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A [été 2014, [été de tous les souvenirs

Avant-propos

Les aléas de la vie d’enseignant-chercheur font que ces quelques lignes sont rédigées dans un train :
unité de lieu, unité d’action propices a ’écriture... Et je ne peux m’empécher de me remémorer un cer-
tain nombre de faits marquants pour ma carricre qui se sont déroulés dans un train. A commencer
quand, il y a maintenant de cela pres de 15 ans, je partais en vacances apres un rendez-vous avec ma
directrice de maitrise qui, en ce mois de décembre 1999, avait repris en profondeur et sans détour le
plan que je lui proposais. Je partais donc avec ce « plan de dissertation » en trois parties et vingt-sept
sous-parties, quelque peu déconcerté, quand dans un train régional comme celui-ci je me mis a com-
prendre pourquoi un mémoire n’est pas une dissertation et a coucher sur le papier, sur la tablette rabat-
table, le plan tant attendu qui s’avéra le bon. A travers cette anecdote, je ne peux que donc remercier

Monique Fort pour la fagon dont elle m’a appris a faire de la recherche, avec enthousiasme et exigence.

Le processus pour cet essai fut finalement tres similaire. Aprés un hiver face a des pages blanches,
puis face a quelques lignes insatisfaisantes, j’eus une discussion éclairante avec ma garante. Le lende-
main, lors d’un comité de sélection en région, je me mis a défendre avec une certaine ardeur un candi-
dat que d’autres membres du comité souhaitaient ranger dans la catégorie des ingénieurs, un peu
« geek », alors qu’il maniait si intelligemment des démarches qui font I'essence de la géographie, notam-
ment le changement d’échelle, les questions de représentativités dans I'espace, etc. Suite a ce débat sti-
mulant, rentrant sur Paris, je repris mes arguments un a un, cette fois-ci sur mon ordinateur ul-
tra-portable, pour faire émerger le plan qui est devenu celui de cet essai. Dés lors je tenais mon fil con-
ducteur, et je tentais de ne plus le lacher, jusqu’a la rédaction de ces lignes. Mes premieres pensées vont
donc vers tous ces personnages qui, sans le savoir, ont créé le déclic qui ne venait pas depuis un an. Je
remercie plus particulierement Marie-Francoise André, qui a remis de 'ordre dans mes idées, et m’a fait

prendre le recul nécessaire sur 'ensemble de mes recherches et ce en dépit de ses tres lourdes activités.

Bien str, de nombreuses autres personnes sont a remercier : des collegues, des amis, des membres de

la famille, et des personnes qui sont parfois un peu des trois a la fois... Beaucoup savent que je trouve



que les mots « emprisonnent » ce que 'on peut ressentir, et je leur dédie donc ce « graphe des remer-
ciements » pour : un échange scientifique informel autour d’un café, une séance de travail intensive, une
relecture attentive, un encouragement sincere, ou plus légérement un moment de partage autour d’un

verre, été, sur une terrasse ombragée.
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Si on savait quelgue chose de ce quon va éerire,
avant de le faire, avant d’écrire, on n’écrirait jamais.
Ce ne serait pas la peine.

Marguerite Duras

Introduction générale

Les questionnements actuels relatifs aux changements climatiques, aux interactions entre les sociétés

et le milieu physique, ont stimulé les recherches en géographie physique en général et en géomor-
phologie en particulier. En effet, les formes du relief, les formations superficielles, sont autant
d’archives qui permettent de reconstituer ’évolution des milieux puis de discuter de 'importance de la
part des forgages (souvent qualifiés de « naturels » o5 « anthropiques ») responsables de cette évolution.
En outre, les séquences évolutives reconstituées par les géomorphologues, d’apres ces archives sédi-
mentaires, ont été progressivement calées chronologiquement grace a 'amélioration des techniques de
datation lors des deux dernieres décennies, avec notamment ’émergence et la fiabilisation de la ther-
moluminescence et des ages d’exposition aux radionucléides cosmogéniques (CRE). On ne pourrait
prétendre ici citer 'ensemble des applications et des conclusions qui en ont résulté. De facon concomi-
tante, les travaux ainsi menés ont rapproché la communauté des géomorphologues de la communauté
dite des géosciences, comme en témoignent en France le développement d’unités de recherches com-
munes ou encore l'organisation d’événements scientifiques internationaux communs (EGU, Ewurgpean
Geosciences Union, par exemple). Si les travaux menés en équipe par les géomorphologues et les autres
spécialistes de géosciences (géologues, géochimistes, etc.) sont indéniablement fructueux, comme
Iillustre le nombre croissant de publications de géomorphologie dans des revues a facteurs d’impact, ils

amenent cependant a réfléchir a la composante géographique de la discipline.

Cette réflexion peut étre initiée a partir de deux points de vue complémentaires. Une partie de la
communauté des géographes humains, d’une part, plaide pour que I'intégration de la dimension socié-
tale dans nos études ne soit pas I'unique justification des liens entre géomorphologie et géographie,
d’autres liens pouvant exister a travers le déroulé de nos raisonnements. Des démarches communes,
fondées sur la prise en compte de 'espace comme support explicatif, peuvent étre mobilisées transver-

salement a la discipline géographique : effets de site et de situation, interaction spatiale entre un objet et



ses voisins, raisonnement en « stocks et flux », etc. D’autre part, la communauté des géosciences solli-
cite les géographes-géomorphologues pour leur savoir-faire de terrain, mais aussi pour leur aptitude a
replacer chaque observation dans un cadre spatio-temporel, et ce a différentes échelles (Boutles, com.
pers., 2009). Ces observations, le géographe physicien ne manquera pas de les réaliser suivant une lo-
gique d’échantillonnage qui, quelle que soit la part d’objectivité/subjectivité dans sa définition, garantira

la représentativité des résultats.

Nous ne prétendrons pas ici développer une réflexion épistémologique sur le positionnement de la
géomorphologie face a des disciplines connexes, mais ce double constat, largement étayé lors de mon
parcours par des discussions avec des géographes humains (a P'université Paris 1) ou avec des spécia-
listes de géosciences (géochimistes du CEREGE, glaciologues de Grenoble, etc.) m’a amené a réfléchir
des le début de ma carriere sur ce qui, dans mes recherches, relevait de la géographie et non des
sciences de la Terre. En fin de compte, ce questionnement apparait a la fois comme le dénominateur
commun a ’ensemble de mes recherches passées et le moteur des projets futurs que je souhaite mener.
Il apparaissait donc logique d’explorer mon objet de recherche, les milieux de montagne, en insistant
sur les démarches qui pourraient étre propres au géomorphologue-géographe. Celles-ci sont fondées
sur I'investigation des terrains d’étude, a la recherche d’indicateurs inédits dans les archives des formes
du relief ou des formations superficielles), mais nos travaux en équipe ont montré qu’était attendue de
nous, géographes, la reconstruction de canevas spatio-temporels. En portant mon attention sur des re-
lais de processus spatio-temporels depuis mon travail de these, j’ai ainsi cherché a isoler les interactions
qui peuvent exister localement entre deux objets élémentaires (un versant et un cours d’eau, par

exemple), pour mieux ériger ensuite des modeles de fonctionnement des bassins-versants.

A partir de cette démarche multi-scalaire, nous souhaitons ici contribuer au débat actuel qui montre
que méme si les bassins-versants montagnards sont le sicge d’une intense activité géomorphologique, ils
ne sont pas nécessairement efficaces pour exporter des sédiments vers les hydrosystemes aval, voire les
exutoires océaniques. On entend ici par « montagne » ce que les Anglo-saxons nomment « alpine areas »,
mais que nous ne pouvons traduire littéralement sans risquer de donner le sentiment d’une étude res-
treinte au seul massif alpin (européen de surcroit). Il s’agit ici d’étudier des secteurs a forte énergie de
relief, qui sont ou ont été soumis a l'influence glaciaire et périglaciaire, et caractérisés sur le plan géo-
morphologique par 'abondance de la charge grossicre dans les flux de sédiments qui s’y organisent

(Caine, 1974 & 2004 ; Barsch & Caine, 1984). La magnitude des processus d’érosion est en effet exa-



cerbée par les effets de domination et la vigueur des systemes de pente ; aussi les milieux de montagne
sont-ils communément considérés comme étant parmi les principales zones de production sédimentaire
a I’échelle globale. Pourtant, les bilans d’érosion mettent en évidence que la part des sédiments exportés
reste faible, bien en deca de I'ablation sédimentaire mesurée dans les bassins montagnards. Formalisé
sous I'intitulé du sediment delivery problem: (Walling, 1983), ce constat suppose que des processus géomor-
phologiques internes aux bassins-versants peuvent avoir des effets antagonistes. Plus précisément, les
modalités de couplage entre processus géomorphologiques peuvent expliquer, au moins partiellement,
les modalités de I'exportation sédimentaire en général (Fryirs ef al, 2007a) et la tendance au piégeage
sédimentaire (Walling, 1983) en particulier. C’est donc ce fonctionnement interne que nous proposons
d’explorer, a plusieurs échelles, en essayant d’ouvrir les « boites noires » qui jalonnent les parcours de
sédiments au sein d’un bassin. Parmi ces « boites noires », ont une importance singuliere les zones de
couplage entre processus comme des zones tampons, des seuils et des carapaces (ze. « Buffers », « bar-
riers », « blankets ») (Fryirs ez al, 2007b). En portant notre regard de géographe, nous souhaitons mon-
trer que le fonctionnement de ces zones de couplage est fonction de leur localisation géographique,
précisément des interactions entretenues avec les objets géomorphologiques situés en amont et en aval.
De ces comportements individuels, nous tenterons de voir comment les sources sédimentaires peuvent
étre alternativement connectées et déconnectées a une cascade sédimentaire, assurant (ou pas) le trans-
fert du matériel vers exutoire. Le titre de cet essai reflete ce souci d’explorer le fonctionnement des

bassins-versants montagnards au prisme de la connectivité :

Des sources sédimentaires a I’exutoire : un probléme de connectivité ?

Ce titre fait directement référence aux études sur les cascades sédimentaires alpines qui ont permis de
formaliser des relais de processus originaux dans ’espace et le temps, ce depuis les travaux pionniers de
Chotley & Kennedy (1971) ou de S. Schumm (1977) sur les systemes ouverts en géomorphologie. En
montagne, la cascade paraglaciaire, issue du modele éponyme expliquant le rythme d’exportation sédi-
mentaire par les séquences de déglaciation (Ryder, 1971a et b ; Chruch et Ryder, 1972), est par exemple
l'une des formalisations les plus connues et abouties. Elle a ainsi offert une grille d’analyse robuste,
progressivement déclinée en fonction de contextes tectoniques ou climatiques variés (Ballantyne, 2002
& 2008 ; Mercier, 2012). Nous souhaitons toutefois montrer que, dans ces formalisations, les zones de

relais entre processus restent encore trop souvent considérées comme des « boites noires », invitant a



supposer que les couplages sont nécessairement efficaces. Il peut en résulter une vision maximaliste de
Iexportation sédimentaire, depuis les sources jusque vers I'exutoire, sans véritablement considérer la
possibilité qu’il y ait une entrave au parcours des sédiments. Les mémes limites existent dans la forma-
lisation de cascades sédimentaires qui mettent en regard des « pratiques anthropiques » et 'exportation
sédimentaire. En laissant ainsi fermées les « boites noires » apparaissent des schémas amenant a expli-
quer 'organisation de vagues sédimentaires en fonction de causalités simples (« climatique » »s « anthro-
pique »).

Ici nous émettons ’hypothése que les réponses sédimentaires observées dans les bassins montagnards
sont au contraire le résultat de causalités complexes, liées aux modalités d’organisation interne des bas-
sins-versants et a la connectivité des flux. Pour cette raison, nous tenons a faire apparaitre ce terme de
connectivité des le titre. La connectivité est appréhendée ici comme I'ensemble des relations (poten-
tielles ou effectives) existant entre les composants d’un bassin-versant et nécessaires a son fonctionne-
ment. Cette notion est multiscalaire. A une échelle fine, elle incite a explorer les couplages qui existent
entre chaque processus élémentaire, pour comprendre dans quelle mesure ils sont (in)efficaces. A
’échelle du bassin, il s’agit ensuite de voir comment la somme de ces multiples comportements locaux
peut expliquer le fonctionnement global du bassin-versant, voire les modalités de sa réponse a des for-

¢ages externes.

A Taune de cette hypothese, notre objectif est triple.

- Nous souhaitons montrer que la connectivité des flux sédimentaires au sein des bassins-versants
n’est pas constante dans le temps, évoluant au gré de mécanismes d’auto-organisation interne. De
multiples régulateurs peuvent provoquer des alternances entre des phases au cours desquelles le
couplage entre des processus est efficace, et des phases marquées par des blocages et des entraves.
Connu dans le domaine anglo-saxon sous le vocable Jerky Conveyor Belt, ce phénomeéne incite a ex-
plorer le fonctionnement des réservoirs sédimentaires, des régulateurs, qui existent dans un bassin
versant, afin de formaliser des boucles de rétroaction qui y agissent et de déterminer les tempora-
lités de leur action. 11 s’agit d’insister sur le poids des héritages, mais également de déterminer des
effets de seuil et des bifurcations dans I'auto-organisation interne des bassins versants monta-

gnards.
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- Plus généralement, nous essaierons des lors de nuancer les modeles qui indiquent un déterminisme
sans doute un peu trop tranché entre I'exportation sédimentaire et le rythme des changements
climatiques d’une part, et 'ampleur des activités anthropiques, d’autre part. L’auto-organisation
interne des bassins-versants ne suffit-elle pas a expliquer une large part de la variabilité¢ de la
charge sédimentaire exportée ? Un point particulier abordera les influences de la déglaciation sur
Iexportation sédimentaire, et donc a discuter de I'application du modele paraglaciaire dans sa

formalisation actuelle.

- Enfin, ces deux premiers objectifs nécessitent une avancée méthodologique. La principale difficulté
consiste a appréhender la somme de tous les couplages existant localement dans un bassin-versant
montagnard, de modéliser leurs combinaisons, pour ensuite comprendre ce qui est finalement
exporté du bassin-versant. Nous montrerons pour cela que la théorie des graphes ou encore des

simulations en « stock et flux » offrent des perspectives prometteuses.

Notre démarche, et donc notre plan, reflete pour partie ces trois principaux objectifs. Nous propo-
sons tout d’abord un bilan et un historique des recherches menées sur la modélisation du fonctionne-
ment géomorphologique des bassins-versants montagnards. Il s’agit de montrer comment, a partir du
concept de la « cascade sédimentaire », les géomorphologues ont progressivement cherché a quantifier
des budgets sédimentaires, afin d’identifier puis de hiérarchiser les processus géomorphologiques res-
ponsables de I’évolution des bassins-versants. Des séquences évolutives sont ensuite formalisées pour
montrer comment ces processus sont couplés, efficacement ou pas, deux a deux. Les types de cou-
plages ainsi mis en exergue a un niveau d’observation local sont appréhendés ensuite globalement, pour
comprendre comment ils s’assemblent a ’échelle du bassin-versant. En reproduisant numériquement
ces assemblages dans toute leur complexité nous nourrissons des simulations, qui illustrent quant a elles
l'aptitude du bassin-versant a exporter des sédiments. Les exemples croisent différents lieux de notre
propre expérience de terrain, dans les Alpes, en Himalaya du Népal ou en Islande, et sont complétés si
nécessaire par des exemples de la littérature scientifique. A la lumieére des résultats ainsi synthétisés,
nous engageons une discussion sur la part des forcages externes (climatiques, anthropiques) dans
I’évolution géomorphologique des milieux de montagne. Sans prétendre clore un débat complexe, nous
tenterons d’apporter quelques éclairages montrant que les impacts anthropiques comme climatiques ne
sont pas univoques et n’exacerbent pas nécessairement le fonctionnement érosif des bassins-versants

montagnards.
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Au final, cet essai est construit comme un plaidoyer pour une approche résolument géographique, qui
permet d’éclairer les débats actuels sur ’évolution géomorphologique des bassins-versants montagnards

face aux changements environnementaux.
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Du « sediment delivery problem » a la
formalisation de cascades sédimentaires en
montagne

Les milieux de montagne apparaissent comme des secteurs clefs dans lorganisation des flux sédi-
mentaires des la fin du 19¢ siecle (Penck, 1894). Les comparaisons et syntheses a ’échelle globale mon-
trent que, sur le plan géomorphologique, les bassins montagnards se singularisent certes par la vigueur
des pentes, également par I'abondance de stocks sédimentaires hérités, souvent liés aux glaciations
pléistocenes, et par le maintien d’une activité tectonique (Ives & Barry, 1974 ; Price, 1981). Les sys-
temes géomorphologiques montagnards sont, depuis un demi-siecle, considérés par les géomorpho-
logues comme étant dans un état métastable, particulicrement réactifs aux divers forcages (Schumm,
1963). Cette réactivité a stimulé les études quantifiant le rythme d’action des processus géomorpholo-
giques en milieu de montagne des le milieu du 20e siecle (Jackli, 1957 ; Rapp, 1960), travaux qui ont
d’emblée montré le caractere hautement variable de la production et de I'exportation sédimentaire.
Depuis, les travaux des géomorphologues se sont progressivement enrichis avec les concepts de cas-
cade sédimentaire (Caine, 1974 ; Schumm, 1977) puis de budgets sédimentaires (Church & Slaymaker,
1989 ; Jordan & Slaymaker, 1991) qui tentent d’intégrer, au sein d’un bassin-versant, 'ensemble des

processus opérant et leurs interactions potentielles sous forme de relais spatio-temporels.

Nous retracons ici 'apparition de ces concepts, puis leur évolution, au gré de 'amélioration des tech-
niques de prospection géophysique et des techniques de quantification (a travers notamment les Sys-
temes d’Information Géographique). Quelques données de cadrage quant aux rythmes d’érosion en
montagne, qui constituent les principaux « postes budgétaires » des budgets sédimentaires, sont préala-

blement présentées.
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1. La place des bassins montagnards dans les bilans sédimentaires
globaux

a) Des taux de dénudation élevés

Les travaux visant a quantifier les flux de sédiments a ’échelle globale montrent unanimement que les
bassins-versants montagnards sont parmi les plus grands pourvoyeurs de sédiments (Meade, 1982 ; Mil-
liman & Meade, 1983 ; Milliman & Syvitski, 1992) (fig. 1). Ces bilans sont ainsi venus appuyer les pre-
micres quantifications de taux de dénudation sédimentaire réalisées dans les bassins-versants monta-
gnards (Slaymaker, 1972 & 1977 ; Vanoni, 1975). L’augmentation du volume et de I'intensité des préci-
pitations avec I’altitude, la raideur des pentes, les contrastes thermiques sont alors vus comme étant les
principaux facteurs expliquant 'ampleur de I’érosion mécanique, et plus largement des processus de

dénudation (Barsch & Caine, 1984).
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Figure 1 : Charge sédimentaire exportée depuis les grands bassins fluviaux.

Une premiére lecture de cette carte laisse apparaitre la prépondérance des zones tropicales dans l'organisation des flux
sédimentaires (role de la météorisation, couplé a des précipitations d’'un niveau élevé). Cependant, au sein de chaque
zone latitudinale, les bassins pourvoyeurs de sédiments sont les bassins montagnards, expliquant par exemple les con-
trastes entre : le bassin du Niger et ceux adossés aux montagnes du rift africain ; entre les bassins alpins et ceux du reste
de I'Europe de l'ouest, etc. (Milliman & Meade, 1983).
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Cependant, la systématisation des observations et des quantifications dans de multiples bas-
sins-versants nord-américains montre, des la décennie 1970, que si des taux de dénudation élevés res-
tent un dénominateur commun a ’ensemble des bassins-versants montagnards, 'exportation sédimen-
taire est quant a elle d’'une grande variabilité. En moyenne I'exportation sédimentaire varie entre 10 et
200 m’km”.a’ (contre 1 2 50 m>km™.a" en dehors des zones de montagne) ; elle peut atteindre 500
m’.km~?.a’ dans les bassins-versants de petite taille, ou au contraire étre trés faible dans les bas-
sins-versants de grande taille (1 2 10 m’.km™a"). Ces derniers apparaissent peu efficaces pour exporter
une charge sédimentaire a cause de la complexité des relais de processus qui s’y organisent et de la mul-
tiplicité des zones de stockages potentielles (Caine, 1974 ; Vanoni, 1975 ; Schumm, 1977). La seule vé-
ritable exception a ce modele tres général correspond au cas de bassins-versants englacés ou qui subis-
sent encore les effets de la déglaciation (Ryder, 1971a & b, Church & Ryder, 1972) ainsi que les bas-

sins-versants soumis a une surrection tectonique de forte magnitude (Garner, 1959 ; Young, 1969).

b) Des relais de processus complexes

Le role des zones de stockage et des modalités de relais de processus dans I'espace et le temps a été
résumé dans le concept de « sediment delivery problem » (Walling, 1983), indiquant que les bassins-versants
ne sont pas efficaces pour exporter les sédiments mobilisés depuis les sources sédimentaires. Ce constat
est confirmé par les bilans sédimentaires réalisés a ’échelle de bassins-versants de plusieurs milliers de
kilometres carrés : la part des sédiments exportés (relativement aux sédiments fournis par les sources)

varie entre 1 et 15% (Slaymaker, 1977 ; Trimble, 1983 ; Olive ¢t al., 1994 ; Fryirs & Brierley, 2001).

L’inefficacité géomorphologique des bassins-versants est directement mise en relation avec le
(dys)fonctionnement de la cascade sédimentaire (fig. 2), définie comme I'ensemble des flux de sédi-
ments qui s’organisent depuis les zones sources, a 'amont, vers les zones d’évacuation (exutoires) ou de
stockage durables (cuvettes lacustres, océans, etc.). Dans les zones de montagne, les zones de stockage
intermédiaires, entre les sources et 'exutoire, sont nombreuses (Caine, 1974 & 1984). La durée du pié-
geage au sein de ces réservoirs, bien que toujours difficile a évaluer, apparait ainsi comme une variable
essentielle a la compréhension des flux sédimentaires a la sortie des bassins-versants (Slaymaker &

Spencer, 1998 ; Fryirs & Brierley, 2001).
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Within landscape compartment scale
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Figure 2: Modalités de connectivité, a plusieurs
échelles, au sein d’'un bassin-versant.

Aux échelles fines (a, b, c), des connecteurs correspondant a des
zones de couverture (« blanket »), des zones tampons (« buf-
fers ») et des seuils (« barriers ») entravent les flux verticaux, la-
téraux et longitudinaux, respectivement. Aux échelles plus larges,
les connecteurs apparaissent associés a des zones de stockages
sédimentaires dont la durabilité varie (d). L'agencement et la posi-
tion de ces connecteurs est essentielle pour comprendre quelles
zones contribuent efficacement a la cascade sédimentaire (zone
grisée, en e) et quelles zones restent en marge de cette cascade.
Dans ce dernier cas, I'absence d’évacuation provoque un engor-
gement sédimentaire, jusqu’a reconstitution de la continuité sédi-
mentaire, le plus souvent lors d’'un événement Basse Fréquence /
Haute Magnitude (Brierley et al., 2006).
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De nombreuses études ont donc tenté de modéliser les modalités de remobilisation des sédiments
depuis ces zones de piégeage intermédiaire, avec trois principales familles d’approches. Dans le premier
cas, un rythme d’exportation moyen depuis un réservoir, calculé sur le long terme (pluri-séculaire a plu-
ri-millénaire), et donc lissé, est appliqué (Swanson ez al, 1982). Cette approche suppose toutefois le
maintien de conditions comparables sur 'ensemble de la période d’étude. A cause de cette limite,
d’autres auteurs préférent identifier les événements de basse fréquence mais de haute magnitude, qui
ont la puissance suffisante pour assurer la reprise en charge du matériel stocké (Kelsey, 1982 ; Madej,
1982). En fonction du temps de retour des événements ainsi capables de créer des impulsions sédi-
mentaires, il est possible de modéliser la propagation de vagues sédimentaires et, en fin de compte,
Pexportation sédimentaire (Harvey, 2001 & 2012). Enfin, d’autres auteurs tentent de prendre en compte
non pas des événements ponctuels dans le temps, mais des perturbations durables a I’échelle millénaire,
liées par exemple aux changements climatiques (Church & Ryder, 1972) ou aux déformations tecto-
niques (Cruden & Hu, 1993) : la mobilisation sédimentaire est alors supposée décroitre de fagcon expo-

nentielle apres la perturbation (Schumm & Rea, 1995).

