). 

 

The vertical structure of the landslide can be described by a 

superficial unit (C1) with a thickness ranging between 5 to 9 m 

(velocity > 1.16-7 m.s-1) including a shear surface identified at a 

depth between 5 and 8 m, a deeper unit (C2) with a thickness 

ranging between 5 to 10 m overlying a stable substratum (S) 

composed of intact black marls. The C2 unit is considered as 

impermeable and very compact, with very low to null 

displacement rates. More accurate data of the upper topography 

of the shear zone within the C1 unit is not available and has to 

be therefore estimated in the computer simulation. In horizontal 

direction (at the top view) the landslide has been divided in 

three units (zones) owing to its hydro-geomorphological and 

kinematic context (Malet, 2003) (Fig. 4).  

 

The material of zone 1 is described as silty sand containing 

pebbles and gravel. In comparison to zone 1 the material of 

zone 2 is finer and classified as sandy silt. Zone 3, 

characterised by a clayey silt texture, can be described as stable 

from a kinematic point of view.  

 

Velocities at the slope surface vary temporally and spatially 

with a typical range of 1.16 10-7 to 3.5 10-6 m.s-1 and 

acceleration peaks until 4.7 m.s-1 in the spring season during 

snowmelt. A typical correlation between rainfall, pore water 

pressure and displacements at three different locations within 

the landslide (Fig. 4) is displayed for a time period of about one 

year in Figure 5.  
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Figure 4. Division of the Super-Sauze landslide into three zones 
according to its a) hydro-geomorphological and b) kinematical context 

and specification of lateral boundaries (Malet, 2003). 

 

 

In periods of high rainfall, as from beginning of April 2008 

until end of May 2008, pore water pressures and velocities 

increase. Despite scarce rainfall in June 2008 pore water 

pressures remain either constant (BV16, CV10) or can be 

characterised as only slightly decreasing (EV2). The different 

responses in the piezometer readings of the upper (BV16, 

CV10) and lower (EV2) part might be explained by the 

different boundary conditions at the landslide borders. In the 

upper part (zone 1) that is bounded by scarps and the stable part 

(zone 3) the water flow parallel to the bedrock surface take 

place basically in one direction (from the main scarp to the 

landslide toe). In the lower part the water flow parallel to the 

bedrock surface can occur to the sides directed to the torrents 

that circumscribe the movements in the lower part additionally 

(zone 2, Fig. 4). Another reason might be solar radiation that is 

much lower near the crest. The enormous reduction in velocity 

and the existence of nearly constant displacement rates after the 

acceleration event in coincidence with the constant pore water 

pressures (from mid of June 2008 until end of October 2008) 

suggests the presence of viscous resistance developed during 

the movement, as observed e.g. at the Vallcebre landslide 

(Corominas et al., 2005). From beginning of October 2008 pore 

water pressures reduce but still the landslide moves with low 

relatively constant displacement rate that is not depicted here. 

A reduction of pore water pressures that is accompanied by 

ongoing displacements is another evidence of the rate 

dependent behaviour of the sliding mass.  

 

 
 

 

Figure 5. Monitored displacements, 
velocities, pore water pressures at three 

different locations at the Super-Sauze 

landslide and recorded rain and snowfall 
data from January 2008 until February 

2009. 
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The evolution of pore water pressures due to precipitation 

and the hydrological characteristics of the slope, the viscous 

behaviour of the material in the shear zone and the 3D 

topography of the landslide, bedrock and shear zone are 

considered to be the key features that control the movements of 

landslides in black marls (Malet, 2003; van Asch TWJ et al. 

2007; Travelletti and Malet, 2011). 

 

 

Model validation on small scale flume 

experiments 

The model is validated on the basis of a flume experiment on 

black marls taken from the Super-Sauze landslide. A detailed 

description of the experiment is given in Spickermann et al., 

(submitted). In that test failure has been triggered on a 23 cm 

high, 66 cm long and 60 cm wide, relatively wet slope by 

increasing the driving stress component due to enlarging the 

inclination of the flume plane (rotation of the model). The slope 

model used in the dynamic analysis (Fig. 6) is idealized first by 

introducing a horizontal (not rotated) lower and a vertical back 

wall border. The slope angle corresponds to the final 

inclination applied in the experiment. And second by 

introducing a bedrock topography that is constant in y-

direction. The failure observed can be described by a first-time 

failure characterized by the slow movement of the detached 

failure mass above the progressively developed main shear 

zone and by retrogressive slumping within the sliding mass 

overlapping the prior movement (Fig. 6). Model validation is 

carried out for the first-time failure starting at 20/03/2010, 0:00. 