Hillslope profile :
/ / y=ax3+bx2+c

Hr

Hc

N

A

VGully =1/3.P.L.Hr
Vcone =1/3.A.Hc

V=1/3.E.D.L

Figure 3 : Méthode de calcul des flux entrants et sortants classiquement utilisée dans les bassins
montagnards.

En montagne, ou la charge en suspension est souvent considérée comme négligeable, les flux dans un bassin-versant
sont reconstitués a partir des volumes en creux ou en saillie dans les réservoirs sédimentaires. Des courbes enveloppes
aux formes géométriques simples matérialisent les contours des unités observées (Campbell & Church, 2003, modifié).
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Afin d’appréhender 'ensemble des flux sédimentaires qui relient les éléments de la cascade sédimen-
taire, puis de hiérarchiser I'importance de ces flux internes dans la contribution a 'exportation des sé-
diments, la notion de budget sédimentaire a été formalisée. Il s’agit de quantifier ’ensemble de la pro-
duction, du transport et du dépot des sédiments a lintérieur d’un bassin-versant (Dietrich & Dune,
1978 ; Dietrich ez al., 1982). Au-dela du simple bilan d’érosion, il s’agit de détailler la relation entre pro-
duction, transport, et dépot pour chaque réservoir identifié dans la cascade sédimentaire (fig. 3). La re-

lation s’exprime alors dans I’équation suivante :
AS=1-0O

ou AS est le changement de volume de sédiments dans le réservoir, I le volume entrant, fourni en

amont, et O le volume sortant, exporté vers I'aval.

Le travail de quantification au sein d’un budget sédimentaire peut également s’effectuer a partir de
I’estimation du temps de résidence des sédiments dans un réservoir et du volume total de ce méme ré-
servoir (¢. sup.) :

O=S/T
ou O est le flux sortant, S le volume total de sédiment dans le réservoir, et T le temps de résidence.

Les équations obtenues pour chaque réservoir peuvent ensuite étre combinées, en fonction des rela-

tions formalisées par la cascade sédimentaire.

Les principales difficultés résident tout d’abord dans la quantification méme, notamment des varia-
tions de volume des réservoirs sédimentaires. Celles-ci sont fondées sur un suivi géométrique simple,
ou les enveloppes de chaque unité morpho-sédimentaire sont schématisées par des figures géomé-
triques dont on peut calculer les volumes « en relief » ou « en creux » (fig. 3). Les variations de volume
sont ensuite rapportées a la durée d’évolution, avec une difficulté : le temps écoulé entre deux états
successifs doit étre identique pour chaque élément du budget. Les rythmes d’ablation et d’exportation
des sédiments, comme toute donnée temporelle, sont lissés a mesure que les pas de temps s’allongent.
Cet effet de lissage des données doit étre identique pour chaque flux reconstitué, atin de rendre les
ordres de grandeurs parfaitement comparables. Le chercheur est alors confronté au(x) probleme(s) de

datation absolue, récurrent dans les zones de montagne, ou la minéralité rend par exemple les datations
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par radiocarbone singuli¢rement rares. Trouver des reperes chronologiques communs a 'ensemble des

unités morphosédimentaires releve parfois de la gageure.

Enfin, les quantifications ne prennent pas en compte les boucles de rétroaction positives ou négatives
qui peuvent moduler le comportement de chacun des réservoirs entre un couplage efficace, un couplage
inefficace, voire une absence de couplage. 1l s’agit donc de comprendre quels peuvent étre les change-
ments de couplage au niveau de chaque réservoir, et les facteurs qui localement vont faire varier le
fonctionnement (et Pefficacité) des transferts de sédiments (Fryirs, 2013). La question des rythmes

d’érosion et de 'agencement des relais de processus est abordée dans les deux sections suivantes.

2. Quelques « postes budgétaires » des bassins-versants montagnards

L’établissement des budgets sédimentaires se fonde sur la quantification des processus d’érosion.
Dans les zones de montagne, I'attention quantitative a tout d’abord été portée les systemes morphogé-
niques glaciaire et périglaciaire, considérés comme emblématiques. Plus récemment, Iattention a été
¢largie a des processus ubiquistes, notamment les mouvements de masse ou I’érosion d’origine fluviatile.
Sans prétendre a I'exhaustivité, nous cherchons ici a synthétiser quelques ordres de grandeur pour
chaque poste budgétaire et, au-dela, a mettre en évidence les questions scientifiques qui émergent lors-

que ces données quantitatives sont replacées dans le cadre d’une cascade sédimentaire.

a) Le poste glaciaire

La production de sédiments par les glaciers tempérés alpins est toujours I'objet de controverses, entre
les tenants d’une hypothese minimaliste (Vivian, 1997) et ceux qui voient la possibilité de mobiliser de
grandes quantités de matériel (Ze. ablation de ordre de 10" 2 10*> mm.an™) par débitage mécanique ou
par abrasion (Boulton, 1979). La compétence des glaciers, liée a I'image de corps de glace charriant a
leur surface des blocs plurimétriques, peut troubler appréhension qu’ont les géomorphologues de
I'ablation d’origine glaciaire. Au final, sans entrer dans les débats anciens entre les anti- et ultraglacia-
listes, les glaciers occupent une position intermédiaire dans la hiérarchie des agents d’ablation (fig. 4).
Au-dela de cette assertion treés générale, I'ablation glaciaire dépend en premier lieu de la température
basale du glacier : elle augmente d’un facteur 10 entre les glaciers « froids » et les glaciers « tempérés »
(Koppes & Montgomery, 2009). Ensuite, la chenalisation des flux glaciaires est également a Porigine

d’une variabilité des taux d’ablation. D’abord mis en évidence par D.E. Sugden (1978), 'effet du confi-
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nement des flux glaciaires dans des auges a été ensuite réutilisé par les paraglacialistes : ces derniers ont
montré une association spatiale forte entre les secteurs de convergence des flux glaciaires (confluences,
etc.) et la fragilisation du substratum rocheux, a 'origine de mouvements de masse suite au retrait gla-
ciaire (Panizza, 1973 ; Cossart et al., 2013). Une conséquence directe de cette propriété est 'opposition
entre des glaciers de vallées dont le confinement confere un potentiel d’ablation relativement élevé, et
des calottes de glaces type inlandsis ayant finalement un faible pouvoir de production sédimentaire a

leur base (fig. 5), que T'on soit en haute latitude (Godard, 1989 ; Kleman & Stroeven, 1997 ; André,
2001) ou en haute altitude (Delmas, 2009).
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Figure 4 : Estimations de I'ablation glaciaire (s.s.) et comparaison avec l'ablation liée a des cours
d’eau.

Les rythmes d’ablation glaciaire apparaissent modérés. En contexte « tempéré », ils sont comparables avec les vitesses
d’incision de cours d’eau situés dans des secteurs a forte surrection. En contexte « froid », ils sont davantage compa-

rables aux vitesses d’incision des cours d’eau hors orogenes actifs. L’ablation glaciaire augmente avec la taille du bassin,

en raison notamment de 'augmentation concomitante de I'épaisseur de glace (et donc de la pression basale) (Koppes &
Montgomery, 2009).

Cependant, méme en contexte alpin tempéré, un débat demeure. Au Canada, quelques estimations
ont pu étre affinées en fonction du contexte lithologique (Slaymaker & Gilbert, 1972) : les valeurs mi-

nimales d’ablation étant mesurées dans les quartzites (4 2 6 mm.an™) et les maximales dans des dépots
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volcaniques peu consolidés (28 mm.an™). Ensuite, les mesures sous-glaciaites montrent la difficulté de
discriminer ce qui releve de I'ablation glaciaire s.s. (abrasion ou quarrying) du réle des eaux de fonte.
Par exemple, sous les glaciers d’Argenticre et de la Mer de Glace, les rythmes d’ablation sont qualifiés
de modérés, de 'ordre du millimétre par an, mais pouvant étre multipliés par 5 ou 10 (Lliboutry, 1965)
en cas d’événement morphogénique exceptionnel (crue sous glaciaire par exemple). Cette hypothése est
a lorigine des raisonnements de Robert Vivian (1975), qui insiste sur le role des eaux de fonte
sous-glaciaires : sous pression et chargées de particules sablo-limoneuses, elles seraient le principal mo-

teur de la production sédimentaire sous-glaciaire.
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Figure 5 : Exemple de formes et formations préservées sous une calotte glaciaire a base froide en
Laponie suédoise.

Les mouvements de la calotte affecte la partie supérieure du corps de glace, tandis qu’'une véritable gangue de glace
froide préserve les altérites tertiaires et les tors, que seuls quelques blocs erratiques « tripodes » (sensu Sellier, 2002)
viennent coiffer (d’aprés Rapp, 1996 ; in André, 2001).

Malgré les incertitudes, les ordres de grandeur estimés de la production de sédiments par les glaciers
restent inférieurs a ce qui serait nécessaire pour fagonner des complexes morainiques volumineux
comme ceux faconnés lors de crues glaciaires au Dryas récent ou du Petit Age Glaciaire (Matthews and

Petch, 1982; Benn, 1989; Wilson, 2005). Cet écart est tout d’abord mis en regard avec 'ampleur des
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volumes de sédiments fournis par les versants en période de déglaciation : les glissements de terrain
(Bentley & Dugmore, 1998) ou méme I’éboulisation (Ballantyne, 2007) provoquent un stockage de sé-
diments en bas de versants, en attente de remobilisation lors d’une crue glaciaire ultérieure. M. Delmas
estime ainsi a plus d’1/3 la part du matériel morainique provenant de lactivité paraglaciaire (fig. 6). A
un pas de temps plus long, faisant intervenir au moins un cycle complet glaciation/déglaciation A. Go-
dard (1961, 1989) ou encore C. Le Ceeur (1999) montrent que les glaciers quaternaires sont certes a
lorigine de taux d’ablation élevés, mais essentiellement en raison de la remobilisation des altérites ter-
tiaires : ils sont ainsi les derniers maillons d’une chaine de processus initiés avec les altérations et le ra-
jeunissement du relief tertiaires. Il en ressort deux conclusions. Tout d’abord, les matériaux morainiques
ne sont pas majoritairement fagonnés a partir des produits de la dénudation glaciaire. Ensuite, la four-
niture sédimentaire issue directement du travail des glaciers est a relativiser, les glaciers semblent étre
davantage des agents de redistribution de matériaux sédimentaires déja préparés (Ivy-Ochs ez al., 1999 ;

Delmas, 2009).

relais sédimentaire

pré-wirmien
Production wiirmienne de débris : 0,65 km? 0,16 km?3
[ 1 I
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Figure 6 : Exemple de budget sédimentaire expliquant 'ampleur des volumes de matériel morai-
nigue dans le massif du Carlit (Pyrénées Orientales).

Le matériel stocké dans les dépbts morainiques wiirmiens proviennent pour 1/3 de I'activité paraglaciaire, et pour ¥ au
remaniement de dépdts « pré-wurmiens ». Au final, moins de la moitié du volume de sédiments proviendrait de I'ablation
glaciaire (s.s.). (Delmas, 2009)
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b) Le poste périglaciaire

I’ablation liée aux processus périglaciaires est de l'ordre de quelques dixiémes de mm.an" (Rapp,
1960 ; Hoffmann & Schrott, 2002 ; Otto ez al., 2009). Cette valeur varie en fonction du contexte litho-
logique, s’abaissant a quelques centiemes de millimetres dans les gneiss et quartzites (Sellier, 2002 ; Sass
& Wollny, 2001) ou approchant le millimetre par an dans les calcaires et dolomies (Otto e al., 2009).
Les valeurs maximales sont toutefois mesurées dans les contextes tectoniques les plus actifs, avec des
valeurs supérieures 2 15 mm.an” en Himalaya du Népal (Watanabe ¢ a/, 1998). Ces valeurs apparaissent
en tout cas bien en dega de celles estimées dans le cadre des autres systemes morphogéniques (Delan-
noy & Rovéra, 19906) et confirment I'actuelle tendance a minorer le role des processus liés au gel dans la

libération du matériel sédimentaire (André, 2003).

Figure 7 : Voile d’éboulis en Islande du nord (Skagafjordur).

Le manteau d’éboulis en rive gauche, peu épais, représente un volume environ 10 fois inférieur aux masses glissées de
la rive droite. Le volume des éboulis est, de plus, certainement surestimé visuellement car ils recouvrent des terrasses
alluviales. Ces terrasses constituent des zones tampons entre les éboulis et le cours d’eau, empéchant tout remaniement.
A contrario, les masses glissées sont en contact avec le cours d’eau : celui-ci assure une partie de sa mise en charge
sédimentaire en mobilisant cette source de sédiments. Cliché de juin 2011.
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Que l'on soit en haute latitude ou en domaine alpin, les manteaux d’éboulis apparaissent davantage
comme un « voile » relativement peu épais, notamment lorsqu’il est mis en regard avec les volumes de
matériel sédimentaire mobilisé par les mouvements de masse (fig. 7). Lorsque des coupes sont dispo-
nibles, elles montrent souvent que les tabliers d’éboulis ne sont que la partie superficielle (2 a 3m
d’épaisseur) d’assemblages sédimentaires dont I’essentiel du volume peut étre constitué de dépots mo-
rainiques (Iturrizaga, 2008 ; Decaulne ef al, 2007 ; Cossart & Fort, 2008a), alluviaux, ou encore de

mouvements de masse (Cossart & Fort, 2008b).

En contexte alpin, des estimations montrent que ces éboulis ne constituent que 15 a 60% du volume
total de ces assemblages (Cossart & Fort, 2008b) et rejoignent nos actuels essais de quantification en
Islande du nord (fig. 8). La place des processus périglaciaires dans ’évolution post-glaciaire des versants
de la Laxardalur est en effet minime. Tout d’abord la géométrie des systemes de pente, entaillant un
plateau basaltique, est restée en grande partie immuable depuis la déglaciation : versants rocheux fa-
connés en roches moutonnées, mince manteau de moraines colluvionnées ou affectées par des ravines
de profondeur métrique, etc. Seule la partie aval de la vallée est affectée par un vaste glissement de ter-
rain, suivant une logique de localisation tout a fait conforme avec le modéle régional (Cossart ef al.,
2013). Ce glissement de terrain, occasionnant un dép6t d’environ 15.10° m’, a engendré une morsure
dans la surface du plateau (recul de la paroi de 10 a 15m), matérialisée par un escarpement d’une cen-
taine de metres de commandement aujourd’hui. Or cet escarpement est la seule source potentiellement
mobilisable pour la constitution d’éboulis, qui sont fagonnés ici en cones dont le volume total ne re-

présente que 1 a 2.10° m’. Le recul de la paroi concomitant est estimé entre 3 et 4m.

Compte tenu des reperes chronologiques (plages soulevées datées et tephrochronologie), le glisse-
ment s’est mis en place entre 10 et 8 ka, tandis que les éboulis se sont développés depuis ; aussi les vi-
tesses de recul des parois associées sont de 'ordre de 5 2 7,5 mm.an™ dans le cas du grand glissement,
contre 0,5 mm.an" dans le cas du processus d’éboulisation. Le rdle de cette derniére est donc 2 minorer
doublement : au niveau du rythme d’ablation tout d’abord, au niveau de I'emprise spatiale ensuite,
n’étant a I'ceuvre qu’a la faveur de la mise a jour d’escarpements rocheux suite au déclenchement de

mouvements de masse.
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Figure 8 : Croquis géomorphologique de la Laxardalur (Islande du nord, Skagafjordur).

Le dépbt du glissement de terrain s’étend sur une superficie de I'ordre de 15 km? et a obturé la vallée. Recouvrant un
systeme de plages soulevées tardiglaciaires datées par ailleurs (Rundgren et al., 1997) et recouvert par des tourbiéres
dont la sédimentation a commencé a I'age du bouleau (8 ka). Sa mise en place est concomitante d’un vitesse de surrec-
tion soutenue (rebond glacio-isostatique), ayant impliqué une phase d’incision majeure des vallées islandaises (le niveau
marin demeurait bas, non encore affecté par la transgression holocéne). La corniche ainsi fagonnée par la couronne
d’arrachement du mouvement de masse a ensuite servi de source sédimentaire pour les cdnes d’éboulis, dont certains
ont évolué en glaciers rocheux. Ces derniers sont aujourd’hui inactifs, et en partie fossilisé sous une formation colluviale
ou la tephra de I'Hekla 1104 AD a été identifiée. D’apres les travaux de terrain réalisés par nous-méme, en collaboration
avec D. Mercier, A. Decaulne et T. Feuillet (publication en cours).
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Deés lors que les dépots d’éboulis sont mis en place, se pose la question de leur grande permanence,
souvent a lorigine de leur caractére emblématique des paysages des milieux froids. ILa permanence des
¢boulis peut étre interprétée comme le résultat d’une grande régularité des apports sur le temps holo-
cene, mais également de I'inaptitude des sédiments stockés dans les manteaux d’éboulis a étre remaniés

(Caine, 1984 ; Schrott ez al., 2002 ; Schrott ez al., 2003).
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Figure 9 : Exemples de cbnes et tabliers d’éboulis en pied de paroi rocheuse, et a l'interface avec
un cours d’eau.

La majeure partie des éboulis sont ici colonisés par la végétation, hormis les secteurs d’instabilité chronique (ou I'éboulis
recouvre d’ailleurs un dépdét d’écroulement). L'exportation des sédiments stockés dans les cones ne s’effectue qu'au
rythme des coulées de débris, qui les éventrent dans leur partie apicale, et assurent une redistribution vers I'aval. On
notera ainsi des cones de déjection emboités dans les cones d’éboulis. A partir des cones de déjection, le relais sédi-
mentaire vers le cours d’eau principal peut s’organiser. Le fond de vallée est & 1300 m. Observations effectuées dans le
Reintal (Alpes Bavaroises). D’aprés Schneevoigt et al. (2006).

Au final, le systéme paroi-éboulis apparait comme fermé, sans connexion véritable vers 'aval (Barsch
& Caine, 1984) pour deux raisons complémentaires. Tout d’abord, la taille des blocs stockés est une
entrave a exportation fluviale ; ils ne peuvent étre remobilisés que par des agents compétents (glaciers
par exemple) ou par des processus de reptation sous forme de glaciers-rocheux, dont le déplacement

total reste lui-méme tres limité (Otto e al., 2009). Un autre élément d’explication peut étre 'absence de
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connexion entre ces réservoirs sédimentaires et les cours d’eau qui seraient susceptibles de les remanier.
ILa non contiguité ou encore la présence de « zones tampons » (e.g. terrasses alluviales, verrous glaciaires,
¢paulements, etc.) entre les tabliers d’éboulis et la bande active a été remarquée a plusieurs reprises,
seuls quelques événements de basse fréquence mais de forte magnitude pouvant causer temporairement
Iexportation de sédiments de I'un vers 'autre (coulée de débris par exemple) (Jordan & Slaymaker,

1991 ; Slaymaker, 1993 ; Schrott ez al., 2006 ; Morche ez al., 2007) (fig. 9).

La place des processus périglaciaires dans les budgets sédimentaires de montagne doit donc étre
nuancée. Premierement, le rythme de la fourniture sédimentaire apparait limité, en dega des autres
« postes budgétaires ». Deuxiemement, les processus périglaciaires dépendent le plus souvent d’autres
processus pour contribuer activement a une cascade sédimentaire : ils doivent pour cela s’inscrire dans
un relais temporel, en faisant suite a des dynamiques glaciaires et paraglaciaires, puis en précédant une
évacuation par des processus ubiquistes de forte magnitude ou par un nouveau cycle glaciaire (Slayma-

ker, 2011) (fig. 10).
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Figure 10 : Formalisation d’une filiation entre les processus glaciaires, paraglaciaires et périgla-
ciaires.

Le niveau d’activité des processus périglaciaires apparait faible. Ces derniers peuvent s’enclencher dans le cadre d’'une
filiation avec des processus paraglaciaires. Dés lors qu’ils agissent, les processus périglaciaires créent des formations qui

ne pourront étre véritablement évacuées que par les glaciers ou par des processus ubiquistes de basse fréquence / haute
magnitude (Slaymaker, 2011).
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¢) Les processus ubiquistes

Les processus ubiquistes, non directement liés au contexte spécifiquement montagnard, apparaissent
souvent comme les plus efficaces pour libérer des sédiments depuis les zones sources. Le role mobili-
sateur des dynamiques de versant, processus fluviaux et torrentiels, est revu a la hausse dans les budgets
sédimentaires alpins. Il est vrai que ces processus trouvent, dans les formations superficielles (tills,
masses glissées, etc.) et dans certains substrats (marnes notamment), des sources sédimentaires aisé-
ment érodables. Les mouvements de masse, en libérant des volumes de 'ordre du million de métres
cube a chaque événement, peuvent par exemple fournir plus de la moitié des sédiments dans les bassins
(Jakli, 1957 ; Rapp, 1960 ; Caine & Mool, 1982 ; Fort, 2000 ; Cossart & Fort, 2008a). Compte tenu de la
grande dépendance de ces processus au contexte litho-structural et topographique, il reste délicat de
proposer des chiffres d’ablation qui seront nécessairement simplistes. Sur un pas de temps holocéne,
des essais de quantification convergent toutefois pour estimer un rythme d’ablation variant entre 0,5 et

25 mm.an™ (Ballantyne & Kirkbride, 1987 ; Jordan & Slaymaker, 1991 ; Otto et al., 2009).

Les coulées de débris occasionnent, quant 2 elles, un volume de sédiments variant entre 5.10° et
100.10° m® a chaque événement. Si la magnitude (en terme de volume mobilisé) est inférieure a celle des
mouvements de masse, leur plus grande fréquence les rend comparables aux mouvements de masse en
terme de mobilisation sédimentaire, avec des rythmes de 0,5 2 20 mm.an™ a I’échelle plurimillénaire
(Becht ez al., 2005; Haas e al. 2004; Schmidt & Morche, 2006 ; Decaulne ¢# al., 2007). Quelques valeurs
supérieures 2 30 mm.an™ sont proposées sur les versants tapissés de moraines (Jordan & Slaymaker,

1991 ; Curry, 1999).

Au-dela de ces quelques valeurs, les mouvements de masse et les coulées de débris sont des agents de
fourniture sédimentaire ayant largement la primauté sur des processus périglaciaires. Si de telles dyna-
miques transversales sont exacerbées, le volume de sédiments finalement exportés par les cours d’eau
reste a discuter. Depuis trois décennies, nombre de travaux illustrent les relations complexes entre les
dynamiques de versants et la dynamique fluviale, pour comprendre voire modéliser exportation sédi-
mentaire depuis les secteurs de haute-montagne (Fort, 1980, 1987 & 2000 ; Fort ez al., 1989 ; Owen,
1996 ; Hewitt, 1998 & 2002 ; Korup & Crozier, 2002).

Les impacts des dynamiques de versant sur les flux sédimentaires sont trés variés. La connexion avec
les hydrosystémes peut d’une part étre directe, favorisant I'alimentation en matériel du cours d’eau, at-

testée alors par une véritable métamorphose fluviale (Jackson ez al., 1982 ; Brunsden ez al, 1981 ; Fort et
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al, 2010) (fig. 11). Mais, d’autre part, des mouvements de masse libérant 10 2 10%.10° m’ de matériel
peuvent aisément bloquer les écoulements en fond vallée (fig. 12) et engendrer de vastes obturations. 11
s’agit alors de comprendre comment fonctionne le connecteur ainsi créé : quelle est efficacité du blo-
cage ? La remobilisation des sédiments depuis le barrage est-elle possible ? Si oui, est-elle progressive ou
un effet de seuil peut-il provoquer une remobilisation brutale ? A 'amont du barrage, un réservoir
peut-il se créer ? Si oui, quelle en est la capacité de stockage et la vitesse de colmatage » La réponse a ces
questions dépend des flux entrant dans ce vaste connecteur depuis les versants, depuis la partie amont
du cours d’eau, mais dépend surtout de régulateurs : la taille du matériel du barrage, la puissance spéci-
fique du cours d’eau, le contexte tectonique en sont quelques exemples. Jordan & Slaymaker (1991) ont
indiqué que les dépots de coulées de débris étaient plus facilement remobilisables par les cours d’eau
que ceux liés aux mouvements de masse : environ 25% du volume associé aux coulées de débris est
instantanément exporté par le cours d’eau, tandis que les masses glissées pouvaient demeurer intactes.
La typologie des comportements de ces connecteurs est toutefois loin d’étre achevée, nécessitant une

approche intégrée de 'étude des stocks et des flux au sein des cascades sédimentaires.