Therefore the DEM of the lower stable slope part is introduced 

as lower fixed boundary condition (DEM bedrock) and the 

DEM of the slope surface (DEM slope topography) gives the 

upper boundary that change during movement (Fig. 6).  

The difference of both DEM’s corresponds to the thickness 

of the failure mass including the shear zone. The x-y-plane is 

discretized using squares with a cell length of 1 cm. In Figure 7 

the measured velocities of an observation point within the 

upper part of the sliding mass that is located close to P2 (Fig. 6) 

are compared to the computed velocities of grid point P2 for a 

given set of input parameters (Fig. 6) assuming a constant shear 

zone thickness and Bingham`s viscosity law. To show the 

difference in velocities in dependency on the location within 

the failure mass calculated velocities of grid point P1 are 

displayed additionally. The calculation is repeated for a certain 

range of selected input parameters.  

 

From 0:00 until 17:16 (20/03/2010) measured velocities 

increase continuously, followed by a slow and uniform 

decrease until the 23/03/2010, 9:00. The observed acceleration 

and deceleration of the failure mass can be covered by the 

dynamic analysis. It can be summarized that the dynamic 

model is very sensitive to the choice of the viscosity parameters 

η and β, and less sensitive to the variation of the friction angle 

φ and the pore water pressure ratio rp. The high sensitivity to 

the shear zone thickness d is consequential because it is used in 

the viscous stress strain relationship (eq. 3). With respect to the 

fact that the viscosity parameters are empirical values that have 

to be determined by back analysis there exists a large number 

of possible combinations of η and β resulting in the same curve 

as presented in Figure 7. An increase in velocity due to a 

decrease in η can be compensated by a reduction of β. If the 

choice of η is unrestricted the simpler Bingham law should be 

used to reduce the number of parameters that have to be 

calibrated. It is emphasised that there is a strong correlation 

between η and d. An enlargement of d effectuates an increase 

of η. In the example (Fig. 7) a shear zone thickness of 0.01 m 

and a viscosity value of 6+8 kPa s gives approximately the same 

response as obtained by the combination of d = 0.012 m and η 

= 7+8 kPa s. A variation in the shear zone thickness of 2 mm 

changes the viscosity parameter by 1+8 kPa s.  

 

 
 

Figure 6. Dynamic analysis of the small-scale flume experiment 
performed on black marls of the Super-Sauze landslide. Longitudinal 

cross section of the flume model at the beginning and end of the 

calculation including observation points (P1, P2), input parameters, 
model dimensions, discretization and photographs (top view) of the 

experiment at two different times. 

 

Besides the input parameters that characterize the material 

behaviour there are also input parameters controlling the 

integration process, as hlax and the size of one time increment 

∆t, that affect the numerical results. The parameter hlax 

( 10 ≤≤ laxh ) is used as low path filter to smooth the 

topography, to exclude noise and to make the calculation more 

robust. If hlax is equal to zero no filter is activated. The 

dependency of the results on hlax and ∆t is demonstrated in 

Figure 7. It is clearly recognizable that too high values of hlax 

and ∆t distort the results and that the dependency reduces with 

a decreasing filter value and an increasing number of time 

increments or a decreasing increment size respectively. 

Therefore it is indispensible to find thresholds to exclude errors 

due to a bad choice of those parameters. Analysis of a potential 

dependency of the results on the cell size is not performed.  
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Figure 7. Measured and computed velocities of the upper part of the sliding mass in the dynamic analysis of the flume experiment. 

Responses of varying input parameters. 

 

 

Modelling of the Super-Sauze mudslide 

In the application of the dynamic model to the Super-Sauze 

mudslide, the height of the landslide is assumed to be equal to 

the C1 unit overlying the dead body C2 (Fig. 3), meaning that 

the topography of C2 forms the lower fixed boundary (DEM 

bedrock). The time period that is considered in the dynamic 

modelling coincides with the acceleration period in spring 2008 

(Fig. 5), i.e. from the 10/04/2008 the start of pore water 

pressure increase until the 15/07/2008 when movements  

 

 

 

 

decelerated and continuous slow motion is reinstated. The 

DEM used as the initial landslide topography (DEM slope  

 

 

topography) is in conformity with the landslide topography in 

March 2008. The size of one quadratic cell in the x-y-plane is 

equal to 5 m x 5 m.  

Since the rise in pore water pressures triggering acceleration of 

part of the landslide is induced by rainfall it is introduced 

directly as a boundary condition. Therefore Eq. 15 is removed 

from the calculation scheme (Fig. 2) and replaced by a pore 

water pressure ratio that is defined simplified as a function of 

time (Fig. 8) and dependent on the zone (Fig. 4). The function 

is assumed from pore water pressure measurements given in 

Figure 5.  
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Figure 8. Evolution of pore water pressures introduced as boundary 

condition in the dynamic analysis of the Super-Sauze mudslide as first 
approach. 

 

All piezometers located in zone 1 and 2 (Fig. 4) show an 

increase in pw from 10/04/2008 until 28/05/2008. After that pw 

reduces in zone 2 (EV2) while pw remains almost constant. 

Since zone 3 is characterized as stable the function of zone 2 is 

also assigned to zone 3. The overestimated increase in rp (from 

completely dry conditions to nearly saturated conditions) and 

the simplicity of the function is justified by the relative low 

sensitivity of the calculated velocities to the change of the pore 

water pressure ratio compared to the change of viscosity 

parameters (Fig. 7). The specification of a zone is enabled by 

introducing an additional Boolean map. The shear zone 

thickness is assumed to be constant (if d < h, else d=h). As 

already mentioned in the previous analysis of the flume 

experiment it exist no specific information about the viscosity 

of the considered black marls. Thus the Bingham law is used in 

which only the η has to be calibrated. Also in the estimation of 

η disparity according to the zone is made. It is assumed that the 

coarser material of zone 1 has a lower viscosity parameter as 

the finer material of zone 2 and zone 3. The computed course 

of the deceleration is improved by inducing a higher viscosity 

parameter after the rainfall decreases. All input parameters are 

given in Figure 8. 

In Figure 9 the temporal development of velocities at Super-

Sauze is illustrated for three observation points pt1 to pt3 

indicated in Figure 12.  

The general trend, namely the occurrence of maximum 

velocities in the upper part of the landslide could be reproduced 

by the dynamic analysis. However computed maximum 

velocities and measured maximum velocities disagree, e.g. the 

computed and observed peak velocities of point pt1 differ by a 

factor of more than two. 

 

 
Figure 9. Monitored and calculated development of velocity magnitudes in time at Super-Sauze between the 10/04/2008 and the 15/07/2008. 

 

 

 
Figure 10. Monitored and calculated development of velocity magnitudes in time at Super-Sauze between the 10/04/2008 and the 15/07/2008 by 

defining the viscosity parameter η as a function of the pore water pressure ratio.
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Figure 11. Monitored and calculated development of velocity magnitudes in time at Super-Sauze between the 10/04/2008 and the 15/07/2008 by 

switching from dynamic to static conditions if the driving stress is lower than the resisting stress.

 

 

Discussion 

Different geometries of the shear zone have been tested during 

the application of the model approach to the acceleration period 

of the Super-Sauze mudslide, where the shear zone thickness is 

a function of the landslide height, the gradients of the bedrock 

and landslide topography (Fig. 2, eq. 11). It is found that a 

linear relationship between shear zone thickness and landslide 

height leads to completely wrong results. Expressing the shear 

zone thickness in dependency of the gradients gives results 

similar to those obtained by assuming a constant shear zone 

thickness. Very detailed and advanced optimization of the shear 

zone geometry or introducing a DEM of the shear zone 

topography respectively will improve the numerical results.  