Figure 11 : Connexion directe entre les coulées de débris et un cours d’eau alpin.

Une coulée de débris de I'ordre de 103 m3, déclenchée en ao(t 2005 a provoqué une injection brutale de sédiments (cf.
fleche) dans la riviere Partnach (Alpes Bavaroises), a l'origine d’'une métamorphose fluviale, et particulierement d’un
élargissement de la bande active (Morche et al., 2007).
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source : archives RTM 05

Figure 12 : Exemple de phénoméne d’obturation, faisant suite au déclenchement d’une lave tor-
rentielle dans les Alpes du Briangonnais.

La lave torrentielle, déclenchée en 2009, reste de dimension moyenne (environ 5.10° m®) mais le fort différentiel de pente
entre le cone de déjection du ravin des sables et le fonde de vallée a favorisé la rupture de charge au niveau de la con-
fluence méme. L’étroitesse du lit de la riviere Clarée empéche toute déviation du cours d’eau, dont I'écoulement est en-
travé. Cliché aimablement prété par G. Garitte.

L’examen de quelques « postes budgétaires » caractéristiques du fonctionnement géomorphologique
des bassins montagnards permet de proposer une certaine hiérarchie dans les processus responsables de
la fourniture sédimentaire : le réle de processus considérés comme emblématiques (glaciaire, péreigla-
ciaire) est progressivement minoré, tandis que des processus ubiquistes (dynamiques de versant no-
tamment) apparaissent prépondérants en terme de mobilisation des sources sédimentaires. Cependant,
de fagon concomitante, nous avons souligné que la question de la remobilisation de cette fourniture
sédimentaire se pose d’emblée. Des volumes de sédiments apparaissent stockés durablement en pied de

paroi, suite a2 des mouvements de masse ou a de I’éboulisation, est-ce le reflet de I'importance de la
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fourniture sédimentaire, ou n’est-ce pas un aveu de I'inaptitude de processus (fluviaux notamment) a
prendre le relais ? La réponse a cette question, cruciale pour mettre en avant le role réellement joué par
chaque processus dans le fonctionnement géomorphologique du bassin-versant, nécessite de raisonner

non plus processus par processus, mais sous forme de filiations de processus.

3. La formalisation de cascades sédimentaires

Le raisonnement sous forme de filiation nécessite d’explorer les zones ou s’effectuent des relais,
C’est-a-dire des réservoirs de sédiments alimentés par un processus en amont, et démantelés par un
autre en aval. L’objectif est de comprendre si une évacuation efficace s’opere ou, a contrario, un piégeage
durable intervient. Une grande variété de comportements existe entre ces deux extrémités, incitant les
géomorphologues a regarder I'agencement des relais en cascades sédimentaires. Dans les zones de
montagne, les formalisations effectuées a partir du cas du bassin-versant de la Lilloét (Rocheuses Cana-
diennes) demeurent une référence, a partir de laquelle fut ensuite définie la cascade sédimentaire para-
glaciaire il y a une décennie. Cette derni¢re a une large portée explicative quant a I’évolution des bassins
en cours de déglaciation, mais s’adapte imparfaitement au cas des orogenes tres actifs. Nous présentons
ici successivement ces trois « configurations-types » de cascades sédimentaires : le cas de Lilloét, le cas
de la cascade paraglaciaire, le cas de la cascade himalayenne. Il ne s’agit pas d’en proposer une compa-
raison, délicate en fonction de la variété des contextes dans lesquels elles ont été formalisées, mais de
les croiser pour montrer que chacune apporte un éclairage singulier sur la complexité des relais de pro-

cessus dans les bassins-versants montagnards.

a) Cascades sédimentaires, flux et forcages sédimentaires

Les travaux menés durant les décennies 1970 et 1980 dans les montagnes rocheuses (Caine, 1974;
Jackson ez al., 1982 ; Church & Slaymaker, 1989 ; Jordan & Slaymaker, 1991) ont rapidement convergé
pour montrer que I'activité géomorphologique actuelle ne permet pas d’expliquer 'ampleur de la sédi-
mentation holocene : les rythmes d’aggradation actuels dans les plaines alluviales sont insuffisants pour
avoir créé les remblaiements post-glaciaires. Plutot que de chercher des relations explicatives simples
entre 'évolution de la charge sédimentaire et la variabilité du climat, les chercheurs ont tenté de recons-
tituer ’'ensemble des flux convergeant vers les plaines alluviales et de trouver dans leur agencement les

explications de la variabilité temporelle de la charge sédimentaire. La reconstitution des flux dans toute
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leur complexité est particuliecrement aboutie dans le cas du bassin-versant de la Lilloét (fig. 13), ou les
flux s’orientent entre des connecteurs qui jouent un role de collecte et de redistribution des sédiments.
Ces connecteurs jouent donc un role charniére entre les zones sources, a 'amont, et les zones de pié-

geage durable, en aval.
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Figure 13 : Formalisation graphique de 'agencement des stocks et flux sédimentaires dans le bas-
sin-versant de la Lilloét (Rocheuses canadiennes).

Les flux s’agencent a partir de trois principales sources, créant ainsi trois principales « filieres » d’exportation sédimen-
taires, qui convergent vers les plaines alluviales (Jordan & Slaymaker, 1991).
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Cette formalisation, en plus de mettre en exergue le role des connexions internes dans les bas-
sins-versants, permet de constater que les flux sédimentaires s’amorcent a partir de trois principaux
types de sources : le substrat rocheux « classique », les dépots d’origine glaciaire, les matériaux volca-
niques holocenes. Or chacune de ces sources est caractérisée par sa propre temporalité, son propre
comportement, et n’est donc pas mobilisée de facon synchronisée avec les deux autres. Les sources
d’origine glaciaires sont davantage sollicitées en début de déglaciation, tandis que les sources volca-
niques pourront étre mobilisées de fagon aléatoire durant la période holocene. Partant, les auteurs iden-
tifient ainsi différents moteurs qui vont amorcer la cascade sédimentaire en amont et qui, en fonction

de leur propre rythme, vont injecter des sédiments en quantité variable dans le temps.
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Figure 14 : Localisation des sources et zones de piégeage sédimentaire dans le bassin-versant de
la Lilloét (Rocheuses Canadiennes).

Les flux sédimentaires s’organisent principalement a partir de la Lilloét amont, ou sont présents deux des principaux
moteurs de la cascade sédimentaire : les dépdts glaciaires, les dépdts volcaniques. Les auteurs insistent sur les injec-
tions de sédiments liées aux coulées de débris, assurant un transfert efficace des versants vers le fond de vallée (Jordan
& Slaymaker, 1991).
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Les éléments de cette cascade sédimentaire (sources et réservoirs sédimentaires, processus qui les re-
lient) sont également appréhendés suivant leur localisation. Les glaciers et leurs héritages sont peu pré-
sents dans la partie orientale du bassin-versant, tandis que les dépots volcaniques holocénes constituent
un mole au cceur de la partie occidentale du bassin-versant. Cette localisation implique que certaines
parties du bassin-versant ne seront pas connectées aux principaux moteurs de évolution géomorpho-
logique (Green river a I'est, par exemple), tandis que d’autres seront connectés aux dépots volcaniques
tout comme aux dépots glaciaires (Lilloét amont). Dans ce dernier cas, il s’agit de savoir si 'apport mas-
sif de sédiments pourra étre efficacement évacué, notamment par la riviere principale. En d’autres
termes, méme si le terme de connectivité n’est pas évoqué dans ce travail, les auteurs mettent en
exergue que 'agencement des liens entre les réservoirs explique en grande partie le fonctionnement
géomorphologique du bassin-versant. Certaines parties du bassin contribuent peu du fait de la pauvreté
des sources sédimentaires, d’autres contribuent peu a cause de forces antagonistes entre les processus.
Dans ce cas, des cycles enchainant un engorgement sédimentaire, puis une évacuation, semblent inter-
venir. D’apres les auteurs, cette évacuation ne peut avoir lieu que par le biais d’événements de forte
magnitude, qui vont occasionner de grandes impulsions sédimentaires, notamment a partir du déclen-
chement de coulées de débris, qui jouent le role de connecteur entre les dépots de versant et le fond de

vallée (fig. 14).

Finalement, la dynamique de remblaiement de la plaine alluviale est mise en regard avec des impul-
sions sédimentaires hautement variables dans le temps, a plusieurs échelles complémentaires. Tout
d’abord, le contexte de déglaciation favorise la disponibilité de sédiments au début de ’'Holocene et lors
du Petit Age de Glace, tandis que Iactivité volcanique a provoqué des injections sédimentaires suivant
un pas de temps pluriséculaire. Enfin, les coulées de débris occasionnent un apport lui aussi spasmo-
dique, mais beaucoup plus fréquent, suivant un pas de temps décennal. La charge sédimentaire corres-
pond donc a la superposition de ces trois sighaux qui vont entrer tantot en phase et créer une séquence
d’aggradation, tantot se désynchroniser et créer une séquence de calme sédimentaire, a 'image de la
phase actuelle. Le fonctionnement spasmodique des bassins-versants montagnards est ici mis en
exergue. Les modalités de couplage entre les flux dans ces bassins restent cependant a Iétat de « boite

noire », a 'intérieur de laquelle il conviendra de rentrer ultérieurement.
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b) Les cascades sédimentaires au prisme du paraglaciaire

Le raisonnement en cascade sédimentaire, tel qu’il a été par exemple formulé par Jordan & Slaymaker
(1991), peut également s’appliquer au contexte paraglaciaire, dépouillé de toute autre perturbation. Les
travaux de J. Ryder (1971) et Church & Ryder (1972) ont bien montré que la charge sédimentaire ac-
tuelle est insuffisante pour expliquer "ampleur des remblaiements holocénes dans les bassins-versants
en contexte de déglaciation. Le raisonnement en cascade permet donc de remonter aux sources sédi-
mentaires ayant fourni les sédiments, et 'on doit a C.K. Ballantyne (2002a et b) et D. Mercier (2010) les
typologies les plus abouties, en quatre sources sédimentaires principales : parois rocheuses raidies par
I’érosion glaciaire, dépots glaciaires de versants, dépots glaciaires de fond de vallée et enfin dépots gla-
ciaires littoraux. C.K. Ballantyne différencie ensuite les modalités du remaniement en deux

sous-systemes qualifiés de « paraglaciaire primaire » et « paraglaciaire secondaire ».

L’activité paraglaciaire primaire correspond a la mobilisation des sédiments depuis des sources direc-
tement héritées de la glaciation passée. Dans un contexte de haute-montagne alpine trois principaux
moteurs activent les processus paraglaciaires en montagne. Tout d’abord, la diminution des stocks de
glace et de la superficie englacée cause une augmentation des débits proglaciaires, maximale au début de
la déglaciation, facilitant ainsi le remaniement de dépots morainiques meubles, le plus souvent aisément
remobilisables (Becht, 1995). Ensuite, lorsque le glacier s’amincit, le niveau de base constitué par sa
surface s’abaisse et les agencements sédimentaires latéraux sont déstabilisés : des coulées de débris, ava-
lanches, ou encore le ruissellement concentré remobilisent les dépots morainiques latéraux (Ballantyne
& Benn, 1996 ; Curry, 1999 ; Curry & Ballantyne, 1999). Enfin, en s’écoulant, le glacier exerce une force
de compression qui est directement proportionnelle a son épaisseur et a sa vitesse d’écoulement. Or,
selon un principe d’action-réaction, 'encaissant réagit a la compression du glacier en lui opposant une
force de méme valeur, mais de sens contraire. La diminution de la compression glaciaire, voire la dispa-
rition plus ou moins brutale du glacier rompt cet équilibre : 'encaissant réagissant avec inertie, il peut
entretenir sa force de réaction apres la fonte du glacier, il y a alors décompression. Cette décompression

s’associe au raidissement que provoque le faconnement des parois d’auges glaciaires, gage d’instabilité.

Si le réle géomorphologique des deux premiers moteurs a été rapidement admis, celui de la décom-
pression post-glaciaire a été longuement débattu. Pourtant, des 1940, De Martonne écrit : « II est
d’ailleurs bien peu de grandes vallées alpines qui n’aient vu de grands éboulements vers la fin de la pé-

riode glaciaire quaternaire ». Il met en exergue l'effet de la perte de butée en bas de versant, lorsque ce-
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lui-ci a été sapé par les glaciers, dans le mécanisme des déclenchements. Nos travaux alpins, fondés tant
sur I'analyse spatiale de la localisation des grands écroulements, que l'amélioration des techniques de
datation (Radionucléides cosmogéniques notamment) confirment ces hypotheses (Cossart et al., 2008).
Drautres investigations ont convergé vers nos conclusions et des études de cas emblématiques comme
le Lauvitel en Oisans, la Madeleine en Haute-Maurienne, Séchilienne en Romanche ont admis I’effet de
la décohésion (certes couplé a d'autres facteurs pré-disposants) (Hypolite ef al, 2009 ; Delunel ef al.,

2010 ; Darnault ez al., 2011).
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Figure 15 : Formalisation de la cascade sédimentaire paraglaciaire.

Ce schéma visait essentiellement a regrouper I'ensemble des processus paraglaciaires inventoriés par les géomorpho-
logues durant les décennies 1980 et 1990 au sein d’un véritable géosysteme. Il ne renseigne cependant guére quant aux
nombreux phénomeénes de piégeage qui peuvent potentiellement interrompre le transit des sédiments vers I'aval, (Bal-
lantyne, 2002a et b).
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Alors que nous avons cherché a prouver le role de la décompression en dehors du massif alpin, nous
avons du a contario constater que son impact est trés discutable dans de multiples autres secteurs. En
Islande, la localisation et le déclenchement des glissements de terrain sont associés au rythme du re-
bond glacio-isostatique, et non a la décohésion des parois rocheuses (Cossart ¢z 4/, 2014). En Himalaya,
le contexte tectonique en général, et les forts taux de surrection en particulier, suffisent tres largement a

expliquer les modalités de développement des instabilités (Fort, 2011a et b).

Une fois libéré depuis les sources sédimentaires, le matériel s’accumule dans des « réservoirs sédi-
mentaires paraglaciaires ». L’activité paraglaciaire secondaire prend alors le relais au sein de la cascade :
elle correspond a exportation des sédiments depuis ces « réservoirs sédimentaires paraglaciaires » vers
une zone de piégeage durable, généralement la plaine alluviale. Ce remaniement s’effectue par le biais de

processus fluviatiles (Jackson ez a/, 1982 ; Jones, 2000).

Toutefois, la cascade sédimentaire paraglaciaire élude en grande partie la question de la connectivité,
et les réservoirs sédimentaires paraglaciaires restent des boites noires. Partant, de multiples auteurs ont
tendance a considérer les relais spatio-temporels comme systématiquement efficaces (Ballantyne, 2002a
et b) et le fait que les réservoirs sédimentaires paraglaciaires puissent étre des zones de piégeage du-
rables est a peine évoqué comme un cas extréme dans les essais de modélisation quantitative (Ballan-
tyne, 2003a et b). Les modcles appliqués reposent en effet sur le postulat que tout sédiment présent
dans une zone de stockage sera remobilisé. Certes, les relais sont par exemple tres efficaces dans de pe-
tits bassins-versants, comme ceux du Spitsbgerg, ou la proximité des zones sources avec 'exutoire
océanique rend I'activité paraglaciaire directement perceptible dans la progradation des littoraux (Mer-
cier, 2002 ; Mercier & Laftly, 2005). Cependant, des lors que les bassins-versants atteignent 100 km?, les
relais de processus deviennent plus complexes et la libération massive de sédiments au début de la dé-
glaciation peut aboutir a des phénomeénes de stockage sédimentaire plus ou moins temporaires a

Iintérieur des bassins-versants (Johnson, 1995 ; Palacios & Marcos, 1998 ; Jones, 2000).

Les exemples les plus illustratifs de ces phénomenes de blocage dans la cascade sédimentaire corres-
pondent aux écroulements rocheux. Ils peuvent libérer de 10 a 102.10° m’ de matériel, bloquant les
¢coulements en fond vallée et créant ainsi de vastes lacs de barrage dont des formations lacustres té-
moignent de 'extension (Hewitt, 2002 ; Korup, 2004 ; Cossart & Fort, 2008b). 1l s’opere ainsi un véri-
table piégeage sédimentaire a leur amont, pouvant étre ressenti jusqu’aux vallées affluentes. Les écrou-

lements rocheux peuvent présenter sur le bilan sédimentaire d’un bassin-versant des influences antago-
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nistes : ils permettent certes la mobilisation de volumes sédimentaires considérables, mais ils créent
également des retenues sédimentaires en fond de vallée. D’autres phénomeénes de blocage peuvent éga-
lement apparaitre dans le cas de dépots de coulées de débris initiées dans les dépots morainiques laté-
raux, ou méme par les édifices morainiques eux-mémes (Cossart & Fort, 2008a ; Etienne ez a/, 2008).
Leur forme en ride, recoupant les axes d’écoulements longitudinaux comme latéraux, est susceptible

d’interrompre le continuum amont-aval dans 'exportation sédimentaire.

Les glissements de terrains, méme quand ils sont attestés de paraglaciaires, contribuent-ils pour autant
efficacement a la cascade sédimentaire paraglaciaire ? Les édifices morainiques, pourtant a l'origine
d’une abondante fourniture sédimentaire dans la théorie paraglaciaire, ne sont-ils pas a considérer
comme des barrieres (« barriers» sensu Brietley et al., 2006) dans la cascade sédimentaire ? Voici deux
questions qu’élude en grande partie la formalisation de la cascade sédimentaire paraglaciaire et qui né-
cessite, ici encore, d’ouvrir les « boites noires » que sont les connecteurs, afin d’examiner les modalités

de leurs comportements et d’en déduire une typologie.
p pologt

¢) Le cas des orogenes actifs

Les modéles de cascades formalisés a partir de cas étudiés dans les Rocheuses Canadiennes ou en
contexte paraglaciaire contournent quelque peu la question du contexte tectonique, celui-ci est pris en
compte de fagon simple : Pefficacité de la cascade est supposée accrue en cas de phase de surrection.
Cependant, le fonctionnement méme de la cascade n’est pas remis en cause. Pourtant, les travaux de
quantification de I’érosion dans les orogenes tres actifs comme ’Himalaya montrent, des la décennie
1980, plusieurs spécificités tant au niveau des processus en jeu, que de leur relais spatio-temporel.
Certes, le pas de temps auquel est classiquement étudiée la cascade sédimentaire himalayenne est plus
vaste que les cas précédents (de I'ordre du million d’années), génant de fait les comparaisons rapides.
Néanmoins, les mécanismes en jeu montrent le réle des couplages locaux (versant/cours d’eau notam-
ment) dans le comportement global des bassins, et illustrent pleinement le role de I'agencement du ré-
seau hydrographique (et son évolution au gré de la surrection) qui peut mettre alternativement les ré-

servoirs de sédiments en connexion ou en marge de la cascade sédimentaire.

A une échelle régionale, les relais de processus identifiés a ’échelle de la chaine himalayenne ne pren-

nent pas nécessairement leur source dans les zones englacées ou en cours de déglaciation, mais depuis
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les fronts topographiques, eux-mémes calés sur les fronts de chevauchement (fig. 16). Le taux d’érosion

moyen est estimé entre 1,1 et 1,3 mm.an" dans le secteur du Main Central Thrust (MCT) et peut

s’élever 2 6 mm.an' dans les petits bassins-versants trés réactifs adossés aux Siwaliks (Delcaillau, 1997).

Ces taux, dans le détail, témoignent d’une vitesse d’incision des rivieres himalayennes identique a la vi-

tesse de surrection des reliefs (Burbank ez a/, 1996). Cette incision crée et entretient des versants a

fortes pentes (>32° en moyenne), instables. Le démantelement des reliefs s’opere alors par des mou-

vements de masse, qui constituent un processus de libération de sédiments majeur, suivant un rythme

pulsatoire (Burbank ez a/, 1996 ; Fort, 1987, 2000).
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Figure 16: Bilan d'érosion a I'échelle de la chaine himalayenne.

Les principales sources sédimentaires se situent au niveau des fronts des nappes de chevauchement (Delcaillau, 2004).

Ensuite, le fonctionnement de la cascade sédimentaire lors du Quaternaire est caractérisé par la con-

nexion progressive de bassins intra-montagnards aux principaux flux hydro-sédimentaires (fig. 17). Ces

bassins, a 'image de ceux de Kathmandou ou de Srinagar (Cachemire), ont évolué de fagon endoréique

et servi de zone de piégeage sédimentaire en arricre de la chaine du Mahabarat (Fort, 1993 ; Fort, 1996).
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L’incision de ces bassins, des lors qu’ils sont connectés a la cascade sédimentaire, constitue une source
de matériel pour les cours d’eau qui les traversent : leur charge est estimée supérieure a 4500 t.km?>an’'
(Laban, 1978), soit environ deux fois plus que les rivieres non connectées a ces bassins (entre 1500 et
2700 tkm>.an’, iz Laban, 1978 et Tejwani, 1987). A travers ce cas spécifique, nous voyons l'illustration
du role de 'organisation interne des bassins-versants montagnards dans leur fonctionnement géomor-
phologique : I'exportation sédimentaire dépend de la recomposition des liens entre les réservoirs, pro-
voquant une injection des lors quune connexion s’amorce. De fait, la mobilisation de la source sédi-
mentaire que constituent les bassins intramontagnards explique pour partie les modalités de construc-

tion des méga-cones sur le piémont (Wolman & Leopold, 1957 ; Wells & Dorr, 1987).
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Figure 17 : Modification de la cascade sédimentaire en fonction du rythme de la propagation des
fronts de chevauchement vers le sud.

Le quaternaire est caractérisé par la connexion des bassins intra-montagnards qui ont piégé des sédiments durant le
Miocéne et le Pliocéne. Cet apport de sédiments intervient donc lors d’'une séquence qui aurait pu étre qualifiée de para-
glaciaire en fonction de sa date de mise en place, mais qui est bel et bien d’origine tectonique (Delcaillau, 2004).

Ce premier apercu des cascades sédimentaires himalayennes montre leur fonctionnement pulsé a

I’échelle régionale. En tentant d’entrer dans le fonctionnement interne des bassins-versants, les auteurs
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ont partiellement expliqué cette (a)rythmicité par le role des mouvements de masse dans les cascades
sédimentaires. Comme indiqué ci-dessus, ces processus sont particulicrement fréquents et classiques
dans le fonctionnement érosif du flanc sud de la chalne himalayenne, pour des raisons liées notamment
a la vitesse de surrection (entretenant la vigueur des pentes, favorisant le sapement basal des versants
par l'incision des cours d’eau) mais aussi aux volumes des précipitations (Brunsden e 4/, 1981 ; Ives &
Messerli, 1989 ; Fort, 2000 & 2011a et b) ou aux séismes (Fort, 1987). Ces processus sont efficaces en
terme de dénudation et provoquent des apports sédimentaires patfois supérieurs 2 1000 10° m’ dans les

fonds de vallées (Fort & Cossart, 2013), représentant la principale source de matériel observée (fig. 18).
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Figure 18 : Exemple de cascade sédimentaire himalayenne, le cas de la Kali Gandaki (Népal).

A gauche, croquis géomorphologie ; a droite formalisation de la cascade et essai de quantification des volumes de sé-
diments mobilisés. Sur le troncon de vallée étudié, transverse aux Annapurnas et au Daulaghiri, les apports de sédiments
vers le fond de vallée correspondent aux dépbts de mouvements de masse. Ceux-ci se déclenchent de fagon récurrente
(30 ka environ pour le plus ancien, Dampu-Chooya, 1998 AD pour celui de Tatopani). lls créent des zones de piégeage
sédimentaire a leur amont, avant que leur remaniement ne permette le développement de prismes sédimentaires, de
cbnes alluviaux, a leur aval. Ce matériel remanié constitue au final 'essentiel des dépbts constitutifs des terrasses allu-
viales, pour lesquelles toute interprétation climatique de mise en place est donc a proscrire (Fort & Cossart, 2013).
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Les apports occasionnés par les mouvements de masse peuvent donner lieu a une remobilisation
progressive par les cours d’eau, mais également a une interruption de leur continuum sédimentaire
lorsqu’ils exercent un blocage efficace. 1l faut cependant noter que la capacité érosive des cours d’eau
augmente en lien avec la surrection et permet d’inciser, le plus souvent, les barrages créés. Elle favorise
alors Papparition de séquences de sédimentations rythmées par I'auto-organisation interne de ces as-
semblages, c’est-a-dire des enchainements «injections de sédiments par les mouvements de masse /
remblaiement amont / remaniement et exportation vers ’aval » (Fort ez al., 1989 ; Fort, 2000 ; .Hewitt,

2002 & 2006) (fig. 19).
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Figure 19 : Séquences érosives organisées a partir de la mise en place de mouvement de masse,
dans un orogéne actif.