However what is considered to be more important is the 

issue that the effect of fluctuations of pore water pressure are 

obviously underestimated using the presented approach. The 

underestimation that is already suggested in the model 

validation, namely by the sensitivity of the results to changes in 

the pore water pressure ratio, is definitely confirmed by the 

dynamic analysis of the study case. Here the influence of pore 

water pressure has been enlarged artificially by the induced rise 

of the pore water pressure ratio starting with zero (Fig. 8). The 

change of pore water pressure necessary to trigger acceleration 

is much lower. More realistic is an enlargement of pore water 

pressure ratio of 0.1 instead of 0.5. One solution might be to 

introduce a dependency of viscosity parameters on the pore 

water pressure ratio. In Malet, 2003 it is suggested that 

viscosity increases with decreasing water contents by 

extrapolating the values that were measured below the liquid 

limit. It is difficult to proof this assumption since there is no 

standard method to determine shear viscosity of clays at water 

contents lower than the liquid limit. By means of fall cone tests 

on kaolin clay. Mahajan & Budhu, 2009 have shown that shear 

viscosity decreases exponentially with increasing liquidity 

indices. Here a simple relationship is added in the calculation 

scheme defining the viscosity parameter η as a function of the 

pore water pressure ratio, )( prf=η . Moreover the more 

realistic boundary condition concerning the increase of pore 

water pressure, i.e. from 0.4 (instead of 0.0 corresponding to 

dry conditions) to 0.5, is used (Fig. 10). In the new calculation 

observation point pt2 has been  

 

 

 

 

 

 

 

 

assigned to zone 1 because it is believed that the high 

difference in velocities in Figure 9 is due to a slightly different 

location of the border between zone 1 and zone 2. Within the 

time of increasing velocities, 10/04/2008 until 28/05/2008, the 

results are improved significantly (Fig. 10). Comparison of the 

monitored and computed velocities in the period of 

deceleration, 28.05.2008 until 15.07.2008, leads to the 

conclusion that there is still a deficit in the conceptual 

approach, even if a very high viscosity parameter is introduced. 

If driving stresses are lower than the resisting stresses the 

velocity increment calculated in (Fig. 2, eq. 12) will be equal to 

zero. According to the numerical approach deceleration can 

only take place if there is extension (Fig. 2, eq. 13). Even in 

case of constant stresses, i.e. if changes in stress are equal to 

zero, velocities will be constant but never decreasing. Because 

the upper part (pt1) is under extension deceleration can be 

reproduced by the dynamic analysis. In the analysis the lower 

part of the landslide (pt2, pt3) undergoes mainly compression. 

Therefore it is not possible to obtain a good agreement in 

measured and computed velocities. 

If resisting stresses exceed driving stresses the assumption 

of dynamic conditions is not valid anymore and the problem 

has to be solved statically.  

Considering all aforementioned aspects the final 

computation is conducted using a viscosity parameter that is 

dependent on the pore water pressure ratio 

 ηλη )1(ˆ
pr−= , 

in which λ is a constant that has to be calibrated (here 

21 << λ ). If the driving stress is lower than the resisting 

stress the analysis switches from dynamic to static conditions 

by putting the velocity to zero. And finally the numerical input 

parameters are optimized and reduced to ∆t = 400 s and hlax = 

0.003. The results are summarized in Figure 11. The effect of 

switching to static conditions can be seen in the graph of pt2. 

Obviously the sudden changeover is too drastic but it improves 

results in a first stage.  

To demonstrate the performance of the conceptual approach 

the spatial distribution of monitored and computed peak 

velocities as well as the direction of the displacements are 

displayed in Figure 12.  

 

 

 

 

 

 



A. SPICKERMANN ET AL. 

 
Figure 12. a) Monitored and b) calculated peak velocities (magnitude and direction) on the 28/05/2008 with observation points pt1 – pt3.  

 

 

Because of a lack of measured data (indicated by the white 

areas in Fig. 9a) a comparison of spatial distributed velocities is 

only possible for certain regions of the landslide. It is believed 

that the discrepancies might be improved by introducing a 

detailed DEM of the shear zone topography. 