Les impulsions sédimentaires sont rythmées par la mise en place de grands dépéts de mouvements de masses, a partir
desquels s’enchaine une accumulation puis une exportation sédimentaire (Hewitt, 2006).

Cet examen d’un orogene actif comme la chalne himalayenne permet d’insister sur la non-linéarité, et
donc la complexité, de la réponse sédimentaire des cascades sédimentaires : en Himalaya, il est délicat
de mettre en regard le fonctionnement géomorphologique des bassins-versants avec les forcages clas-
siquement mobilisés comme le climat ou les activités anthropiques (Islam ez a/., 1999 ; Pratt-Sittaula ez
al., 2007 ; Wulf ez al., 2012). I’évolution de la charge sédimentaire dépend avant tout des modalités de la
connectivité des flux au sein de la cascade, plus précisément des mécanismes d’auto-organisation qui se

mettent en place a partir des injections sédimentaires liées aux événements de basse fréquence / haute
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magnitude. Le fonctionnement géomorphologique apparait pulsatoire, « sporadique », pour reprendre
I'expression de Monique Fort (1987) a partir de ’étude du bassin de Pokhara (Himalaya du Népal). Cet
adjectif suggere bien le caractere aléatoire dans le temps des processus en jeu, et doit donc étre préféré a

celui, plus vague, de « catastrophique ».

Ce premier chapitre a permis de poser trois jalons scientifiques quant au fonctionnement
géomorphologique des bassins-versants montagnards. Tout d’abord, nous avons constaté un
décalage entre le volume de la production sédimentaire et le volume de I'exportation. Ensuite,
en examinant de fagon unitaire les processus géomorphologiques a I'ceuvre, nous avons pu
mettre en exergue que des processus libérant de grandes quantités de sédiments ne contribuent
pas pour autant aux cascades sédimentaires : le matériel libéré peut étre inapte au remaniement.
De la apparait la nécessité de raisonner en filiations, ou en relais de processus. 1l s’agit d’entrer,
a une échelle fine, dans le détail du fonctionnement des cascades sédimentaires des bas-

sins-versants montagnards.

A partir de 'examen de quelques cascades sédimentaires, nous avons pu constater que les
processus peuvent tantot entrer en résonnance et contribuer efficacement a une exportation
sédimentaire, ou au contraire devenir antagonistes, provoquant des entraves. De telles combi-
naisons peuvent également jeter un trouble sur les lectures classiques du message sédimentaire
et, sans aller jusqu’a évoquer une « sedimentological anarchy » (Walker, 1990), la réponse des cas-
cades sédimentaires doit étre appréhendée comme complexe, résultant de 'émergence a une
¢chelle méso ou macro d’une multitude de comportements locaux (Miall, 1996 ; Schumm,
2005). Autrement dit, nous devons étudier a une échelle fine le fonctionnement des connec-
teurs et des régulateurs, qui activent ou entravent localement les flux sédimentaires dans les
cascades. De la nous pourrons tenter d’isoler la part des flux qui, en fin de compte, répond aux

forcages externes comme les changements climatiques ou anthropiques.
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Typologie des couplages dans les hauts bassins
montagnards

L’objectif de ce chapitre est « d’ouvrir les boites noires » qui jalonnent les cascades sédimentaires. 1l
s'agit de comprendre quels sont les liens fonctionnels qui existent entre deux unités mor-
pho-sédimentaires, soit par exemple entre : un dépot de glissement de terrain et un cours d’eau, une
moraine et un éboulis, etc. Ces liens correspondent a la définition du couplage proposée par A.M. Har-
vey (2001), et reprennent 'idée de Ferguson (1981) selon qui « le couplage correspond aux interactions
locales, intervenant a une échelle fine, élémentaire, entre deux objets ». L.a mobilisation de ce concept
de couplage amene en premier lieu a comprendre si deux unités sont « couplées » (Ze. les unités se su-
perposent partiellement, des interactions pouvant potentiellement avoir lieu) ou « découplées » (ze. les
unités sont disjointes spatialement, rendant toute interaction impossible). En cas de couplage, celui-ci
peut étre efficace et ainsi assurer un continuum dans le transfert des sédiments au sein de la cascade
sédimentaire, ou a contrario inefficace si une entrave se développe. Dans ce dernier cas, un piégeage loca-
lisé des sédiments intervient, assurant le remplissage d’un réservoir sédimentaire. Ce schéma est bien
sar une premicre grille de lecture qu’il convient de nuancer, le couplage pouvant étre partiellement

(in)efficace et sujet a évolution dans le temps.

Aussi tentons-nous ici de nuancer le fonctionnement de ces couplages, en détaillant ceux qui sont liés
aux principales injections sédimentaires en contexte montagnard, a savoir les couplages associés : aux

édifices morainiques, aux dépots de mouvements de masse, a 'activité torrentielle.
1. Typologie des couplages liés aux édifices morainiques

a) Le démantelement des moraines latérales

L’un des principaux moteurs de I’évolution des moraines latérales et de la facon dont elles sont cou-
plées au fond de vallée est la variation d’épaisseur des langues glaciaires, donc la variation du niveau de
base. Cette évolution se matérialise tout d’abord au niveau du réseau hydrographique. Au début des pé-

riodes de déglaciation 'ensemble du réseau est bloqué au contact des moraines latérales, ne pouvant
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atteindre le fond de vallée (fig. 20 & 21). Ce blocage peut étre suffisamment efficace pour occasionner
la formation d’un lac (Rocheuses Canadiennes 7z Ryder, 1991 ; Spitsbgerg /# Etienne ef al., 2008) mais,
sans atteindre cette extrémité, I'aggradation est forcée au contact des édifices morainiques. Par exemple,
des dépots d’avalanches ou torrentiels viennent colmater la dépression située entre les moraines et les
versants (fig. 20). A la suite de Pamincissement du glacier, voire a sa disparition, le rétablissement pro-

gressif du réseau hydrographique nécessite jusqu’a cinq décennies (massif des Ecrins 77 Cossart & Fort,

2008a). Dans le détail, deux types d’évolution sont répertoriées.
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Figure 20 : Etapes d’une reconnexion géomorphologique de part et d’autre d’'une moraine latérale.

La moraine du PAG créé un premier niveau, et un blocage efficace des écoulements : une obturation se développe,
colmatée progressivement par des dépots d’éboulis et/ou d’avalanches. A partir de 1981, des bréches apparaissent dans
la moraine, par surverse ou par ravinement de la face interne, suite a I'abaissement du niveau de base constitué par le
glacier. Des connexions se créent alors entre le versant situé en contrehaut de la moraine, et le fond de vallée (Cossart &
Fort, 2008a).

Dans le premier cas, les dépots remblaient completement le piege sédimentaire formé entre la mo-

raine latérale et le versant : la ride morainique ne constitue donc plus un obstacle au transfert des sédi-
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ments et un phénomene de surverse peut intervenir. L’accumulation sédimentaire se poursuit alors en

aval. Ce cas de figure est notamment observé lorsque les dépots sont liés aux avalanches ou a

I’éboulisation. Dans les secteurs étudiés (Glacier Noir, glaciers du Sélé et de la Plate-des-Agneaux dans

le massif des Ecrins) le volume de sédiments stockés semble atteindre la capacité du piege sédimentaire

au milieu du 20e siccle, soit 3 a 5 décennies aprées 'abandon de la moraine latérale.
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Figure 21 : Ajustement du réseau hydrographique et de I'exportation sédimentaire sur la marge du

glacier du Sélé.

Les moraines latérales forcent 'agradation des sédiments, qui s’accumulent (A) sous forme de cdnes au contact des
cordons, et (B) dont la granulométrie montre I'efficacité des blocages (Cossart & Fort, 2008a).

Dans le second cas, le déstockage s’opére suite a I'incision du barrage morainique, causé a la fois par

des écoulements provenant du versant situé en contrehaut de la moraine et par ravinement de la face
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interne de la moraine (fig. 21). Durant les 5 a 20 ans qui suivent ’'abandon des moraines latérales, les
drains alimentent des colmatages a 'amont des moraines. I’épaisseur de sédiments accumulés est de
Pordre du décamétre, suivant la taille du réservoir créé entre la face externe de la moraine et le versant.
Deés que ce réservoir est plein, un phénomene de surverse intervient et favorise I'apparition d’une
breche a travers la moraine. Dans certains cas, cette bréche peut se développer avant le remplissage to-
tal du réservoir amont si le systeme de ravines s’organisant sur la face interne des moraines est particu-

liecrement efficace.

Qu’elles soient liées a une surverse ou a un recul de la face interne de la moraine, les breches se déve-
loppent environ 10 a 15 ans apres le dépot de la moraine dans le massif des Ecrins. Pendant la période
1928-2000, I'incision des moraines a pu atteindre localement 10 a 15 metres. Nous avons estimé, au ni-
veau de chaque moraine, ’ablation de matériel associé entre 15.10° 2 25.10° m’. Les bréches constituent
des exutoires pour les organismes torrentiels, ceux-ci peuvent alors accélérer I'incision de la moraine et
construire des cones torrentiels en fond de vallée ou au contact avec le glacier. L’apport de matériel est
d’autant plus volumineux que les sources sédimentaires alimentant le flux sont multiples : ’édifice mo-
rainique, le colmatage formé en amont auxquels s’ajoutent les flux sédimentaires provenant du haut de

versant.

T g

Figure 22 : Agencement morphosédimentaire d’'une marge latérale du glacier de la Plate des
Agneaux (massif des Ecrins).

Une premiere génération de moraine (PAG) a obturé les écoulements jusqu’au début du 20¢ siécle. Une bréche a alors
permis le remobilisation du matériel en aval, toutefois bloqué contre une moraine abandonnée durant la décennie 1970.
La bréche a travers celle-ci s’est développée durant la décennie 2000, période a laquelle le couplage s’établit avec le fond
de vallée (cliché : sept. 2008).
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En définitive, il faut remarquer que les marges latérales des glaciers sont caractérisées par de multiples

casiers sédimentaires qui s’échelonnent au contact des différents niveaux morainiques. Le colmatage et

I'évacuation du matériel sédimentaire a partir de ces casiers crée autant de jalons, d’étapes, dans

Iexportation des sédiments suite au retrait glaciaire (fig. 22). Des lors que les glaciers liberent les fonds

de vallée, seules les faces internes des moraines sont initialement couplées avec le fond de vallée (fig.

23). Les parties hautes des versants alimentent de facon concomitante des réservoirs sédimentaires

entre la face externe de la moraine et le versant ; le couplage entre ces réservoirs et le fond de vallée in-

tervient entre 10 et 50 ans apres la déglaciation, en fonction du type de processus en jeu. Une injection

sédimentaire vers le fond de vallée intervient au moment de I’établissement de ce couplage ; elle est gé-

néralement bien enregistrée par les cours d’eau qui subissent une métamorphose fluviale, caractérisée

par une augmentation de la bande active et de 'indice de tressage (Meigs e# al, 2006 ; Cossart, 2008 ;

Cossart et Fort, 2008a).
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Figure 23 : Synthése des modalités d’ajustement
des unités morpho-sédimentaire sur les marges
d’un glacier en recul.

Etabli a partir de nos observations dans le massif des
Ecrins, ce modele se conforme également avec des résul-
tats obtenus au Spitsbgerg (Etienne et al., 2008) ou en
Alasaka (Meigs et al., 2006) Il souligne que I'exportation de
sédiments s’effectue par saccade, une injection sédimen-
taire intervenant a chaque établissement d’'un couplage
avec le fond de vallée. Dans les Alpes francgaises, des
pulsations sédimentaires interviennent ainsi vers 1950, soit
plus d’'un-demi siécle aprés le début de la déglaciation.
L’évolution de la charge sédimentaire ne s’explique donc
pas directement par le temps écoulé depuis la déglaciation,
mais par I'établissement progressif d’'un continuum sédi-
mentaire entre les hauts de versant et le fond de vallée
(Cossart & Fort, 2008a).



b) Le démantelement des moraines frontales

Depuis les travaux pionniers de Boulton (1986) sur Iincision des moraines frontales par les cours
d’eau proglaciaires, il était admis que le continuum sédimentaire était contrélé (au moins temporaire-
ment) par les vallums (et le barrage qu’ils représentent). Hormis le cas bien particulier des GLOFs (Gla-
cial Lake Outburst Flood), lors desquels une vidange catastrophique rétablit les liens entre amont et
aval, les modalités du couplage entre les segments de part et d’autre des vallums n’en demeurent pas
moins complexes, et affectées par de nombreux effets de seuil. Ce sont ces modalités que nous allons

explorer dans un premier temps.

_____

e . . Py

Figure 24 : Apercu de la plaine intra-morainique du glacier de la Plate-des-Agneaux
(haute-Romanche, massif des Ecrins).

A : Le vallum morainique abandonné en 1920 (tireté blanc) reste un barrage efficace en amont duquel 'aggradation reste
forcée. B : Dans le détail, ces épandages sont constitués de galets centimétriques a décimétriques. C : Ces galets pro-
viennent de la zone située a proximité du glacier (C), ou le cours d’eau proglaciaire effectue un tri sélectif, prenant en
charge les éléments les plus fins (< 30 cm) au sein des sédiments d’origine glaciaire. Clichés pris en sept. 2008.

Lors d’une premicre séquence de déglaciation, une plaine intra-morainique constituée de dépots

composites (till, dépots fluvio-glaciaires) est mise a jour en amont de la moraine frontale (fig. 24). La
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mobilisation de cette source sédimentaire est cependant ralentie pour deux raisons. Tout d’abord, le
niveau de base reste constant: 'obturation créée par les vallums rend le gradient longitudinal faible.
Dans le détail, quelques relais trés courts peuvent intervenir a intérieur des plaines intra-morainique :
une prise en charge sélective de matériel sédimentaire s’effectue a proximité du front glaciaire, avant
que ce matériel ne soit déposé quelques hectométres en aval, ou 'aggradation est forcée en amont des
vallums frontaux (fig. 24). Une plaine d’épandage ennoie alors progressivement la topographie
pré-existante : seuls quelques hummocks dépassant des alluvions. Dans certains cas, le blocage lié aux
moraines frontales peut étre a 'origine de retenue lacustres (Roussel, 2011 ; Marren, 2002 ; Marren &
Toomath, 2013). Au total, 'exportation des débris depuis la plaine intra-morainique reste trés faible tant
que la moraine frontale maintient le niveau de base stable : seule la fraction dissoute et celle en suspen-
sion peuvent étre transmises vers I'aval. Un véritable engraissement sédimentaire se développe alors

dans cette partie amont.

Méme si une incision se développe a travers I’édifice morainique, I’évolution géomorphologique et
Pexportation sédimentaire vers l'aval restent limitées pour trois raisons complémentaires. (i)
L’encaissement du réseau hydrographique provoque 'abandon des drains qui s’écoulaient directement
sur la face externe du vallum, le remaniant par le biais d’un systeme de ravines (fig. 25 et 26). La source
sédimentaire correspondant a la moraine frontale est donc découplée des cours d’eau. En conséquence,
une contraction des zones actives s’opere sur la partie aval des moraines frontales : un chenal encaissé
se substitue aux vastes épandages du type valley-train dans les vallées confinées, ou sandur en Islande
(Cossart, 2008 ; Roussel, 2011). (ii) Des lors que les flux d'eau sont chenalisés, l'incision de la moraine
est ralentie par un phénomeéne de pavage du lit des cours d’eau. En effet, le matériel sédimentaire cons-
tituant les moraines frontales dépasse fréquemment la compétence des cours d’eau proglaciaire. (iii) La
contraction des bandes actives en aval provoque d’autres découplages dans la cascade sédimentaire. En
effet, les vastes épandages qui se développaient pendant la glaciation ou le début de la déglaciation, en
occupant ’ensemble du fond de vallée, étaient en mesure de collecter le matériel sédimentaire fourni
par les versants (avalanches, coulées de débris, etc.). Une fois la contraction et la chenalisation des
écoulements amorcées, les apports sédimentaires transversaux sont découplés du cours d’eau (fig. 27) :
le matériel fourni par les versants sédimente sur des zones tampons, constituées par les terrasses fluvio-
glaciaires, et n’est donc pas directement intégré a la cascade sédimentaire (Cossart, 2008). Un engrais-

sement sédimentaire s’opére alors en pied de versant sur ces trongons.
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A 1920s-1950s Since 1950s
Proglacial streams
reworking the
frontal gnoraine

Abondoned
gullies Glacio-fluvial
deposits

Glacier

Glacier

Figure 25 : Exemple d’évolution géomorphologique d’'une moraine frontale (Pré du Tabuc, Guisane,
Alpes du Briangonnais).

La source sédimentaire représentée par le vallum est découplée des drains, limitant I'injection de sédiments dans la
cascade sédimentaire (Cossart, 2008).

I- T!’nps de féaqio,.

Légende

[] Glacier
I Moraines

[ Plaines intra-morainiques  Jlll Sandur de premiére génération

i )
actves [ Sandur de seconde génération

Plaines intra-morainiques
abandonnées ] Sandur de troisiéme génération

Il Lacs proglaciaires == Limite entre la zone d'incision amont et la zone d'aggradation aval (Li/a)
Figure 26 : Evolution géomorphologique du couple "moraine frontale - sandur”, contexte islandais.

A l'instar de ce qui est observé dans les systémes alpins, la déglaciation implique dans un premier temps une contraction
des bandes actives au niveau du sandur, en aval de la moraine. L’emprise spatiale des sources sédimentaires décroit
fortement. Ensuite, le systéme s’ajuste progressivement et des crues BF/HM assure I'exportation de sédiments depuis la
plaine intra-morainique vers I'aval, créant des sandar de générations plus récentes (Roussel, 2011).

En résumé, de multiples boucles de rétroactions négatives se déploient autour des moraines frontales,
lorsque la déglaciation s’amorce. Un premier systeme de boucles perdure tant que la moraine frontale
constitue un niveau de base relativement stable (fig. 27). Il se maintient entre 5 et 10 ans au minimum

(exemples islandais 7z Marren, 2002 ; Roussel, 2011 ; glacier du Sélé —Ecrins-, 7z Cossart & Fort, 2008a)
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mais peuvent perdurer 50 ans (marge du Glacier Noir) voire un si¢cle (marge du glacier du Tabuc, ou

de la Plate-des-Agneaux, marges de certains glaciers islandais in Roussel, 2011). Cette variabilité est

fonction du volume des édifices frontaux, mais surtout de la granulométrie des dépots qui les consti-

tuent. Dans le massif des Ecrins, la taille des blocs dépasse souvent la compétence des cours d’eau alors

naissants et ’évolution est tres ralentie par un phénomeéne de pavage. L’incision des moraines frontales

par le cours d’eau proglaciaire est par exemple estimée entre 2 et 5 mm.an’ durant la premiére moitié

du 20e siecle (Cossart, 2005).
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Figure 27 Formalisation gra-
phique des deux systémes de
boucles de rétroaction négative
intervenant successivement
autour des moraines frontales.

En haut: boucles caractéristiques de la
premiére séguence post-glaciaire, limitant
l'incision de la moraine frontale, et liées a
la faible incision de cette moraine frontale.
Un seuil intervient lorsque de véritables
breches se développent a travers le val-
lum, engageant la transition vers le se-
cond systeme (en bas). Le découplage
valley-train/versants  intervient  alors
(Cossart, 2008).



Lorsque lincision de la moraine frontale devient significative, un second systeme de boucles de ré-
troaction négative intervient pour ralentir exportation sédimentaire. Ce systéme provoque, en aval du

vallum morainique, le découplage des valleys-trains | sandar avec les versants (fig. 27).

Est-ce a dire que les cascades sédimentaires se bloquent durablement autour des vallums morainiques ?
En fait, le fonctionnement des deux boucles de rétroactions négatives s’interrompt souvent lors
d’événements Basse Fréquence / Haute Magnitude. Lors de tels événements, le pavage des lits fluviaux
est oblitéré en amont du vallum, les sédiments piégés dans la plaine intra-morainiques sont alors con-
nectés a la cascade sédimentaire, favorisant une injection sédimentaire. En aval, les bandes actives
s’élargissent, déstabilisant tout d’abord les flancs de I'entaille mise en place a travers les édifices morai-
niques puis, plus en aval, les talus des terrasses fluvio-glaciaires. Les sédiments piégés dans ces terrasses,
de méme que les apports longitudinaux qui se sont accumulés a leur surface, peuvent alors étre a nou-

veau couplés avec le cours d’eau et réinjectés dans la cascade sédimentaire.

Le role des crues BF/HM dans I’évolution des zones de vallum morainique peut étre illustré par un

exemple alpin et par un exemple islandais.
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2500 Glacier 2500 Glacier 2500 2500 Moraine
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2300 u Sele 2300 2300 2300 Moraine
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Figure 28 : Evolution de la bande active du cours d’eau proglaciaire du glacier du Sélé, durant la
seconde moitié du 20e siécle.

Réalisée a partir de photographies aériennes, cette comparaison diachronique montre I'élargissement des bandes actives

depuis 1960 jusque durant la décennie 1980. Le cours d’eau se stabilise ensuite, on note tout de méme I'apparition de
nouvelles obturations liées aux moraines frontales abandonnées en 1975 et 1991. Tiré de Cossart & Fort, 2008a.
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Dans les Alpes, dans le cas des glaciers du massif des Ecrins, plusieurs breches ont été ouvertes a tra-
vers les moraines frontales a la suite de la crue centennale de 1957. I.’événement a provoqué une aug-
mentation suffisante des puissances spécifiques des cours d’eau, qui ont été en mesure de casser le pa-
vage qui s’était installé depuis le début du 20° si¢cle. Le déstockage de 'ensemble du réservoir sédimen-
taire s’amorce, et la séquence d’injection sédimentaire post-crue 1957 est ressentie jusque dans la dé-
cennie 1980 en aval des glaciers du massif des Ecrins (exemples du Sélé ou du Glacier Noir).
I’augmentation de la largeur des bandes actives et de l'intensité du tressage matérialise la métamor-

phose fluviale des cours d’eau proglaciaires durant cette période (fig. 28).
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Figure 29 : Typologie des séquences sédimentaires observées dans les sandar islandais.

Les trois sections sont a la méme échelle, montrant qu'un événement unique de forte magnitude (débécle, éruption
sous-glaciaire) peut provoquer une aggradation massive (Types Il et Ill) équivalente a la sédimentation d’une vingtaine de
crues de haute fréquence mais de faible magnitude (type I) (Maizels, 1993).
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Un schéma tout a fait similaire est mis en évidence en Islande, ou les crues BF/HM sont associées a
des épandages sédimentaires de grande ampleur en aval, constituant essentiel des séquences sédimen-
taires dans les dépots de sandur (fig. 29). Quelle que soit leur origine, ces événements hydrologiques as-
surent la nécessaire reconnexion des réservoirs sédimentaires bloqués en amont du vallum avec la cas-
cade sédimentaire et provoquent des injections sédimentaires massives dans les sandar (fig. 29).
L’aggradation liée a un événement BF/HM peut atteindre plusieurs metres que 'on se place dans le cas
d’une crue liée a un événement hydrométéorologique majeur (type 1I) ou dun Jokullbanps (type III).
Dans la mesure ou le continuum est rétabli, une phase de progradation de ce train de sédiments peut

intervenir ensuite durant plusieurs décennies (Roussel, 2011 ; Marren & Toomath, 2013).

Ces croisements entre Alpes et Islande confirment que les exportations sédimentaires depuis les
marges proglaciaires dépendent fortement de la disponibilité des sédiments et des modes de couplage
entre les unités morpho-sédimentaires : le caractere pulsatoire des exportations semble 'emporter sur
une réponse linéaire au retrait glaciaire (Warburton, 1990 & 1992 ; Stott & Grove, 2001 ; Knudsen e7 a/,
2007). La période paraglaciaire semble surtout favorable a un engorgement sédimentaire de part et
d’autre des moraines frontales, sans qu’il y ait nécessairement une exportation massive de sédiments.
Celle-ci intervient généralement a la faveur d’un événement BF/HM qui, en fonction du contexte,
pourra étre un événement hydrométéorologique, un GLOF, un jokullbaups. Quelle que soit ses modali-
tés de déclenchement, cet événement assure linterruption des boucles de rétroaction négative, notam-
ment par oblitération du pavage, et réamorce ainsi un couplage entre plusieurs réservoirs (plaine in-

tra-morainique, sandar/ valley-train hérités, etc.) et le drain proglaciaire.

Les édifices morainiques jouent donc un réle ambigu a I'intérieur des cascades sédimentaires. Alors
qu’elles apparaissent comme des sources sédimentaires mobilisables, mises en évidence par les études

portant sur les phénomenes paraglaciaires, elles sont également a origine de découplages multiples :
- entre haut et bas de versant dans le cas des moraines latérales ;

- entre plaine intra-morainique et cours d’eau, puis entre versant et cours d’eau, dans le cas des

moraines frontales.

La réponse sédimentaire associ¢e est donc complexe, généralement caractérisée par un engorgement

sédimentaire durant les premicres décennies suivant la déglaciation, puis par une séquence

55



d’exportation des lors que des crues BF/HM favorisent les reconnexions, interrompant les multiples

boucles de rétroaction négative.

2. Typologie des couplages lies aux mouvements de masse

Si Pambiguité du role des moraines dans le fonctionnement des cascades sédimentaires n’a été souli-
gnée que récemment, celle des mouvements de masse fut mise en évidence précocement (Fort, 1980 ;
Fort ez al., 1989 ; Hewitt, 1998). Depuis ces travaux pionniers sur les effets des mouvements de masse
sur le fonctionnement géomorphologique des cours d’eau, la grille de lecture paraglaciaire a relancé les
discussions quant aux couplages mouvements de masse/cours d’eau. En effet, depuis la synthése de
C.K. Ballantyne (2002, . sup.), les instabilités de versant apparaissent comme une des principales mo-
dalités d’injection de sédiments vers les fonds de vallée. Il reste pour autant a savoir si cette injection,

bien authentifiée par ailleurs, contribue efficacement a I'alimentation de la cascade sédimentaire.

a) Absence de couplage

Les chercheurs ont souvent porté leur attention, dans leurs études de cas sur les mouvements de
masse, sur des exemples ou lactivité géomorphologique est intense, et ou les mouvements de masse
interagissent directement avec les cours d’eau, qu’il en résulte un blocage ou une mise en charge efficace
des écoulements. Cette focalisation ne doit pourtant pas faire oublier que, dans de multiples configura-

tions, il n’y a pas nécessairement de couplage entre le mouvement de masse et le cours d’eau.

L’absence de couplage a été bien décrite dans les bassins-versants écossais, ou elle a été définie par le
terme « arvested rockshide » (Jarman, 2006 ; Ballantyne, 2003c et 2008). En effet de larges vallées, caracté-
risées par des profils transversaux a forte concavité, ont favorisé le dépot de masses glissées avant
qu’elles n’atteignent le talweg. Nos travaux islandais ont montré la prépondérance de cette absence de
couplage. Dans les fjords, les glissements de terrain s’étalent sur des terrasses fluvio-glaciaires, ou éven-
tuellement sur des dépots de plage perchés, qui constituent des zones tampon efficaces entre la masse
glissée et le fond de vallée. Dans le secteur du Skagafjordur, pas moins de 101 des 105 glissements de

terrain recensés sont ainsi découplés des fonds de vallée ou de I’érosion marine. LLe modelé de leur dé-
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pot apparait d’ailleurs parfaitement conservé, malgré 'ancienneté de la mise en place (supposée entre 10
et 8 ka BP, zn Mercier ef al., 2013). Les vallées encaissées des massifs alpins ou himalayens restent moins
favorables a cette configuration ; elle demeure néanmoins présente, notamment dans les parties infé-
rieures des grandes vallées : le cas de ’écroulement du Granier, dont le dépot associé repose sur une

terrasse de rive droite de I'Isére (Grésivaudan, amont de Grenoble), 'atteste (Nicoud ez a/., 1999).

Figure 30 : Dép6t de glissement de terrain découplé du fond de vallée (Skagafjordur, Islande).

Le glissement de terrain, dont le dép6t constitue un volume supérieur a 106 m3, n’a pas atteint le fond de vallée. La masse
repose sur une plage soulevée (tireté blanc), interdisant toute interaction potentielle avec des processus de remaniement.
Cliché pris en juillet 2010.
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valley floor
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Stream
Figure 31 : Schématisation de I'absence de
couplage entre un mouvement de masse et

Glacio-fluvial le fond de vallée.

terrace
Parfaitement intacte, la masse déposée n’apporte
aucun sédiment au cours d’eau. La contribution est
0 matérialisée par le graphique en bas a droite (Cossart
etal.,, 2013).
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Dans une telle configuration, la contribution des mouvements de masse a la cascade sédimentaire est
simple : elle tend vers 0. En excluant un possible nettoyage des fines et la mise en solution d’éléments
lorsque les eaux s’écoulent sur ou a l'intérieur de la masse, nous pouvons méme la qualifier de nulle (fig.
31). D’emblée, la vision des mouvements de masse injectant de vastes quantités de matériel est a nuan-
cer : les modalités de leur mise en place peuvent les positionner en marge des cascades sédimentaires.
Un tel constat appelle a étudier plus systématiquement leur répartition a I'intérieur de bassins-versants,
afin de comprendre si les absences de couplages restent rares (exemples alpins) ou a contrario fré-

quentes (exemples islandais).

b) Couplage inefficace

Sans préjuger, pour heure, de sa fréquence relative, la configuration créant une contiguité entre les
dépots de mouvements de masse et les cours d’eau a été largement documentée (voir par exemple une
synthese dans Fort ez al., 2009). La localisation des mouvements de masse est a l'origine d’une fragmen-
tation des systemes fluviaux, matérialisée dans le développement de vastes plaines d’épandages en lien

avec la présence de ruptures dans le profil en long des cours d’eau (fig. 32).
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Figure 32 : Fragmentation de I'hnydrosystéme par des dépo6ts de mouvements de masse en Gy-
ronde (flanc est du massif des Ecrins).

Les principales ruptures de pente dans le profil longitudinal sont associées a des dépbts de mouvements de masse et non
a des affleurements lithologiques résistants (Cossart, 2005).
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Nous travaux nous ont amené a étudier cette fragmentation dans le massif des Ecrins. En Gyronde,
par exemple, la largeur du fond de vallée atteint jusqu’a 500 metres en amont du dépot écroulé du Pré
de Mme Carle (fig. 33), ou encore 200 a 250 metres en amont de ceux du Clot de 'THomme et du Sou-

reillan (elle ne dépasse par ailleurs que rarement les 100 metres).
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Figure 33 : Cartographie géomorphologique du Pré de Madame Carle, bloqué par I'écroulement de
Fontfroide.

Appelées « prés » dans le jargon local, de nombreuses plaines d’épandage jalonnent les fonds de vallée en
Haute-Durance. Noter que la présence du cone des Violettes, face au dépdt d’écroulement de Fontfroide, corséte le tor-
rent de Saint-Pierre, entravant I'export des débris en aval du systéme. Légende : 1 : créte ; 2 : sommet ; 3 : point cété ; 4 :
cours d’eau ; 5 : glacier (cartographié en juillet 2003) ; 6 : trimline datant du Dernier Maximum Glaciaire ; 7 : moraine
datant du Petit Age de Glace ; 8 : verrou ; 9 : dép6ts fluvio-glaciaires ; 10 : couloirs d’éboulis et/ou d’avalanches ; 11 :
dépdts torrentiels ; 12 : dépbt récent (depuis 1950) de coulée de débris ; 13 : dépodt d’éboulis a avalanches ; 14 : éboulis ;
15 : dépbt d’écroulement ; 16 : limite des unités morphosédimentaires ; 17 : cicatrice d’arrachement. In Fort et al. (2009).
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Le Pré de Mme Carle est un exemple emblématique de fragmentation de ’hydrosysteme. Le dépot du
mouvement de masse constitue un niveau de base local fixe, provoquant une diminution de la pente
longitudinale du cours d’eau a 'amont et forcant I'aggradation depuis 7 a 8 ka BP (Cossart ez al., 2008).
Un réservoir sédimentaire de 20.10° m® a ainsi été créé, des reconstitutions morphométriques estimant

que le réservoir est constitué a hauteur de 75% d’alluvions et 25% d’éboulis et dépots d’avalanches.

Dans le cas présent, le niveau de base reste particulicrement fixe. La stabilité du dépot est d’abord as-
surée par sa granulométrie, des blocs décamétriques le constituent, dépassant tres largement la compé-
tence du torrent de Saint-Pierre : hormis un nettoyage superficiel des éléments les plus fins, la remobi-
lisation sédimentaire est négligeable et I'incision de la masse bloquée. Ensuite, le blocage est entretenu
par des apports récurrents, toujours actifs actuellement : des coulées de débris apportent des dépots en
tive gauche, tandis que le cone mixte (éboulis/fluvio-glaciaire) des Violettes prograde en rive droite.
Finalement, le réservoir de plus de 44.10° m’ (masse écroulée, réservoir en amont de la masse) reste in-
tact. Il faut également ajouter que prés de 10.10° m’ de sédiments stockés dans les éboulis visibles

au-dessus du niveau du Pré ne peuvent étre pas remobilisés tant que le niveau de base reste fixe.
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Figure 34 : Budget sédimentaire du réservoir sédimentaire du Pré de Madame Carle.

Chiffres estimés en millions de meétres cubes a partir de reconstitutions morphométriques (Cossart & Fort, 2008b).
Au-dela des chiffres, qui pourront varier d’une étude de cas a l'autre en fonction de la géométrie des
fonds de vallée, il faut retenir Peffet d’obturation durable, 'engorgement sédimentaire de cette téte de

bassin-versant depuis 7000 a 8000 ans. Ce schéma est proche d’autres exemples documentés dans les
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Alpes (Ecroulement de la Madeleine en Vanoise 7z Marnezy, 1994) et d’études menées en Himalaya
(Hewitt, 1998 & 2002b ; Kamp ez al, 2004) ou en Nouvelle-Zélande (Korup & Crozier, 2002). Il con-
viendra la encore de discuter de la fréquence de cette configuration dans les bassins-versants monta-
gnards. Auparavant, en terme de bilan sédimentaire, la seule exportation liée a ce type de couplage cor-
respond au fonctionnement du réservoir comme plan de transit entre 'amont (ici la marge du Glacier
Noir) et aval. L’exportation intervient depuis que le réservoir situé a 'amont du dépot écroulé a été

enticrement remblayé et permet une reprise du transfert sédimentaire vers I’aval.

Accumulated sediments

"‘1'—-\':'::;:::---"— -
e Stream
Landslide Landslide
mass Stream mass

Figure 35 : Schématisation d’'un couplage
inefficace entre un mouvement de masse et

Upstream/Downstream le fond de vallée.

re-connection , . R . A
Le cours d’eau ne parvient pas a entailler le dép6t

d’écroulement, soit en raison de la taille du matériel

0 _/— qui le constitue, soit en raison de I'apport continu

depuis les versants. Le transfert de sédiment, limité,

A - 9 t", intervient une fois le réservoir de sédiments plein ; la
9952191'0" contribution sédimentaire est suggérée par le gra-

phique en bas a droite (Cossart et al., 2013).

¢) Couplage efficace

Les dépots associés aux mouvements de masse, lorsqu’ils atteignent les fonds de vallée, ne créent pas
systématiquement des obturations durables, ni méme de simples obturations. En d’autres termes, la
contiguité spatiale entre les dépots glissés/écroulés et les cours d’eau peut se traduire par un couplage

efficace, suivant deux configurations.

Dans les premier cas, le front du mouvement de masse est en contact avec 'une des rives du cours
d’eau, le déplacement de la masse peut méme exercer une contrainte sur le tracé du cours d’eau, pro-
voquant sa migration vers la rive opposée. En corsetant le cours d’eau, le mouvement de masse exa-
cerbe une dynamique de sapement de berge (fig. 36). Une boucle de rétroaction positive se développe
alors : la perte de butée liée au sapement basal entretient I'instabilité du versant et donc les déplace-

ments de la masse, apportant ainsi une nouvelle tranche de matériel sédimentaire en proie a érosion
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fluviatile. Un apport additionnel de sédiments peut également provenir du sapement de la rive opposée
au glissement, en lien avec la migration du chenal. Ce type de configuration crée donc une injection sé-

dimentaire a chaque séquence de déplacement de la masse glissée (fig. 37).

Figure 36 : Exemple de couplage efficace entre un glissement de terrain et un cours d’eau.

Le volume de matériel sédimentaire mobilisé au détriment de la masse glissée par le cours d’eau peut étre approximée
par le produit entre la longueur de la zone de contact entre les deux éléments (w), I'épaisseur de la masse (H) et la pro-
fondeur du sapement. Ici les auteurs proposent d’estimer un débit solide correspondant au produit entre I'aire de la sec-
tion transversale au dépdt glissé (H.w) et la vitesse de déplacement de la masse (v) (Morche et al., 2007).

Figure 37 : Schématisation d’'un cou-
plage efficace entre un mouvement de
masse et un cours d’eau.

Le dépdt de la masse dans le fond de vallée

corséte le cours d’eau, qui a tendance a recou-

vrer davantage d'espace par sapement, aussi

bien du front de la masse que de la rive oppo-

Bank erosion  sgée contre laquelle il vient buter. Le sapement

+ basal de la masse peut entretenir son instabilité,

et donc provoquer de nouvelles phases de dé-

placements, qui provoqueront a leur tour un pic

0 d’injection sédimentaire dans le cours d’eau
Bank erosion (Cossart et al., 2013).

Ce type de configuration intervient généralement dans le cas de mouvements relativement lents : le
caractere non brutal de la mise en place permet au cours d’eau de s’ajuster et d’éviter une véritable en-
trave aux écoulements. La granulométrie du dépot du mouvement de masse est un autre régulateur :
I'ajustement du cours d’eau et son aptitude a remobiliser le dépot sont d’autant plus aisés que le maté-

riel sera peu grossier. Pour 'ensemble de ces raisons, cette configuration se rencontre donc dans le cas
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de glissements (rotationnels, translationnels) affectant des matériaux meubles, ou des versants caracté-

risés par un mouvement de fluage lent.

Si la mise en place du dépot est saccadée, alors un phénomene de blocage des écoulements peut in-
tervenir, méme si le matériel déposé est fin. Le dépot du glissement-coulée du Chenaillet est un
exemple emblématique : plusieurs générations de glissements se sont développées, dont la premicere re-
présente un volume de ordre de 10° m’. Une fois mis en place, le barrage est progressivement incisé
par la Cerveyrette, qui entaille la matériel par érosion régressive d’autant plus aisément qu’aucun bloc
décimétrique enchassé dans le dépot ne vient dépasser sa compétence. A la différence des cas évoqués
au paragraphe précédent (ex. du Pré-de-Madame-Carle), un couplage s’instaure donc entre la masse
glissée et le cours d’eau, méme s’il s’agit d’un couplage retardé, intervenant apres une premicre phase de

blocage.

Plaine du Bourget .
om e cogy A
.~ Scree
\

e Extraction

—

[ Incision
torrentielle

Figure 38 : Apercu du dépdt de glissement-coulée du Chenaillet (vallée de cerveyrette, Briangon-
nais).
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Noter la profondeur de I'entaille de la Cerveyrette a travers la masse glissée, dépassant les 20 metres. La sinuosité du
tracé suggére un développement de I'entaille par érosion régressive et non par surverse. L'incision est favorisée par la
granulométrie fine du dép6t. Modifié d’aprés Breteaux, 1998.

Bien que le matériel constitutif soit fin (argiles, serpentinites), le volume et le mode de mise en place
rapide (un mécanisme de coulée ayant relayé le glissement initial) ont provoqué un blocage des écoule-
ments de la riviere Cerveyrette suffisamment durable pour avoir constitué une plaine de colmatage pié-
geant plus de 20.10° m’ (fig. 39 et 40). Ce réservoir est constitué a majorité d’alluvions (et de dépots la-
custres ?), représentant les trois quarts du volume total, a I'instar de ce qui a été mis en exergue dans le
cas du Pré-de-Madame-Carle. Le volume restant correspond a des dépots d’éboulis et d’avalanches. Mis
en regard avec ce volume piégé, I'exportation sédimentaire apparait trés limitée (environ 1.10° m’) : elle
correspond ici a la seule incision du dépot d’obturation. I’érosion régressive continuant a faire son
ceuvre, un déstockage plus massif de matériel au détriment de la plaine de remblaiement pourrait inter-

venir lors d’une séquence a venir.
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Figure 39 : Croquis géomorpologique de la face sud du Chenaillet et reconstitution de la géométrie
de la plaine de colmatage formée a I'amont du glissement-coulée.

Reconstitution géométrique d’aprés des carottages EDF et une modélisation morphométrique (Cossart & Fort, 2008b).
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Figure 40 : Budget sédimentaire du réservoir du Chenaillet.

A noter que, bien qu’elle soit impressionnante dans le paysage, I'entaille ne permet qu'une exportation de sédiments tres
relative. L'injection sédimentaire augmentera dés lors que I'érosion gagnera la plaine du Bourget, assurant une connexion
des sédiments de la plaine a la cascade sédimentaire (Cossart & Fort, 2008b).

Accumulated sediments

Incision of the stream

Landslide
mass

Landslide
mass

Stream

Reservoir
incision
B e—

Landslide-mass
incision

T stream  Figure 41 : Schématisation d’'un

couplage efficace mais retardé entre
un mouvement de masse et un cours
d’eau.

L’injection sédimentaire se produit en deux
temps. Dans un premier temps, elle corres-
pond a lincision progressive du cours d’eau
dans le barrage. Des lors que I'érosion ré-
gressive atteint la zone en amont du barrage,
les sédiments constitutifs du remblaiement
deviennent une source sédimentaire addi-
tionnelle, impliquant une élévation de
I'exportation sédimentaire (Cossart et al.,
2013).

Les sédiments tres fins, dont 'aggradation a été forcée, sont en effet une source sédimentaire aisé-

ment mobilisable : Iinjection sédimentaire est alors massive (fig. 41). Les cas de Lamayuru (Ladakh,
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Inde) (Fort ez al., 1989) et de Dhampu-Chooya (Fort, 2000 ; Fort & Cossart, 2013) ont montré la rapi-
dité avec laquelle s’effectue le démantelement de la plaine de colmatage dés lors que le barrage est en-
taillé : environ 0,5.10° m’ka" ont été évacué depuis ces sources sédimentaires. Lors de cette séquence,
la charge sédimentaire s’éleverait d’'un ordre de magnitude, en comparaison avec la charge initiale (He-

witt, 1998 ; Korup ez al., 2005).

L’existence de ce couplage retardé, caractérisé par I'alternance des périodes de piégeage (colmatage
lacustre...) et de déstockage sédimentaire (incision régressive au sein du barrage et des dépots lacustres
cf. fig. 41) a été le plus souvent décrite dans les orogenes tres actifs tels que I’Himalaya (Fort, 1980 &
2000 ; Fort et al, 1989 ; Hewitt, 1998 & 2002b ; Pratt-Sittaula ez a/, 2007) ou les Alpes de Nou-
velle-Zélande (Korup & Crozier, 2002 ; Korup, 2005). Sans doute 'ampleur de la surrection des reliefs
favorise-t-elle le rétablissement de profils d’équilibre des cours d’eau, dont les vitesses d’incision sont
estimées entre 2 et 5 mm.an’ (Fort ¢f al, 2010). Cependant, quelques synthéses insistent sur 'ubiquité
potentielle de ce modele, les vitesses d’incision des dépots de mouvements de masse pouvant étre tres
largement supérieures a celle que laisserait présager le contexte tectonique régional dans lequel les cours

d’eau se situent (Korup, 2002 ; Hewitt, 2006 ; Ouimet ez al., 2008).

3. Torrentialité, coulées de débris

Particuliecrement fréquents en domaine montagnard, les phénomenes de torrentialité et de coulées de
débris ont été particulicrement étudiés pour les aléas qu’ils représentent. Si les menaces qu’ils font peser
sur les biens et les personnes sont redoutées c’est que, au-dela de 'impact direct que peut avoir une lave
torrentielle sur un équipement ou une personne, leurs interactions fréquentes avec les cours d’eau peu-
vent étre plus graves encore. Les phénomeénes d’embacles/débacles qu’ils provoquent sont constam-
ment suivis par les praticiens des milieux de montagne (en France les services de 'Equipement ou de la
RTM par exemple) et les exemples ou une lave barre le cours d’eau confluent par un fréle barrage de
débris sont nombreux. Des événements comme les crues torrentielles du 2 juin 1992 du Torrent de
I'Envers (Commune de Sollieres- Sardieres, Savoie) (Marnezy, 1993), ou ceux du 20 septembre 1999 et
du 13 juin 2000 du ravin des sables (Commune de Névache, Hautes-Alpes) (Garitte e al., 2007), sont
deux exemples alpins documentés. Les dépots de laves torrentielles ont formé des lacs temporaires de
lotdre de 100.10° m’ et menacé d’une débacle des villes de plusieurs milliers d’habitants (respective-

ment Modane et Briancon). Si dans ces deux cas la création de breches artificielles a permis un drainage
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efficace du lac avant la rupture du barrage, d’autres exemples, ou la rupture eut lieu, permettent de do-
cumenter le fonctionnement géomorphologique de ce type d’événement et de comprendre comment

fonctionnent les modalités du couplage avec le cours d’eau.

a) Un couplage potentiellement efficace ?

Des les premiers travaux sur les cascades sédimentaires alpines, le réle des coulées de débris a été mis
en exergue (Jordan & Slaymaker, 1991) : ayant une aptitude 2 charrier des volumes de sédiments de 10*
a 10> m’, y compris des blocs de large dimension, ces processus ont de surcroit un comportement
rhéologique qui met fréquemment en connexion les dépots charriés avec les cours d’eau situés dans le

fond de vallée.
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Figure 42 : Apercu de la confluence entre la Ghatte Khola et la Kali Gandaki (Népal), siége
d’embécles récurrentes.
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Documenté dés 1974 par M. Fort, ce secteur évolue sous I'action des crues torrentielles de la Ghatte Khola (sous forme
de lave), venant barrer temporairement les écoulements de la Kali Gandaki (Fort et al., 2010).

Au Népal, un premier exemple permet de détailler les différentes étapes d’une interaction entre une
lave torrentielle et un cours d’eau. Le bassin-versant de la Ghatte Khola (affluent de la Kali Gandaki,
Myagdi district) est affecté chroniquement par des laves torrentielles : la présence d’un glissement de
terrain dans ce petit bassin torrentiel crée des phénomenes de blocage des écoulements, blocages qui
viennent a céder, engendrant une débacle charriant eau et débris sous forme de lave torrentielle. Re-
constituée des 1974 (Fort, non publié), cette séquence se répéte suivant un pas de temps pluri-annuel.
Les laves torrentielles en transit le long du lit de la Ghatte Khola, alimentent une aggradation au niveau
de la confluence avec la Kali Gandaki en raison de la rupture de pente. Le volume de dépot peut at-
teindre 100 a 200.10° m’, et une retenue de 'ordre de 500.10° m’ est alors susceptible de se développer
dans le lit de la Kali Gandaki (fig. 42). Il s’agit d’une retenue éphémeére car cette rivicre est capable
d’évacuer les sédiments constitutifs du barrage, provoquant ainsi la débacle et une injection de sédi-

ments dans la cascade sédimentaire.