 

Conclusions 

The objective of the work is the development of a simple 

dynamic approach that is able to reproduce the spatial and 

temporal varying kinematics of slow-moving landslides in 

clayey sediments using complex 3D topographies (landslide 

surface, bedrock, shear zone). The continuum model is based 

on the formulation of the equation of motion for infinite slope 

conditions including the Mohr-Coulomb criterion and a viscous 

component.  

First the conceptual approach has been tested and validated 

by means of a small-scale slope experiment. It was found that 

the model is very sensitive to the selection of viscosity 

parameters and shear zone thickness. Whereas the effect of 

changes in friction angle and pore water pressure is rather 

insignificant.  

 By applying the model using Bingham’s viscosity to the 

study case of Super-Sauze basic deficits in the model has been  

 

 

 

 

 

revealed. A) The magnitude of peak velocities of the analysis 

was lower than velocities observed during the considered 

acceleration event of spring 2008. Higher velocities are 

obtained by introducing a dependency of the viscosity 

parameter on the pore water pressure ratio. Changes in pore 

water pressures play a more considerable role in the 

acceleration of slow-moving landslides than initially assumed 

in the conceptual approach and acceleration can be controlled 

quite well by increasing the influence of the rise of pore water 

pressures, here introduced by a viscosity parameter that is a 

function of pore water pressure ratio. B) The fundamental 

deficit in the modelling of deceleration, namely that 

deceleration can only occur in zones under extension, is 

overcome by a criterion implemented in the numerical 

integration scheme that assumes static conditions, i.e. by setting 

velocities to zero, if resisting stresses exceed driving stresses.  

Introducing a detailed DEM of the shear zone that was not 

available yet in the present modelling reduces the number of 

values to be calibrated, namely to the viscosity parameter only, 

and would improve the results.  
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Imagerie multi-paramètres et multi-résolutions pour l’observation et la caractérisation des mécanismes de 
glissements-coulées 

 
 
Les facteurs de contrôle (prédisposition, déclenchement) des glissements de terrain, leurs mécanismes et leurs comportements cinématiques peuvent 
être extrêmement hétérogènes et interagir sur des constantes de temps très variées. De nombreuses lacunes existent dans l’évaluation de l’aléa 
associé à ces processus, en particulier pour les glissements lents qui peuvent évoluer en coulées rapides. Les glissements-coulées présentent en effet 
des comportements très variables dans le temps et dans l’espace caractérisés par un large spectre de vitesses de déplacement (de moins de un 
centimètre par jour à plusieurs mètres par jour) et la présence de discontinuités et de grandes hétérogénéités dans la répartition de leurs propriétés 
pétro-physiques. Les techniques d’observation et d’investigation classiques permettent d’obtenir des informations ponctuelles qui ne sont pas 
suffisantes pour quantifier ces variabilités spatiales et temporelles. Une des conséquences est que, bien souvent, les modèles numériques de 
glissement ne sont calés et validés que sur un nombre limité d’observations in-situ.  
Les développements récents en imagerie géophysique multi-paramètres ont permis de progresser dans l’acquisition directe et indirecte de données sur 
la déformation (photogrammétrie, corrélation d’images, scanner laser) et les paramètres pétro-physiques (tomographie électrique et sismique réfraction). 
Malgré une précision souvent inférieure à celles des techniques classiques, elles ont l’avantage de fournir des informations multi-échelles et distribuées 
spatialement. Combiner ces informations spatiales à celles obtenues par les techniques classiques (GPS, extensométrie, piézométrie, géotechnique) et 
les intégrer dans un modèle conceptuel cohérent pour la modélisation numérique constitue une difficulté majeure.  
Des travaux scientifiques ont été engagés en combinant différentes approches issues d’observations de terrain (géomorphologie, géologie) et de 
données instrumentales (hydrogéophysique, photogrammétrie, scanner laser). L’objectif est de développer des méthodologies permettant de déterminer 
spatialement les différentes caractéristiques majeures des glissement-coulées (structuration interne, comportement hydrologique, comportement 
cinématique, mécanisme de déformation). Un modèle conceptuel de fonctionnement et des modélisations du comportement hydro-mécanique des 
glissements-coulées avec les codes Z-Soil et Slow-Mov sont proposés. Les sites d’étude retenus pour notre analyse sont les glissements-coulées 
marneux de Super-Sauze et de La Valette dans le Bassin de Barcelonnette (Alpes-de-Haute-Provence). 
Les travaux de recherche sont présentés en quatre parties dont les objectifs sont : 