Ce type de configuration est fréquent : pres de 25% des barrages ainsi créés par des laves sont évacués
en mois d’une journée par le cours d’eau principal, tandis que 50% le sont en moins de 10 jours
(Schuster & Costa, 19806). La rapidité avec laquelle 'évacuation intervient dans le cas des laves torren-
tielles est liée A trois raisons complémentaires. (i) Les dépots restent de 'ordre de 10 2 100.10° m’, ce
volume modéré rend les barrages plus fréles que dans les cas des grands mouvements de masse. En ef-
fet, le poids du barrage constitue un gage de stabilité (Costa & Schuster, 1988). (i) Bien qu’étant un
processus tres efficace en terme de transport, la lave torrentielle a une compétence moindre que le glis-
sement de terrain. Nous avons vu précédemment le role de régulateur que joue la granulométrie de la
masse ; or, le cours d’eau confluent est souvent plus apte a évacuer les sédiments de la lave torrentielle
que ceux constitutifs d’'un dépot d’écroulement ou de glissement. (iif) La lave torrentielle, au moment de
son déclenchement et de son dépot est gorgée d’eau, avec des teneurs de I'ordre de 40 a 50% : la masse
est donc caractérisée par une faible cohésion interne. Cette derniere caractéristique explique notamment
pourquoi la majorité des dépots de lave torrentielle sont évacués par cisaillement et non par surverse : le
poids du lac retenu en amont exerce une contrainte sur le barrage, provoquant I'apparition d’un plan de
cisaillement basal. ’ensemble du dépot constitutif de ce barrage glisse sur ce plan, créant une rupture

plus brutale que dans le cas des surverses : un pic de crue tres ponctuel apparait alors (fig. 43).
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Figure 43 : Exemple de pic de crue lié & une rupture de barrage par cisaillement basal.

Mesures effectuées en aolt 1985, la graduation des abscisses correspond aux dates du mois d’aodt (Galay, 1987).

Le pic de crue, associé a la remobilisation instantanée des sédiments du dépot de la lave torrentielle,
créé une injection de sédiments efficace : les barrages sont quasiment complétement oblitérés (Schuster
& Costa, 1986 ; Fort ¢ al., 2010). La question de Pefficacité de ce couplage lave torrentielle/cours d’eau
n’est pas pour autant réglée. En effet, il semble que le pic de crue s’atténue tres rapidement vers I'aval
(tig. 44), de méme que I'impact de I'injection sédimentaire (fig. 45).

Plusieurs bilans sédimentaires montrent que prés de 90% du matériel mobilisé est généralement dé-
posé a moins de quelques hectometres du point de départ de la débacle, favorisant la mise en place d’un
prisme sédimentaire, relativement bien circonscrit dans I'espace (Korup & Tweed, 2007 ; Morche et al,
2007). En revanche, un relais s’organise a partir de ce prisme, qui constitue une source sédimentaire
mobilisable pour le cours d’eau, sur un pas de temps d’une a deux décades suivant les configurations
(Schmidt, 1994 ; Schmidt & Morche, 20006). Les conséquences directes sont 'augmentation de la charge
sédimentaire solide transportée par le cours d’eau et la métamorphose de ce dernier (augmentation de la

bande active, développement d’un style en tresses).
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Figure 44 : Modalités d’atténuation dans I'espace des pics de crue par débéacle.

La graduation logarithmique des ordonnées ne doit pas étre trompeuse : le débit est divisé quasiment par 10 dans les 20
premiers kilometres du barrage (Costa, 1985).
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Figure 45 : Bilan sédimentaire le long d’'un cours d’eau en aval d’une crue par débacle.

Le bilan matérialise un dépét net a proximité immédiate du lieu de la rupture, mais dés 700 métres de parcours, l'injection
sédimentaire est peu perceptible. A noter que 'ablation n’exerce aucun relais pour prendre en charge des sédiments en
aval de la zone de dépét, contrairement a ce qui aurait pu étre envisagé compte tenu de la magnitude du pic de crue
(Morche et al., 2007).
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Au final, les cours d’eau subissant des embacles/débacles par laves torrentielles sont affectés par une
méme séquence enchainant deux étapes. (1) L’injection sédimentaire localisée intervient, correspondant
a mise en place d’un prisme remaniant les dépots du barrage. (if) Il intervient ensuite une période lors
de laquelle la charge solide prédomine, a la suite du remaniement progressif du prisme (Schmidt, 1994).
Si Pexistence de ce cycle est bien admise, le temps nécessaire a son développement est variable et dé-
battu, notamment parce que les modalités de fonctionnement des laves torrentielles sont complexes,

aussi bien au niveau de leur dépot qu’au niveau de leur déclenchement.

b) Une auto-organisation complexe des cénes de déjection

Dans le paragraphe précédent, nous sommes partis du postulat que les dépots de lave torrentielle at-
teignaient de fagon systématique le fond de vallée, pouvant ainsi interagir avec le cours d’eau. Bien sur,
le couplage n’est pas systématique et les dépots s’effectuent fréquemment sur le cone de déjection.
Au-dela de cette assertion, les raisons qui expliquent pourquoi un dépot s’effectuera en totalité sur le
cone, ou créera une contiguité avec le cours d’eau sont complexes. Par exemple, il n’y a pas de relation
directe entre le volume du dépot, la magnitude de la lave torrentielle et sa distance de parcours sur le
cone de déjection. En effet, la morphologie d’un cone évolue a chaque événement : les dépots peuvent
créer une aggradation locale et obturer un ancien chenal d’écoulement classique, une crue peut a contra-
rio creuser un chenal nouveau, etc. Pour cette raison, les cones de déjection sont souvent balayés par
des crues qui suivent des trajectoires diverses : chaque pulsation sédimentaire créé une surélévation lo-

cale, impliquant que la séquence d’aggradation suivante aura lieu suivant une autre radiale du cone.

Au total, il y a donc une part aléatoire dans la fagon dont les laves torrentielles vont pouvoir étre cou-
plées avec le cours d’eau. L’évolution du cone du Ravin des Sables (Briangonnais) illustre ce phéno-
mene. Le torrent éponyme s’est rappelé au bon souvenir des aménageurs en 1995, lorsqu’une lave tot-
rentielle barra la route Névache-Briancon et le cours de la Clarée (fig. 46). Quelque peu oublié¢ de la
mémoire collective, ce torrent était réputé peu menagant, avec de faibles probabilités d’apparition
d’embacles de la Clarée (Gatitte ¢# al., 2007). Pourtant, un examen géomorphologique a montré que ce
torrent était bien caractérisé par un fonctionnement pulsé de laves torrentielles, dont les dépots ont

parcouru différentes radiales tout au long du 20¢ siecle. Au gré de 'enchainement et de 'agencement de
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ces dépots, une trace directe a fini par se dessiner sur le cone : cette trajectoire a été utilisée par la lave
torrentielle de 1995 qui, bien que n’étant pas d’'une magnitude exceptionnelle, a pu aller se déposer di-
rectement dans le lit de la Clarée. Cette radiale reste active, le dépot de sédiments n’ayant probablement
pas encore été suffisant pour dévier les trajectoires torrentielles : d’autres laves (comme en 2008) ont
ainsi créé de nouvelles embacles, a I'instar de I’événement de 1995.
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Figure 46 : Evolution géomorphologique du cone de déjection du Ravin des Sables (Clarée, Alpes
du Briangonnais)

Age des laves torrentielles identifiées sur le cone de déjection, 1 : entre 1945 et 1961 (14 juin 1957 ?) ; 2 : entre 1939 et
1945 ; 3 : avant 1850 ; 4 : lave torrentielle du 24 juillet 1995 ; 5 : chemin ; 6 : ligne électrique ; 7 : axe du profil en travers

du cbne de déjection ; 8 : chenal actuel. Noter que le torrent a emprunté des trajectoires radiales variées, avant de se
caler sur celle responsable de 'embacle en 1995 (Garitte et al., 2007).
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I apparait donc illusoire de vouloir prédire la fréquence avec laquelle un couplage pourra s’exercer
entre les laves torrentielles et un cours d’eau : les événements de lave pouvant alternativement, et méme
aléatoirement, atteindre le cours d’eau (ou non). Cela d’autant plus que le déclenchement méme des

laves torrentielles est de nature complexe.

¢) Le nécessaire temps de relaxation

Le déclenchement d’une lave torrentielle nécessite a la fois un apport d’eau massif et une disponibilité
en sédiments ; une augmentation de la pression interstitielle dans le matériel sédimentaire est alors a
l'origine de la mise en mouvement. I’existence d’une double contrainte tend a désynchroniser les évé-
nements de lave torrentielle et les sighaux climatiques : il a été constaté que deux bassins torrentiels voi-
sins ne répondaient pas nécessairement de la méme facon au méme événement climatique, 'un pouvant
développer une lave torrentielle, 'autre une crue hydrologique plus classique dans les modalités de son
¢coulement (Morche, 2005 ; Schmidt & Morche, 2006 ; Garitte, 2006). L’origine de cette variabilité
n’est pas nécessairement le reflet de la grande hétérogénéité de distribution des précipitations en mon-

tagne. Elle réside avant tout dans la disponibilité des sédiments.

Un suivi temporel fin dans le bassin-versant de la Partnach (Alpes Bavaroises) confirme que 'apport
d’eau est nécessaire mais non suffisant au déclenchement d’une lave torrentielle. Les pics de crue sont
proportionnels a la magnitude de I'événement météorologique qui les déclenche, mais il n’y a en re-
vanche aucune proportionnalité entre la charge sédimentaire mobilisée durant les crues et le volume de
précipitations (fig. 47). La charge sédimentaire atteint ainsi son paroxysme lors d’une lave torrentielle en
juin 2004 ; cette derniere s’est déclenchée alors que trois événements météorologiques de magnitude
analogue eurent lieu durant 'année qui la précédait. Les auteurs insistent sur la nécessaire recharge en
sédiments des bassins torrentiels, qui doivent accumuler une masse critique de matériel dans leur zone
de réception pour donner lieu a une lave. Apres que celle-ci eut purgé le bassin de ses sédiments, une

relaxation est nécessaire, correspondant a une phase de recharge sédimentaire.
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Figure 47 : Exemple de désynchronisation entre le déclenchement des laves torrentielles, les
données climatiques, et le débit liquide.

Des événements hydro-climatiques ont eut lieu en octobre 2003, puis février et mars 2004, mais avec un impact géo-
morphologique limité. Une lave torrentielle eut ensuite lieu en juin 2004. Exemple d’un sous bassin-versant de la Parthach
(Alpes Bavaroises, Schmidt & Morche, 2006).

Le temps de la recharge sédimentaire, trés variable en fonction du contexte géomorphologique et des
processus assurant I'alimentation en débris, explique le fonctionnement spasmodique des bassins tor-
rentiels. Le comportement de ces petits bassins rejaillit ensuite sur le fonctionnement des cours d’eau
principaux qui collectent leurs apports en eau et en sédiments. Ainsi un bassin-versant comme celui du
Guil (environ 1000 km?) ressent-il les pulsations des injections sédimentaires torrentielles. Ar-
naud-Fassetta & Fort (2004) ont en effet montré que I’évolution géomorphologique du fond de vallée
seffectue au gré de 'enchainement des crues torrentielles basse fréquence/haute magnitude. Cing évé-
nements ont injecté des sédiments dans le cours d’eau par le biais de crues torrentielles entre 1950 et

2000, provoquant sa métamorphose fluviale (élargissement de la bande active, tressage) (fig. 48). Des
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lors, deux configurations opposées peuvent apparaitre. Dans un premier cas (le plus fréquent), une pé-
riode de relaxation de plusieurs années intervient avant I'injection sédimentaire suivante, permettant aux
sous-bassins de se recharger en sédiments : la ripisylve se développe, I'intensité du tressage décroit.
Dans un second cas, la crue torrentielle a laissé des cicatrices d’érosion (glissements de terrain et sape-
ments de berge non stabilisés, zones dévégétalisées en proie au ravinement, etc.). Le fonctionnement
géomorphologique du bassin-versant est alors déstabilisé et si un événement météorologique intervient
avant quiil ne recouvre un état stable, alors une nouvelle injection sédimentaire se développe. Cette
configuration est intervenue en 2000, année lors de laquelle une crue torrentielle s’est développée en
.. ) s ‘oz : : S > >

juin avant qu’un autre événement météorologique de forte magnitude eut lieu en octobre. L’abat d’eau
sur des sources sédimentaires qui étaient restées « a vif », apres seulement quatre mois de relaxation, a

provoqué une crue torrentielle particulierement morphogene (fig. 48B).
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Figure 48 : Modalités de relaxation des systémes torrentiels, caractérisés par I'enchainement
d’événements basse fréquence / haute magnitude.

Le rythme des séquences d’élargissement et de contraction de la bande active du Guil correspond a une « respiration »
qui reflete les injections sédimentaires depuis les sous bassins-versants torrentiels. Noter le « double pic »

d’élargissement en 2000, tandis que plusieurs années voire décennies sont en général indispensables entre deux injec-
tions sédimentaires. Tiré de Arnaud-Fassetta & Fort, 2004.
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Le fonctionnement des cascades sédimentaires dans les zones de montagne peut paraitre, de
prime abord, caractérisé par 'abondance des sources sédimentaires, qu’elles soient en partie hé-
ritées comme les dépots morainiques, ou qu’elles soient renouvelées activement par des dyna-
miques de versant comme les mouvements de masse ou la torrentialité. Cependant, un examen
a une échelle fine des modalités de couplage entre les processus montre que cette abondance
des sources sédimentaires peut davantage aboutir a un engorgement des tétes de bassins qu’a un
transfert efficace vers les exutoires. Plus précisément, chaque connecteur jalonnant la cascade
sédimentaire a un fonctionnement qui lui est propre, dépendant de diverses caractéristiques
comme la granulométrie des sédiments fournis, la compétence des agents de remobilisation, ou
plus largement des mécanismes d’auto-organisation internes. Nous avons d’ailleurs tenté de
formaliser ceux-ci par des boucles de rétroaction. Au-dela du comportement individuel diversi-
fié de ces connecteurs, un fonctionnement pulsé, qui provoque des injections sédimentaires
saccadées dans la cascade, a été souligné. Nous devons donc a présent voir comment la somme
de ces comportements individuels peut, a I’échelle d’un bassin-versant, faire entrer en phase, ou
a contrario en concurrence, les différentes injections de sédiments qui interviennent localement.
Il s’agit de comprendre quelles sont les propriétés, en terme de connectivité, des cascades sédi-

mentaires montagnardes, pour ensuite discuter de leur (in)efficacité a évacuer une charge solide.
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Connectivité et (in)efficacité des cascades
sédimentaires

Nous avons vu que les fonctionnements géomorphologiques locaux (mobilisation de sources sédi-
mentaires, fonctionnement de connecteurs au sein de la cascade sédimentaire) ne laissent pas nécessai-
rement présager de Pampleur de la charge sédimentaire a Pexutoire d’un bassin-versant. La charge éva-
cuée ne peut etre prédite et expliquée qu’en formalisant les liens existant entre les réservoirs sédimen-
taires et le comportement global qui résulte de 'agencement de ces liens (fig. 49), ces deux aspects se
rejoignant dans la notion de connectivité (Faulkner, 2008 ; Heckmann & Schwanghart, 2012). Ce cha-
pitre propose donc un changement d’échelle, pour passer du comportement individuel (couplage) a
I'appréhension du comportement global d’une cascade sédimentaire. Ce travail nécessite d’effectuer la
combinaison des couplages existants, ce qui reste complexe a formaliser intellectuellement : le recours a
la modélisation est alors requis. Celle-ci peut prendre plusieurs formes, dont nous présenterons ici
quelques aboutissements. Nous synthétiserons tout d’abord quelques modélisations graphique et con-
ceptuelle, qui remettent d’emblée en cause Iefficacité des cascades sédimentaires. Puis nous essayons
d’aller plus avant dans I'exploration du fonctionnement des cascades, par le biais de la modélisation

quantitative voire de la simulation.

La connectivité : éléments de définition

Largement mobilisé par les géographes (physiciens ou non), le terme de connectivité a pourtant des con-
tours flous. Dans un réseau, la connectivité est vue comme étant « 'ensemble des liens qui permettent de re-
lier un lieu a un autre » (Pumain & Saint-Julien, 2007). Cette définition est proche de celle formalisée précé-
demment par des écologues qui ont défini une connectivité écologique comme étant « 'ensemble des liens
fonctionnels et effectifs nécessaires au fonctionnement, a la stabilité et a la résilience des écosystemes sur le
long terme » (Bennett & Witt, 2001). Le caractére multiscalaire de la connectivité transparait dans ces deux
définitions, ou I'on pergoit la nécessité d’étudier a la fois les liens unitaires existant entre deux lieux, deux ob-
jets, mais également les agencements que forment ces liens a une échelle plus large. Cette lecture multiscalaire
rend la connectivité particulierement adaptée a DIétude géomorphologique et hydrologique des bas-

sins-versants (pour une synthese, se référer a Sylvapalan ¢f a/, 2003 ; Slaymaker, 20006 ; Viel, 2012). Ce souci de

77



la lecture multi-scalaire a incité plusieurs auteurs a distinguer le terme de « couplage » pour I’étude des liens
élémentaires, et de conserver le terme de connectivité pour Iétude de 'agencement de ces liens (Faulkner,
2008 ; Heckmann & Schwanghart, 2012). Dans ce dernier cas, ’accent est alors mis sur Iidentification des
zones qui s’organisent en une cascade sédimentaire efficace, pouvant assurer un transfert jusque vers
Pexutoire, et les zones qui restent au contraire aux marges de la cascade, ne contribuant pas a I'alimentation de
Pexutoire. Pour cela, I’étude de 'agencement des liens, a I’échelle du bassin-versant, peut recouvrir plusieurs
aspects. Le premier est d’identifier des enchalnements de liens assurant chacun un couplage efficace, structu-
rant la cascade. Le second est d’effectuer une typologie de ces liens : typologie des lieux mis en connexion de
facon récurrente, typologie des processus assurant la mise en relation. Le troisiéme est essentiellement géo-
métrique, et vise a identifier des lieux ou s’effectue une convergence des flux dans la cascade sédimentaire.
Une hiérarchie de ces points de convergence (Ze. correspondant a des réservoirs sédimentaires dans le cas
présent) pourra étre proposée en fonction de la superficie qui contribue a I'alimentation de ce point, ou en
fonction du nombre de liens qui I'alimentent. Une telle hiérarchisation des réservoirs serait impossible en res-
tant uniquement au niveau d’observation du couplage, et elle permet au final I'identification de points névral-

giques, au réle prépondérant dans le fonctionnement de la cascade sédimentaire.
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Figure 49 : Du couplage (local) a la connectivité (globale) d’'un bassin-versant.

La charge sédimentaire a I'exutoire, vue ici comme la résultante du fonctionnement du systéme en cascade, dépend des
comportements individuels des connecteurs (« barrier », « buffer », « blancket »). Ceux-ci peuvent étre alternativement
ouverts ou fermés, permettant de mettre en relation des zones contributrices (en jaune) avec la cascade sédimentaire
(Fryirs et al., 2007).
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1. Quelle (in)efficacité des cascades sédimentaires a I’échelle des
bassins-versants ?

Nous cherchons ici a poser les premiers jalons d’une réflexion sur la connectivité des bas-
sins-versants, en vue d’une modélisation quantitative. A partir de la synthése de travaux existants et de
quelques modeéles graphiques qualitatifs, nous essayons de décrire la fagon dont vont s’agencer, ou se
concurrencer, les principaux types de couplages détaillés précédemment. Sans pouvoir prétendre étre
complétement exhaustifs, nous réalisons cet exercice dans deux configurations distinctes, ou nous
avons suffisamment apporté de données de premiere main pour légitimer la synthese proposée : celle

des vallées alpines d’une part, celle des vallées islandaises d’autre part.

a) Stocks et flux sédimentaires dans les vallées alpines

Les grandes vallées alpines offrent de multiples sources sédimentaires potentielles : décohésion des
parois rocheuses, ravinement des matériaux morainiques, etc. A ces processus s’ajoutent les dynamiques
classiques des zones a forte énergie de relief (torrentialité, mouvements de masses non nécessairement
paraglaciaires), favorisant ainsi les transferts sédimentaires depuis les versants vers les cours d’eau de
fond de vallée. Cependant, comme vu précédemment, la mobilisation active des sources de sédiments
n’implique pas nécessairement une augmentation de la charge sédimentaire a 'exutoire d’un bassin. La
question de I'exportation sédimentaire des apports de versant par les cours d’eau se pose notamment.
Ce point a été mis en évidence des les travaux de De Martonne (1940) ou Viers (1967), qui n’insistaient
pas sur le simple schéma des auges glaciaires au profil « en U », mais davantage sur 'accumulation de
sédiments en bas de versant et en fond de vallée durant la période postglaciaire (fig. 50). Depuis ces
travaux, trois modalités de sédimentation, dans trois secteurs différents, sont mises en évidence

d’amont en aval.

Dans les tétes de bassin, le transfert des sédiments est fonction du couplage moraines/cours d’eau et
de la perturbation qu’occasionne le retrait glaciaire depuis le PAG (fig. 51). Le début de la phase de re-
trait, dans les Alpes, est datée de la fin du 19e siecle et s’étend jusqu’a la premiere moitié du 20e siecle.
L’épaisseur des glaciers de vallées diminue alors de plusieurs centaines de metres. En relation avec cet
amenuisement s’opere un abaissement du niveau de base -que constitue la langue glaciaire- sur les

marges juxta- et proglaciaires. Malgré cela, exportation sédimentaire est limitée par des effets de blo-
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cage qui perdurent a Pamont des moraines latérales et frontales. Comme vu précédemment, les réser-
voirs sédimentaires paraglaciaires développés autour de ces édifices présentent conjointement un en-
graissement sédimentaire lors des premieres décennies de la déglaciation.
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Figure 50 : Modéle schématique d’'une vallée alpine anciennement englacée.

La variété des formes construites depuis la déglaciation, I'épaisseur des colmatages suggérée, insistent sur la tendance a
I'accumulation post-glaciaire des sédiments (Viers, 1967).

L’oblitération de ce double effet de blocage intervient souvent au milieu du 20e siecle, mais semble
essentiellement liée a un événement extérieur, aléatoire. Le déstockage est en effet favorisé par
Poccurrence de crues Basse Fréquence / Haute Magnitude, comme les événements de 1948 ou de 1957
dans le massif des Ecrins. En élargissant des breches dans les édifices morainiques (latéraux comme
frontaux), en oblitérant les phénomenes de pavage, ces crues favorisent des reconnexions progressives
entre les réservoirs sédimentaires paraglaciaires et la cascade sédimentaire. L’exportation sédimentaire
depuis les tétes de bassin devient alors maximale, méme si les variations des volumes glaciaires sont
moins spectaculaires quau début de la phase paraglaciaire. Cette injection de sédiments est a l'origine
d’une métamorphose fluviale des cours d’eau, perceptible dans 'ensemble du massif des Ecrins entre

1960 et 1980 (Cossart & Fort, 2008a).
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Figure 51 : Synthése des types d’obturation dans les tétes de bassin, en contexte paraglaciaire
alpin.

Aux piégeages intervenant sur le long terme (colmatage en amont des dép6ts de mouvement de masse), se superposent
des piégeages plus brefs, liés au rythme de démantélement des moraines (Cossart, 2005).

Plus en aval, la tendance au piégeage sédimentaire caractérise également les parties intermédiaires des
grandes vallées. Une fragmentation des hydrosystemes est matérialisée par la succession de ruptures
dans le profil en long des cours d’eau et d’élargissements significatifs de la plaine alluviale a leur amont.
Ces ruptures de pente coincident avec des niveaux de base locaux, correspondant a des zones d’entrave
des flux sédimentaires longitudinaux : cones torrentiels, dépots de mouvement de masse, éventuelle-
ment moraines, sont autant d’obstacles ayant créé des picges sédimentaires durant 'ensemble de
I’Holocene (fig. 52). Ces pieges sédimentaires sont en effet potentiellement durables, sachant que la vi-
tesse du remaniement des barrages est généralement relativement faible : lorsqu’elle est quantifiée, la
vitesse d’incision est estimée de 1 mm.an™ (cas du dép6t batrant le Pré de Madame Catle, mis en place

ca. 8 ka BP) 2 4 mm.an environ (cas du dép6t barrant 'amont du Chenaillet, mis en place entre 10 et 4
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ka BP) (Cossart & Fort, 2008b). Aussi, méme si une tendance a l'incision est observée au sein des bar-
rages, les vitesses calculées indiquent-elles que les cours d’eau n’ont pu rétablir des profils d’équilibre
dans de nombreux cas, notamment lorsque s’opére un apport continu de sédiments depuis les versants

(Ex. du Pré de Madame Catle, du cone de la Vaudaine, fig. 52).
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Figure 52 : Exemple de phénoménes d’obturation des écoulements dans la partie basse de la
Romanche.

Quatre lacs se sont successivement développés dans la partie basse de la Romanche (plaine de Bourg-d’Oisans et son
aval) tout au long de I'Holocéne. La masse de sédiments piégés atteindrait 100 a 500.108 m? (Bailly-Maitre et al., 1997).

Dans les vallées alpines, sur I'ensemble de la période postglaciaire englobant le Tardiglaciaire et
’Holocene, les phénomenes d’obturation ont pu se relayer dans le temps, a I'instar de la séquence re-
construite dans la vallée de la Romanche (Bailly-Maitre ez a/, 1997) : quatre piégeages lacustres succes-
sifs se sont relayés en continu. Il s’est agi dans un premier temps de lacs d’obturation morainique lors
du Tardiglaciaire, puis de lacs d’obturation créés par des cones de déjection particulicrement actifs entre

3000 BP et 1219 AD. Des débacles ont assuré la vidange de ces lacs, et donc provoqué des impulsions
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sédimentaires massives vers 'aval. La date de 1219 AD correspond d’ailleurs a la derniere débacle cre-
vant le barrage de sédiments, événement qui a partiellement détruit la ville de Grenoble. Une séquence
similaire, lors de laquelle les phénomenes d’obturation, suivis de purges sédimentaires, s’enchainent tout
au long de ’'Holocene, est également mise en évidence dans les vallées de ’'Arc (Crozier ef al., 1999) et

de ’Arve (Jaillet & Ballandras, 1999).

Dans les Alpes francaises, au moins 15 réservoirs sédimentaires ont ainsi été opérationnels durant une
grande partie de ’'Holocene, piégeant les sédiments transitant par les grandes vallées telles que ’Arve,
I’Arc, la Romanche, le Drac, etc. (fig. 53). Leur volume peut varier entre 10 et 500.10° m’ (Bailly-Maitre
et al., 1997 ; Brocard, 2004 ; Cossart & Fort, 2008b). Les transferts sédimentaires restent donc partiel-
lement bloqués a 'intérieur des vallées alpines a I’échelle du Tardiglaciaire et de I’Holocene. 11 est vrai
que, dans les Alpes, les dynamiques de versant bloquent des cours d’eau encore naissants, peu puissants,

et n’ayant pas la capacité d’éroder les barrages sédimentaires.
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Figure 53 : Extension des paléo-lacs alpins tardiglaciaires et holocénes (dans les Alpes francaises).

A : Principaux paléo-lacs identifiés dans les Alpes Francaises. Les lacs d’'une superficie inférieure a 1 km? ne sont pas
représentés ; B : Carottage GMB1 effectué en amont de Grenoble, dans la plaine du Grésivaudan (Isére), et montrant une
séquence sédimentaire classique de colmatage des ombilics (Nicoud et al., 2002)
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Enfin, dans la partie aval des grandes vallées alpines, avant la jonction avec le piémont, la fragmenta-
tion, et la tendance au stockage sédimentaire, est également de mise : les ombilics glaciaires constituent
de vastes zones de piégeage privilégiées apres la déglaciation wiirmienne. En effet, la profonde incision
exercée par les glaciers wiirmiens a favorisé un surcreusement localisé de 400 a 500 m en comparaison
avec le profil d’équilibre longitudinal des vallées. Deux de ces cuvettes sont occupées par les actuels lacs
du Bourget et d’Annecy, tandis que de multiples autres ont été colmatées par les flux solides transitant

dans les vallées alpines peu apres la déglaciation.

Des paléo-lacs d’ombilic, de longueur kilométrique voire déca-kilométrique, ont ainsi occupé la partie
basse des grandes vallées telles que I’Arve, I'Isére, le Drac, le Guiers. Le plus imposant de ces lacs fut
celui occupant 'ombilic de Grenoble et la combe de Savoie, jusqu’en amont d’Albertville (fig. 53). De
multiples carottages et sondages dans ces ombilics colmatés témoignent d’une épaisseur de sédiments
généralement pluri-hectométrique, la dynamique lacustre ayant controlé la quasi-totalité des comble-
ments. Le carottage GMB1 (1999), quelques kilometres en amont de Grenoble, est par exemple d’une
profondeur totale de 564 m, traversant 516 m d’une série lacustre. La dynamique fluviale se substitue a
la sédimentation lacustre au cours du Tardiglaciaire (Bélling, 12 000 BP), et ne représente finalement
que la partie sommitale des séquences sédimentaires (a peine 15 metres). Au total, le volume de sédi-
ments ainsi piégés est de Pordre de 30 2 50.10° m’, chiffre qui vient d’emblée nuancer le volume de la

contribution sédimentaire des vallées alpines au systeme rhodanien lors de la période paraglaciaire.

En essayant de décrire la connectivité des flux sédimentaires dans des bassins-versants alpins, nous
avons pu mettre en évidence pas moins de trois types de réservoirs sédimentaires agissant respective-
ment dans les tétes de bassin, les parties intermédiaires des grandes vallées, puis dans les parties basses a
proximité du piémont. Ces réservoirs fonctionnent par ailleurs a des périodes complémentaires : du
post-PAG dans les tétes de bassin au début de la déglaciation wiirmienne dans la partie inférieure des
vallées. Ce premier apercu, réalisé simplement a partir de la synthése de travaux existant, permet
d’attester d’'une certaine inefficacité des cascades sédimentaires alpines pour transporter des sédiments
depuis le DMG. Nous convergeons donc avec les essais de quantification réalisés par les collegues al-
lemands. Ils indiquent que le contexte paraglaciaire favorise certes une disponibilité de sédiments, mais
que ces sédiments restent toutefois stockés dans les tétes de bassin, ou dans les trongons intermédiaires

des grandes vallées. Moins de 5% des sédiments mobilisés depuis le DMG seraient ainsi exportés (Otto
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et al., 2007 et 2009). Le rythme de cette exportation est de surcroit saccadé et est en grande partie fonc-
tion du déclenchement d’événements BF/HM. Cependant, nous n’avons pas completement ouvert « les
boites noires » que constitue le fonctionnement des connecteurs, ni méme formalisé explicitement le
comportement qui résulte des liens qui s’organisent entre eux. Les outils numériques sont alors néces-

saires pour explorer ce fonctionnement et tenter de conforter (ou non) ce premier apergu.

b) Stocks et flux sédimentaires dans les vallées islandaises

Apres avoir considéré les vallées alpines, ou les cours d’eau, corsetés par les apports latéraux, peinent
a transférer des sédiments de réservoir en réservoir, les vallées des plus hautes latitudes attirent
l'attention par Pomniprésence des dynamiques de ruissellement, ou les cours d’eau étalent de larges
bandes actives depuis les sandar proximaux jusqu’aux deltas. Cette image d’Epinal ressort aussi bien des
travaux menés en Islande (Maizels, 1983 ; Roussel, 2011), au Spitsbgerg (Mercier, 2002 ; Moreau, 2005)
que dans les iles de I’Arctique canadien (Church, 1972 & 1973). Est-ce a dire que la cascade sédimen-
taire y est efficace, ou tout au moins plus efficace que dans les vallées alpines ? Pour répondre a cette
question, nous pouvons examiner les modalités de connectivité d’amont en aval, fondées ici sur des

exemples islandais.

Dans les tétes des bassins-versants, le transfert de sédiments est certes lié au couplage moraine/cours
d’eau, mais avec comme principale caractéristique que ce sont essentiellement les moraines frontales
PAG et post-PAG qui exercent actuellement le role de connecteur. Le style d’englacement correspond
en effet le plus souvent a un glacier de calotte, ou a un des émissaires d’une calotte, au front duquel
s’agencent de fagon concentrique les différents vallums morainiques fagonnés depuis le PAG (Marren,
2002 ; Marren & Toomath, 2013 ; Roussel, 2011). Les relais sédimentaires apparaissent de prime abord

plus directs entre les marges du glacier et le cours d’eau principal que dans le cas alpin.

Erwan Roussel montre cependant que deux temps principaux caractérisent 'évolution du couplage
entre vallum morainique et sandur: une phase de « réaction » lors de laquelle le retrait glaciaire implique
un blocage amont associé a une contraction des bandes actives en aval, puis une phase de « relaxation »,
matérialisée par une certaine purge des sédiments qui étaient piégés dans ce complexe sédimentaire (fig.
54). La migration vers I'aval de ce train de sédiments s’amorce alors, matérialisée par 'emboitement

d’une nappe sédimentaire dans 'ancienne génération de sandur. On constate que le passage de la « réac-

85



tion » a la « relaxation », et donc le temps nécessaire a la mise en place de 'injection sédimentaire suite
au début de la déglaciation, peut durer entre un demi-si¢cle et un siecle, soit un ordre de grandeur

comparable au cas alpin (cf. supra).
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Figure 54 : Modalités d’ajustement de différents sandar islandais, a travers I'évolution de la position
de la limite entre la zone d’incision amont, et la zone d’accumulation aval.
Les différents sandar présentent une trajectoire en boucle (A), dont la forme est idéalisée en B. Méme si tous se situent a

des stades d'évolution différents de, on retrouve I'enchainement temps de réaction/incision puis temps de relaxa-
tion/aggradation (Roussel, 2011).

Figure 55 : Exemple de terrasses fluvio-glaciaires en contexte islandais.

La continuité des terrasses est suggérée par le tireté blanc. Vallée de la Laxardalur, Islande du Nord (Skagafjordur). Cli-
ché de juillet 2012, E.C.
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Plus en aval, des ensembles de terrasses se développent : il peut s’agir de terrasses de kames, déposées
au contact d’un ancien glacier, ou de terrasses fluvio-glaciaires qui prolongent les anciennes générations
de sandar. Indépendamment de leur origine, ces terrasses ont une continuité remarquable le long des
fjords islandais (fig. 55). Elles constituent tout d’abord une zone tampon efficace entre les versants et
les fonds de vallées, et impliquent que la majorité des dynamiques transversales sont découplées des
cours d’eau. Par ailleurs, le matériel constitutif de ces terrasses ne fait que rarement I'objet d’un dé-
stockage : les cours d’eau ont plutot tendance, actuellement, a 'aggradation qu’a la recharge sédimen-

taire pour des raisons eustatiques (Maizels, 1993).

Ce schéma peut étre illustré par nos investigations dans le Skagafjordur. L’agencement des terrasses
s’y explique tres directement par 'ampleur du rebond glacio-isostatique qui a affecté ces secteurs durant
le Tardiglaciaire et le début de ’Holocéne (fig. 50) : les rythmes de surrection associés sont de 'ordre de
10 mm.an"' (Norddhal & Petursson, 2005 ; Petursson & Saemundson, 2008 ; Biessy e# a/., 2008). En
conséquence, I'ensemble des cours d’eau a cherché a s’ajuster, laissant en position perchée les grands
épandages de sédiments tardiglaciaires qui s’étaient mis en place au contact ou a I'aval des grands gla-

ciers en recul.

Le rebond glacio-isostatique (fig. 57) est également a I'origine d’une instabilité généralisée des versants
(Mercier ez al., 2013 ; Cossart e al., 2014), avec une concentration temporelle de glissements de terrain
remarquable au début de 'Holocéne (fig. 58). On peut estimer 2 environ 300.10° m’ les apports sédi-
mentaires liés aux mouvements de masse dans le Skagafjordur (Islande du nord), durant cette période.
La tranche de roche retranchée des versants est ainsi, en moyenne, de 6 metres. Pourtant, ce démante-
lement des versants des fjords et autres auges glaciaires ne peut contribuer a la cascade sédimentaire
pour deux raisons conjointes. Tout d’abord, les dépots s’effectuent sur les terrasses, sans aucune con-
nexion possible avec les cours d’eau. Ensuite, les glissements interviennent majoritairement dans les
parties basses des vallées, dans des secteurs non confinés, créant la encore un éloignement défavorable
a toute remobilisation ultérieure par les cours d’eau. L’ensemble de cette séquence a la charniere Tardi-

glaciaire / Holocene est ainsi caractérisée par un engraissement des pieds de versant.

La séquence d’incision des cours d’eau et de démanteélement des versants s’interrompt autour de 8 ka
BP, date a laquelle le niveau marin remonte par eustatisme (Fairbanks, 1989). La proximité des littoraux
dans ces courtes vallées met les cours d’eau sous I'influence directe de cette élévation du niveau de base.

Elle explique I'aggradation dont les effets se ressentent encore aujourd’hui. Au total, les fonds de vallées
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apparaissent durant cette période comme des corridors isolés des apports transversaux, et fonctionnant

ot des sédiments fournis par les tétes de bassins englacées.

comme une zone de transit et de dép
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Figure 57 : Mise en évidence du rebond glacio-isostatique dans le cadre du retrait d’'une calotte
glaciaire.

L’ampleur du rebond, et les déformations concomitantes de la lithosphere, sont plus importants sur les marges de

I'ancienne calotte, qui sont libérées des glaces et « allégées » tandis qu’une masse de glace continue d’exercer un poids
en position plus interne (Cossart et al., 2014).

alfide (mas )

70 | Figure 58 : Evolution du rebond gla-
. cio-isostatique, mise en regard avec
ik I I'élévation holocéne du niveau marin,
50 ] en Islande.
'.Il- -
a0 R Le début de I'Holocéne, marqué par un re-
1 o bond de forte amplitude, tandis que le niveau
10| ! shorelne daplicament curve marin reste tres bas, est propice a
L {atlar Fundgmn of al_ 1997) I'encaissement des vallées et au démanté-
2 | o lement des versants (Mercier et al., 2013).
B
10 ] X
: kY .
10 sharding d-q_,|ﬂmm1mn; - - Jlatial sr!-:ruinu dispbcamant curve
fathar Morddahi and Péursson, 2003 =T (aftar Farbanks, 1983}
-20 - ad Bessyelal 2008y i -7
»
¥
-30 oy
T Early Hodocane Lsta Holoeane
Welchsalian Younger e Bomal
Depzs B
a w8 e omo o o@mo owo oW w % % % & h %
| IbE!l.malmd'n L] 'l'::ﬁ

89



La connectivité de la cascade sédimentaire des bassins-versants montagnards islandais révéle donc un
comportement ambigu. Tous les moteurs géomorphologiques sont présents pour créer des injections
sédimentaires massives dans la cascade lors du Tardiglaciaire et du début de ’'Holocene : mise en place
d’épandages fluvio-glaciaires, rebond glacio-isostatique favorisant le démantélement des versants, etc.
Pourtant, cette mobilisation sédimentaire de grande ampleur est inefficace pour alimenter la cascade
sédimentaire : les épandages sont progressivement déconnectés des cours d’eau par incision et consti-
tuent des zones tampons entre toutes les dynamiques transversales (y compris les mouvements de
masse) et les cours d’eau. Il en résulte un engorgement sédimentaire en pied de versant. Depuis le début
de I'Holocene, seules les tétes de bassins contribuent efficacement a la cascade. Les sédiments ainsi ap-
portés transitent directement jusque vers les littoraux, grace a I'absence de véritable zone de piégeage

durable, a la différence du modele alpin.

Ce modeéle rejoint d’autres observations en haute latitude, notamment au Spitsbgerg ou en Terre
d’Ellesmere, ou 'on voit apparaitre les hydrosystémes comme des corridors efficaces en terme de tran-
sit amont/aval, mais inefficaces pour remobiliser les sédiments stockés en pied de versant (Merciet,
2007). Les sédiments sont certes transportés jusqu’au littoral, qui prograde grace a cet apport (Mercier
& Laffly, 2005). Toutefois, les assemblages complexes de moraines, de kames, d’éboulis, de gla-
ciers-rocheux, apparaissent souvent intacts de part et d’autre des bandes actives (André, 1986 ; Mercier,
2002 & 2007), ou éventuellement affectés par des processus de dégradation in-situ (en cas de fusion de

culots de glace morte, par exemple ; Etzelmuller e a/, 2002).

La premiere conséquence de ce fonctionnement est que seuls les glaciers paraissent en mesure
d’évacuer les grandes quantités de débris localisés en pied de versant. Ce constat renforce ’hypothése
que les vallées glaciaires des hautes latitudes subissent une ablation sédimentaire essentiellement en pé-
riode postglaciaire, tandis que durant la phase glaciaire les glaciers se contentent d’évacuer le matériel
accumulé préalablement (voir par exemple des arguments dans Le Cceur, 1997 ; Spagnolo & Clark,
2009 ; Stokes ez al, 2011). Ce point de vue converge notamment avec les travaux de Bentley & Dug-
more (1998) qui voient dans les glissements de terrain postglaciaires le principal agent de Iélargissement

des auges et des fjords, jusque la considérés comme le fruit de I’érosion glaciaire uniquement.
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Figure 59 : Agencement géomorphologique d’une vallée de haute latitude en cours de déglaciation.

Noter la continuité des niveaux de terrasses d’amont en aval : terrasses de kame, terrasse fluvio-glaciaire, plages sou-
levées. Elles créent des zones tampons efficaces entre les dynamiques de versant et le cours d’eau (In Mercier, 2007).
La seconde conséquence réside également dans la discussion quant au rythme de I'exportation de sé-
diments depuis la déglaciation. La encore, le rythme ne semble pas affecté par une décroissance régu-
liere qui serait fonction du temps écoulé depuis la déglaciation : des modifications sont liées au rebond

glacio-isostatique ou a I’élévation du niveau marin.

En conclusion, les deux types de cascades sédimentaires décrits ici présentent peu d’analogie : les
modalités de couplage divergent, notamment dans le cas des couplages mouvements de masse / fond
de vallée (couplage majoritairement inefficace dans la cascade alpine, absence de couplage dans la cas-
cade islandaise). Cette diversité nécessite de trouver des grilles de lecture communes a ces cascades, afin
de comparer leur fonctionnement et de trouver les explications sous-jacentes a leur fonctionnement

différencié. Est-ce la nature du forcage qui explique les divergences ? des facteurs locaux ? Des outils
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numériques, au premier rang desquels la simulation, peuvent apporter quelques éclairages sur ces ques-

tions.

2. Les nouveaux outils numériques de formalisation des cascades
sédimentaires

La partie précédente pose la question dont la structure méme d’un bassin-versant influence (au moins
en partie) son fonctionnement géomorphologique. De nombreux auteurs ont également développé ce
questionnement, en indiquant par exemple que la structure du bassin, formalisée par sa connectivité,
influence la propagation d’une perturbation le long de la cascade sédimentaire (Brunsden & Thorn,
1979 ; Brunsden, 2001 ; Harvey, 2001 & 2002), ou qu’'un méme forcage dans deux bassins-versants de
connectivité différente peut aboutir a deux réponses différentes (Wainwright, 2006 ; Brierley e al,
20006). Depuis, si les descriptions qualitatives de la connectivité géomorphologique sont nombreuses,
amenant a de premicres typologies dans des contextes variés (Harvey, 2001 ; Hooke, 2003 ; Korup,
2005), une approche plus quantitative reste en retrait face a d’autres disciplines comme I’hydrologie
(Borselli e# al., 2008 ; Douvinet, 2008) ou méme Iécologie (Bunn & Davies, 2000 ; Urban & Keitt,
2001). Depuis une dizaine d’années, quelques travaux essayent toutefois de formaliser les agencements
des routes sédimentaires en domaine alpin (Becht ef @/, 2005 ; Wichmann e al., 2009), et 'application de
la théorie des graphes semble en cela prometteuse (Phillips, 2012 ; Heckmann & Schwanghart, 2013).
Nous ferons la synthése de ces travaux récents, qui rejoignent les notres, et nous tenterons de les enri-
chir en proposant une simulation des flux de sédiments, ceci afin de faire ressortir le fonctionnement

structurel du systeme qu’est le bassin-versant.

a) Les apports de la théorie des graphes

Les cascades sédimentaires peuvent ¢tre appréhendées comme un réseau, mettant en relation des
sources et réservoirs de sédiments par le biais d’agents de transport (gravité pure, cours d’eau, glacier,
etc.). Comme tout systeme formalisé par un réseau, les cascades ont un fonctionnement complexe, ou
se superposent des effets locaux (nature du lien entre deux nceuds du réseau, Ze. le couplage), des effets

globaux (agencement de 'ensemble des liens constitutifs du réseau, ze. la connectivité), des effets ex-
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ternes au réseau (flux de maticre en entrée, forcages externes) (Gleyze, 2001). Les deux premiers élé-
ments peuvent étre considérés comme étant la structure du réseau, qu’il convient de décrire car elle in-
fluence directement les modalités d’organisation des flux de matiére, notamment la facon dont se pro-
page une perturbation, etc. Compte tenu du grand nombre de liens et de nceuds dans un réseau, de
nombreux auteurs ont cherché, a travers la théorie des graphes, un outil mathématique facilitant
Iexploration de la structure d’un réseau (Barabasi, 2009 ; Butts, 2009, Newman, 2010 ; Heckmann &

Schwanghart, 2013).

Un graphe permet d’abstraire la structure d’un réseau, en ne conservant que les nceuds (ze. ici les ré-
servoirs de sédiments) et les liens (Ze. ici la mise en relation par un agent de transport), représentés sous
forme de vertex et d’arétes. Le graphe respecte les relations de voisinage, donc la topologie, et peut
éventuellement indiquer, par la longueur des arétes, la distance a parcourir (ou la difficulté a parcourir
cette distance) pour effectuer la liaison entre deux nceuds. La formalisation obtenue se rapproche de
celles proposées des la décennie 1960 pour représenter les cascades sédimentaires sous forme de dia-
grammes sagittaux (Haggett & Chortley, 1969 ; Chorley & Kennedy, 1971) (fig. 60). L’objectif est
d’obtenir une figure simple pouvant étre décrite par des outils algébriques simples. Tous les outils
propres a la théorie des graphes ne seront pas mobilisés en géomorphologie. Nos objectifs seront da-

vantage de décrire la structure locale ou globale de la cascade sédimentaire.

Localement, il s’agit notamment de décrire les nceuds et les liens, puis d’en dresser une typologie ob-
jective. En portant 'attention sur les nceuds, une premicre description peut étre obtenue en fonction du
nombre de liens entrant/sortant : un nceud sans lien entrant, mais avec au moins un lien sortant est une
source ; un neeud avec au moins un lien entrant et au moins un lien sortant est un connecteur ; un
nceud avec au moins un lien entrant et aucun lien sortant est un réservoir final. Cette typologie trées
simple peut étre affinée, par exemple en discriminant des connecteurs simples (un lien entrant, un lien
sortant) de connecteurs plus complexes (plusieurs liens entrant, un lien sortant). Une différenciation des
nceuds peut aussi étre effectuée en fonction du nombre de nceuds qui Palimentent, depuis 'amont.
Dans le cas des liens, les descriptions se fondent sur les types de nceuds qu’ils mettent en relation :
combien de liens relient directement une source a un réservoir durable (et donc n’alimentent pas une
véritable cascade sédimentaire) » Combien de liens mettent en relation deux connecteurs (et donc cons-
tituent autant de relais ralentissant le transfert de sédiments) ? etc. En géomorphologie, l'intérét est éga-

lement de définir les liens en fonction de la nature des réservoirs sédimentaires mis en relation : com-
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bien de liens assurent une connexion entre une paroi rocheuse et un cone d’éboulis ? Combien de liens

assurent une connexion entre un dépot morainique et une plaine alluviale ? etc.

. Paroi\\ .
rocheuse »\/

LHchheux‘

Ut;// 24" Paroi

Inrochedx’y ' i) rédeheuse
y 'lj": 9

Figure 60 : Formalisation d’'une cascade sé-
dimentaire sous forme d’'un graphe (simplifié).

La cascade sédimentaire est ici représentée sous forme
de nceuds (réservoirs sédimentaires, en rouge) et de liens
(transferts, en jaune). Tous les réservoirs, ni méme
'ensemble des liens, ne sont représentés par souci pé-
dagogique. Nous voyons cependant que trois bas-
sins-versants contribuent ici a I'alimentation du fond de
vallée et a I'exportation vers I'exutoire (disque noir). Deux
bassins ne sont pas connectés (absence de couplage
entre le cone et le cours d’eau), définis comme des
composantes connexes du graphe. L'une d’entre elles est
entourée d'un tireté rouge. Le graphe est ici orienté sui-
vant les lois de la gravité. Exemple de la face sud du Mont
Pelvoux (Massif des Ecrins).

Deux criteéres essentiels influencent le fonctionnement géomorphologique de la cascade et sa struc-

ture. Tout d’abord, le nombre de composantes connexes, c’est-a-dire un sous ensemble de nceuds et de

liens indépendant, non relié avec le reste du réseau (fig. 60). Il s’agit donc d’un systeme local fermé, ne

contribuant pas a l'alimentation de la cascade. Un autre critére correspond a une «analyse du flot ».