1. De caractériser la structuration interne et la géométrie 3D des glissement-coulées à l’aide de données géophysiques, géotechniques et 
géomorphologiques ;  

2. De proposer un modèle conceptuel hydrologique de la zone non saturée par suivi temporel et spatial de résistivités électriques et par l’analyse 
de données piézométriques ; 

3. De caractériser la cinématique des glissements-coulées à partir de plateformes terrestres de télédétection (photogrammétrie et scanner laser) 
combinées à des plateformes aériennes et à des suivis par GPS différentiel ; 

4. D’identifier des seuils de modifications de régimes hydrologiques et cinématiques par la modélisation numérique.  
Les résultats soulignent le vaste champ d’application des principales techniques d’imagerie pour l’investigation des glissement-coulées et permettent de 
définir leurs limites d’utilisation. Des études futures devraient permettre de développer ces différentes méthodologies à des fins opérationnelles de 
surveillance et pour améliorer les capacités de prédiction de l’aléa. 

 

Multi-parameter and multi-resolution imaging techniques for the observation and the characterization of 
mudslide mechanisms 

 
Control factors (predisposition, triggering) of landslides as well as their mechanism and kinematic behaviour can be extremely heterogeneous and 
interact on very versatile time constants. Numerous gaps exist in the evaluation of the hazard associated with this process, in particular for slow 
landslides which can evolve into faster slides. Indeed, landslides show some behaviour which is very variable in time and space which is characterized 
by a large range of displacement rates (from less than 1 centimetre per year to a few meters per day) and the presence of irregularities and large 
heterogeneities in the distribution of their petrophysical properties. Classical techniques of observation and investigation allow us to get only localized 
information which is not enough to quantify the time and spatial variability. As a result of which landslide numerical models are calibrated and validated 
over a limited amount of data. Recent developments in multiparameter geophysical imaging allowed some improvements in the direct and indirect 
acquisition of data on the deformation (photogrammetry, images correlation, laser scanner) and petrophysical parameters (electric tomography and 
seismic refraction). Although not as precise as the classical techniques, they have the advantage of providing multi-scaled and spatially distributed 
information. A major difficulty is to combine this spatial information to the ones obtained with classical technologies (GPS, extensometry, piezometry, 
geotechnology) and integrate them into a conceptual model coherent for the modelisation.  
Some scientific works have begun to combine different approaches obtained from field observations (geomorphology, geology) and instrumental data 
(hydrogeophysics, photogrammetry, laser scan). The objective is to develop methodologies which allow one to spatially determine the diverse major 
characteristics of landslides (intern structuration, hydrologic behaviour, kinematic behaviour, deformation mechanism). A conceptual model of the 
functioning and modelling of the hydro-mechanical behaviour of landslides with Z-soil and Slow-Mov codes is proposed. The sites selected for our 
analysis are the marly landslides of Super-Sauze and La Valette in the basin of Barcelonnette  (Alpes-de-Haute-Provence). The research is presented in 
four parts and the objectives are as follows: 

1. To characterize the internal structure and 3D geometry of landslides with the help of geophysical, geotechnical and geomorphologic data ; 
2. To propose a hydrological conceptual model of the non saturated zone followed by  temporal and spatial monitoring of electric resistivity and  

piezometric data analysis ; 
3. To characterize the kinematics of landslides from terrestrial remote sensing platforms (photogrammetry and laser scan) combined with aerial 

platforms and differential GPS monitoring. 
4. To identify the thresholds of hydrological and kinematics regime changes with numerical modelling.  

The results highlight the vast scope of application of the main imaging technologies for the investigation of landslides and allow us to define their 
limitations of use. Some future research will develop these various methodologies for surveillance purposes and to improve the predictive capabilities of 
the hazard. 
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