Dans un graphe orienté, un flot est I'affectation d’une valeur simulant la réalit¢ a chaque aréte (Gleyze,

2001). Cette valeur correspond a la quantité de mati¢re transportée le long de ce lien (ze. flux pour le

géomorphologue), de telle sorte qu’en chaque nceud la somme des valeurs des liens entrant soit égale a

la somme des valeurs des liens sortant (loi de Kirchhof). II s’agit bien d’une simulation, dans la mesure

ou cette analyse se fonde sur une hypothése de conservation des flux. Dans le cas des sources, n’ayant
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pas de liens entrant, une valeur commune par défaut peut leur étre affectée. Idéalement, il s’agirait tou-
tefois d’affecter une valeur correspondant a I'aptitude de la source a fournir des sédiments, révélée par
des observations de terrain. Quelles que soient les modalités d’implémentation, notre objectif est de
voir comment le jeu des liens favorise des sauts dans la valeur du flot. Un nceud créant une conver-
gence entre deux sous-ensembles amont, provoquant une augmentation du flot en sortie, correspond a
un point névralgique du systeme ou peuvent intervenir des phénomenes de blocage puis de purge sé-

dimentaire, en fonction d’une concurrence entre les flots entrant.

Au final, la théorie des graphes doit donc étre percue comme une grille de lecture, permettant de dé-
crire un vaste nombre de réservoirs sédimentaires et de caractériser tous les liens existant entre eux. Elle
permet également de faire émerger des secteurs clefs du fonctionnement des cascades, en indiquant les
zones ou I'absence de couplage créé des ruptures entre des composantes d’un bassin-versant (Ze. les
« composantes connexes »), et en indiquant des zones ou le couplage peut étre inefficace en raison
d’une forte convergence de flots. Les outils informatiques actuels, par exemple développés dans les lo-
giciels de programmation R et SAGA GIS, permettent de réaliser de telles études. Des développements
sont en cours avec 'équipe d’Ingolstadt (représentée notamment par T. Heckmann) pour monter un
projet ANR franco-allemand en janvier 2015, afin de comparer la structure de bassins-versants et de
mesurer leur sensibilité a des forcages climatiques (Celse-Nicre, Massif des Ecrins ; Zwieselbach, Tyrol ;
Laxardalur, Skagi - Islande du Nord). En effet, la portée de tels outils réside essentiellement dans leur
objectivité et donc leur aptitude a aider les comparaisons d’un bassin-versant a un autre. Les implé-
mentations numériques étant en cours, nous présentons ici succinctement les résultats déja publiés par

T. Heckmann sur les premieres applications de la théorie des graphes.

Le bassin-versant de Zwieselbach (Tyrol, Alpes autrichiennes) a été maillé suivant un quadrillage ré-
gulier, de pres de 600 000 carreaux. Ces carreaux correspondent aux nceuds du graphe et sont mis en
regard avec la carte géomorphologique du secteur. Chaque nceud est ainsi caractérisé en fonction de
I'unité géomorphologique a laquelle il appartient. Ces nceuds sont mis en relation les uns avec les autres :
les systemes de pente permettant de matérialiser comment s’agencent les flux d’un nceud vers un autre.
Ainsi, 1,7 million de liens relient-ils les nceuds. Cette masse de données est traitée sous I'angle de la
théorie des graphes pour faire émerger rapidement quelques types de nceuds et de liens, et d’observer

leur organisation dans ’espace.
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Figure 61 : Typologie des nceuds du graphe formalisé pour la cascade sédimentaire de Zwiesel-
bach (Tyrol, Alpes autrichiennes).

Les nceuds, classés en « source », « connecteur », « réservoir durable » suivant la théorie des graphes, sont ensuite
cartographiés. L’agencement spatial révéle alors quelques logiques élémentaires, mettant d’emblée un doute sur
I'efficacité structurelle de la cascade sédimentaire : de nombreux réservoirs durables se localisent en bas de versant,
suggérant de faibles aptitudes a transférer des sédiments vers le fond de vallée. Tiré de Heckmann & Schwanghart, 2013.

Une premicre analyse des nceuds montre que pres d'un quart du secteur correspond a des sources,
correspondant quasi-exclusivement a des parois rocheuses en haut de versant (fig. 61). Ce résultat est
certes attendu, mais est a mettre en regard avec le nombre de nceuds correspondant a des zones de
pieges, eux-mémes localisés en pied de versant (il s’agit des cones et tabliers d’éboulis). Autrement dit,

les nceuds « connecteurs » sont peu nombreux. Ils assurent uniquement un transfert latéral (vers le bas

de versant) et non un transfert longitudinal.

Ce résultat est confirmé par I'analyse des liens (fig. 62). En effet, pres de 90% des liens existant sont
des liens partant des parois rocheuses et convergent vers des réservoirs durables (éventuellement par le
biais de coulées de débris). Les auteurs définissent ces filieres dans la cascade sédimentaire sous les
acronymes RS (« Rockfall-Storage ») et RDS (« Rockfall-Debris flow-Storage »). A peine 6% des liens

permettent, en fin de compte, une mise en relation des flux avec le cours d’eau.
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Figure 62 : Typologie et cartographie des liens existant dans le graphe d’'une cascade sédimentaire
(bassin-versant de Zwieselbachtal, Tyrol, Alpes autrichiennes).

Quatre principaux types de liens sont mis en évidence : chute de blocs, coulées de débris, processus de versant (ruisel-
lement, ravinement, etc.), transport fluvial. Si les liens assurent une bonne convergence potentielle des flux en bas de
versant, les liens longitudinaux sont discontinus. Des moraines (PAG, fleche 4 ; Tardiglaciaire, fleche 6), constituent des
entraves, de méme que les secteurs correspondant a des points de convergence de sous bassins-versants, ou un exces
de liens pointe vers un seul nceud, fleche 5 par exemple (Heckmann & Schwanghart, 2013).

La description de la cascade sédimentaire se fonde ici exclusivement sur une typologie des liens et des
nceuds et sur leur fréquence relative. Autrement dit, nous explorons bien le fonctionnement théorique
de la cascade, en regardant comment sa structure peut favoriser la transmission des sédiments. Au-dela
d’événements conjoncturels (hydro-climatiques par exemples), qui vont provoquer localement une
injection sédimentaire, ou de forgages externes (climatiques, anthropiques, par exemple), nous voyons

ici comment la géométrie et la topologie de la cascade aura tendance structurellement a créer des
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obstacles au transfert des sédiments ou au contraire a assurer une transmission efficace. Dans le cas du

bassin de Zwieselbach, la structure fait émerger trois principales reégles de fonctionnement (fig. 63) :

- les chutes de blocs / écroulements sont le principal processus qui mobilise des sédiments (depuis

des parois rocheuses) ;
- la majorité des liens pointent vers des zones de stockage internes durables ;

- seuls quelques liens assurent un transfert des sédiments vers le fond de vallée, par le biais de coulées

de débris ou de processus fluviatiles.

Storage Hillslope processes
R Rockfall
D Debris flows
RS R H Processes within hSCA
@}& RF S Sediment storage
' F Processes within fSCA
DS R
i F RHF
HE Channel network
D H
T F —1
~

Figure 63 : Vision simplifiée du graphe de la cascade sédimentaire de Zwieselbachtal (Tyrol, Alpes
autrichiennes).

L’épaisseur des fleches est proportionnelle au nombre de liens existant entre les nceuds du graphe. L’analyse du graphe
montre ici que les chutes de blocs sont le processus assurant la principale production sédimentaire primaire, les pro-
cessus de versant (hSCA) et les coulées de débris assurant le relais sédimentaire. A noter également I'importance des
liens convergeant vers des zones de piégeage durables (S). Les liens sont affectés de lettres définissant les processus
assurant le transport, tandis que les couleurs correspondent aux « filieres » de la cascade, qui s’organisent depuis une
source sédimentaire spécifique. Tiré de Heckmann & Schwanghart, 2013.

Nous insistons sur cette troisieme reégle, qui met en exergue les faibles potentialités de connexion
versant/cours d’eau. En effet, au-dela du faible nombre de liens existant, les processus évoqués
assurant la connexion n’agissent pas en permanence dans le temps, mais suivent une logique
d’événements BF/HM. A Pinstar de ce qui transparaissait de facon sous-jacente dans la cascade de la

Lilloét (Jordan & Slaymaker, 1991), ou dans notre examen des types de couplage, les événements de
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coulées de débris, les crues (torrentielles notamment), sont un rouage essentiel pour assurer la
continuité de la cascade sédimentaire au niveau des charniéres que sont les contacts bas de

versants/fond de vallée.

b) Le tarissement sédimentaire

La théorie des graphes permet de décrire objectivement les agencements des flux, les assemblages ré-
currents qui se créent entre certains réservoirs dans le bassin-versant, etc. Cependant, elle n’explore pas
les flux, et ne permet pas spécifiquement de les estimer. Une telle estimation quantitative est pourtant
nécessaire afin de voir si les différents assemblages existant a I'intérieur d’un bassin-versant entrent en
phase pour créer une pulsation sédimentaire, ou a contrario vont agir en concurrence. Pour cela, il est
nécessaire d’exprimer I’évolution théorique des transferts de sédiments au cours du temps, évolution

théorique qui est calibrée a partir des observations et mesures de terrain.

Plusieurs équations existent pour exprimer le niveau d’un flux au cours du temps. Le postulat le plus
simple est d’estimer que le flux reste constant entre deux dates pour lesquelles des mesures sont dispo-

nibles, on a alots :
Fyo11 = So—S1) / Aoy

Ou Fyo) est le flux estimé entre les dates to et t1 (en m3.ant), So le volume de sédiments dans le réser-
voir mobilisé a la date to (en m3), Sy le volume de sédiments dans le réservoir mobilisé a la date t; (en m3),

le temps écoulé entre les dates to et t1.

Cette vision crée cependant une simplification majeure, formalisée par Cruden & Hu (1993). En effet,
la quantité de matériel sédimentaire disponible dans un réservoir est un parametre essentiel influengant
la quantité de sédiments libérés. En s’inspirant de la loi de désintégration nucléaire, les auteurs estiment
que la proportion de sédiments évacués depuis un réservoir reste constante, impliquant une baisse du
flux a mesure que la source se tarit. Si le taux de mobilisation reste constant, le stock décroit, faisant
tarir le flux. Selon cette hypothéese, une loi exponentielle décrirait mieux ’évolution des flux de sédi-

ments.
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Reprenant cette idée, et s’appuyant sur trente années de travaux en géomorphologie paraglaciaire, Bal-
lantyne (2002a et b, 2003a et b) applique le modele de tarissement en contexte paraglaciaire. Il émet deux
hypothéses complémentaires avant de procéder a la simulation numérique : le systeme paraglaciaire n’est
perturbé ni par des changements climatiques ni par des variations du niveau de base, les processus agis-

sent jusqu’a tarissement des sources sédimentaires. D’ou :

S, =S, e . , o
! 2 ou St est la quantité de sédiments disponible a la date t
Sa est la quantité de sédiments disponible initialement
In S
S A=—>
—t A est le taux de perte des sédiments disponibles.

Cette approche permet 7z fine d’estimer la « demi-vie » du remaniement paraglaciaire da a chaque pro-

cessus, et donc de comparer la durée des périodes sur lesquelles ils agissent (Ballantyne, 2002b ; fig. 64).

Processus Sources biblio- Taux de perte des Demi-vie Durée d’action
graphiques st_’adiments dispo- (années) paraglaciaire
nibles (1). (années)
Décompressions Cruden & Hu (1993) 1,8.10* 3850 25000
rocheuses
Ravinement au sein Ballantyne & Benn 2,3 a9.107 8a30 50 a 200
des manteaux morai- | (1994)
nigues
Ablation des mo- Welch (1970) 2,3 a4,6.10" 1a3 10220
raines | sharp (1984)
Formation et stabi- Ryder (1971) <1,9.103 > 365 > 2400
lisation de cones allu- | peaudouin & King > 7,7.10% < 900 < 6000
viaux | (1994)

Figure 64 : Caractérisation de la durée de réajustement de différents processus paraglaciaires
(Ballantyne, 2002b).
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Figure 65: Modéles d’évolution du transit sédimentaire au sein de bassins-versant de taille diffé-
rente.

Le modéle d'épuisement (gauche) et comparaison avec les modéles établissant un pic sédimentaire retardé (droite)
(Ballantyne, 2002b). Entre to et t1 le maximum de I'activité géomorphologique se situe au sein des petits bassins-versants,
puis au sein des bassins versants de dimensions intermédiaires entre ti et tz, et enfin au sein des grands bas-
sins-versants apres tz.

Réponse paraglaciaire Réponse paraglaciaire

initiale initiale
Réponse paraglaciaire
Réponse modifiée "renouvelée", due a des événements|
par une réduction épisodique climatiques extrémes

du niveau de base

Quantité de sédiments disponibles (St)
Quantité de sédiments disponibles (St)

temps temps

Figure 66: Exemples de perturbations du modele de tarissement des sources sédimentaires par
des paramétres externes.

Les perturbations sont : & gauche un abaissement du niveau de nase, a droite des variations climatiques (Ballantyne,
2002b).

La valeur de A varie selon le type de processus mis en jeu (fig. 64) et les caractéristiques propres a
chaque bassin-versant (fig. 65) comme ses dimensions, son énergie de relief... Elle varie notamment en
fonction de I’échelle spatiale : les petits bassins-versants, trés réactifs, présentent un A élevé, et un pic
d’exportation sédimentaire juste apres la déglaciation. A mesure que 'on considere des bassins-versants
plus grands ou les probabilités de piégeages sédimentaires sont plus nombreuses et ou les transferts sé-
dimentaires s’opérent par divers relais de processus, la valeur de A diminue et le pic est atténué (fig. 65,

gauche). L'implémentation de ce modele ne prend toutefois pas en compte les temps de réaction, les
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effets de seuil, que nous avons détaillés précédemment, et qui impliquent que le volume des sédiments
disponibles n’est pas a son maximum au début de la déglaciation. Certes, C.K. Ballantyne suggere
Pexistence de vagues sédimentaires dans les fonds de vallées (fig. 65, droite). II rejoint en cela les ob-
servations de divers auteurs qui indiquent que le pic d’exportation sédimentaire peut étre temporelle-
ment retardé vis-a-vis de celui de la déglaciation (Church & Slaymaker, 1989 ; Harbor & Warburton,
1992 ; Orwin & Smart, 2004), mais cet effet retard reste en partie une « boite noire ». De méme, les
perturbations externes au systeme (modification du niveau de base, changement climatique), qui peu-
vent largement modifier les modalités d’exportation des sédiments, restent prises en compte de fagon

tres qualitative (Ballantyne, 2002b) (fig. 60).

Le mod¢le de tarissement présente cependant 'avantage de pouvoir créer des combinaisons, qui per-
mettent de commencer a explorer le fonctionnement des « boites noires » évoquées. CK. Ballantyne
(2003) considere ainsi que le volume de sédiments introduit dans un « réservoir » a une date t (5;) cor-

respond a la diminution de volume de la source sédimentaire qui alimente ce réservoir.

La formalisation mathématique de cette combinaison est :

S;=S,-S,=S,-S, e

ou Si est le volume de sédiments apportés au réservoir depuis la source sédimentaire, a une date t.
Conjointement a I'alimentation du réservoir, une part du matériel est également exportée vers I'aval. En
considérant que le volume de sédiments exportés depuis le réservoir est fonction de la quantité de sédi-

ments « disponibles » au sein du réservoir, on a alors (Ballantyne, 2003a et b) :

—Kt -t —xt
S=S,-e =(5,-S,e")e
ou S est le volume de sédiments stockés a une date t, K est le taux d’exportation des sédiments depuis

le réservoir (ka!). En considérant que Sa = 1,00 a la date t=0, alors ’équation est simplifiée :

—At -kt
S=(1-e")-e™"
il est ainsi possible de déterminer les variations au cours du temps de la quantité de sédiments stockés

dans le réservoir (fig. 67).
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Figure 67 : Calibrage de la courbe montrant I'évolution du volume de sédiments stockés au cours
du temps.

En connaissant la quantité maximale de sédiments stockés Sm a la date t, et la quantité de sédiments Sy stockés ac-
tuellement (t”) il est possible de construire la totalité de la courbe (Ballantyne, 2003a et b).
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Figure 68 : Variation de volumes de sédiments stockés.

Les variations de volume stocké sont mis en rapport avec la quantité de sédiments disponibles En fonction de la valeur de
k la date & laquelle le stockage des sédiments culmine varie. Lorsque k = 0, I'exportation sédimentaire est nulle, le volume
de sédiments stockés correspond au cumul des sédiments mobilisés depuis la source sédimentaire. Lorsque « s’éléve la
date a laquelle le stockage culmine est plus proche de la date de la déglaciation (Ballantyne, 2003a et b).
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La quantité de sédiments d’un réservoir est directement fonction du rapport entre le taux
d’épuisement de la source sédimentaire alimentant le téservoir a 'amont (L) et le taux d’exportation des

sédiments vers ’aval depuis le réservoir (k). Plus le ratio /A est élevé, plus les sédiments stockés dans
le réservoir sont exportés rapidement, la date a laquelle le stockage atteint son maximum intervient
alors peu apres la déglaciation (fig. 68 ; courbe 5). A T'opposé, si ce rapport est faible, la durée du
stockage des sédiments s’allonge et le maximum tend a se décaler de la fin de la déglaciation (fig. 68,

courbes 2, 3 & 4).

Le premier intérét de ce modele est de pouvoir déterminer la courbe synthétisant les variations de
volume des sédiments stockés a partir de trois points connus : (1) 'origine, ou le temps écoulé depuis la
déglaciation et le volume stockés sont nuls, (2) le point (t’, S;) correspondant au maximum de sédi-
ments stockés et (3) le point correspondant a la période présente (t7, Sy) (fig. 67). Partant, il est possible
d’effectuer une typologie de fonctionnement des réservoirs, entre ceux qui assurent un piégeage durable

et ceux qui assurent a contrario une redistribution rapide.

Cependant, ce modele d’évolution des réservoirs sédimentaires se fonde sur la quantité de matériel
« disponible », pouvant étre pris en charge par les processus non glaciaires : il ne fait donc pas intervenir
les variations géométriques des glaciers. Or, elles créent des phénomenes d’accumulation sédimentaire
temporaires spécifiques au contact de la langue glaciaire ou d’une moraine, pouvant engendrer un
¢éventuel décalage entre le rythme de la déglaciation et le rythme de la mobilisation sédimentaire (¢f.
sup.). Une perspective de recherche nouvelle consiste donc a intégrer le role du glacier dans ces

phénomenes de stockage dans les tétes de bassin.

La combinaison de plusieurs processus de démantcélement du réservoir, caractérisés par différentes va-

leurs de K et K et différents stades d’évolution, peut étre mise en équation (Cossart & Fort, 2008a) :
Sj = [(1-e™). e 0] . e D)

L'évolution du volume de sédiments au sein des unités de stockage peut ainsi étre quantifié en prenant

en considération le démantelement des barrages morainiques (= date de disparition de 'entrave).
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Figure 69 : Essai de modélisation des effets de blocage, puis de pulsation sédimentaire, dans les
tétes de bassin englacées.

En haut : décomposition du fonctionnement géomorphologique d'une téte de bassin englacée, et modélisation de
I'agencement des flux reliant les différents réservoirs. A, B : boucles de rétroaction liées a I'entrave puis au démantéle-
ment d’'une moraine. En bas a droite, sortie d’'une simulation numérique du volume piégé dans assemblage mor-
pho-sédimentaire affecté par un blocage puis un démantelement de la moraine : en carrés blanc le modele paraglaciaire
« classique », en carrés noirs notre travail.

Ici, apres t), des processus torrentiels prenant en charge des sédiments au détriment de la moraine,

mais également au détriment des réservoirs qui étaient bloqués en amont; ils complétent ainsi

Iexportation liée aux processus de ravinement sur la face interne de la moraine. Lla diminution brutale
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du volume de sédiments dans le réservoir liée a cette reconnexion, et donc le pic de transfert de maté-

riel vers le fond de vallée, est ainsi modélisée (fig. 69 ; Cossart, 2008 ; Cossart & Fort, 2008a).

Au final, le modele de tarissement sédimentaire a été essentiellement appliqué en contexte paragla-
ciaire. Nous voyons cependant que la robustesse des hypotheses sur lesquelles il repose permet de gé-
néraliser son application a tout compartiment d’une cascade sédimentaire. I'imbrication des différents
composants (réservoirs, flux) d’une cascade et leurs interactions permanentes pose toutefois une diffi-
culté en termes de formalisation. Autant il est aisé d’effectuer un calcul sur un ou deux réservoirs sédi-
mentaires, autant il demeure compliqué de prédire comment vont interagir ensemble quelques dizaines
de réservoirs, et quel sera le signal sédimentaire qui émergera de la somme de ’ensemble de ces com-
portements. Pour cela, nous proposons d’effectuer des développements au sein d’une plate-forme de

simulation, autorisant la formalisation complexe de cet assemblage de compartiments.

¢) Les simulations par compartiment

Le modele du tarissement sédimentaire permet donc une premicre exploration des modalités de fonc-
tionnement des flux entre deux réservoirs sédimentaires. La simplicité des équations dans la formalisa-

tion de couplages locaux ne se maintient toutefois pas dés lors que les assemblages se multiplient.

En effet, chaque équation de tarissement est une équation différentielle qui peut prendre la forme :

| J—

x' =kx

ce qui signifie que chaque grandeur « x» a une évolution proportionnelle a la grandeur elle-méme.
Dans le modele de tarissement, le coefficient de proportionnalité « k » est négatif, il joue un réle "modé-
rateur”, et on aboutit vers un état d'équilibre, tel que x et x' s'annulent quelles que soient les conditions

initiales.

De telles équations sont fréquentes dans 'ensemble des domaines couverts par la physique mais,
lorsqu’elles s’agencent au sein de systeémes matérialisés par des stocks et flux, elles sont a Porigine de
rétroactions et d’ajustements non-linéaires complexes. La lecture (et méme la prévision) de ces derniers

est complexe et ne peut se contenter d’un apercu descriptif nécessairement subjectif, comme I’avait no-
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té E. Roussel (2011), rejoignant ici nos préoccupations. La simulation offre alors un recours, en explo-
rant le fonctionnement théorique d’un systeme qui a été modélisé. Plus particulicrement, des plate-
formes de simulations par compartiments ont été développées récemment pour aider a la formalisation,
puis a la simulation, de mod¢les fondés sur des équations différentielles. Chaque réservoir est un com-
partiment, qui est relié a d’autres par des flux suivant des équations différentielles. Dés lors, il devient
possible d’examiner chacun des comportements théoriques des réservoirs, et le niveau des flux dans le
temps ; on recherche alors plus particulicrement des réactions en chaine, des effets de seuil, les
(dés)équilibres qui se créent et que 'on ne pouvait prévoir subjectivement. La plateforme Vensim est ici

utilisée (cf. Annexe 0).

Dans sa version de base Vensim PLE, cet outil est libre de droit pour l'enseignement et la recherche. 11
permet de construire des mod¢les constitués de multiples compartiments, et déterminer les variables qui
controlent les différents flux (temps écoulé, niveau d’un compartiment, effet de seuil lié au niveau d’'un
compartiment, événement aléatoire, etc.). L'écriture des équations est facilitée par une boite de dialogue
qui propose les paramétres liés et les fonctions proposées (croissance ou décroissance linéaire, exponen-
tielle, logistique, etc.), tandis que la structure du modele peut étre affichée par un diagramme causal,
mettant éventuellement en évidence les boucles de rétroaction entre les éléments du systeme. Vensim est
aussi un outil de simulation numérique qui permet de faire circuler virtuellement le matériel transporté
dans le systeme et de comparer ’évolution de chaque compartiment sous forme graphique. Le résultat

d'une simulation peut-étre affiché itération par itération ou globalement, apres stabilisation du systeme.

Bien qu’elle soit un outil nécessaire, la simulation doit se fonder sur la réalité du terrain. Le fonction-
nement géomorphologique des objets permet de définir les hypotheses de fonctionnement et
d’identifier I’ensemble des liens existant ; quelques mesures d’ablation et datations d’événements clefs
permettent également de calibrer le modéle. Nos travaux sur la formalisation de cascades sédimentaires
sont toujours en cours, mais nous présentons ici les premiers résultats (encore non publiés) d’une si-
mulation calibrée a partir du fonctionnement géomorphologique de la haute Vallouise (massif des
Ecrins) (fig. 70 et 71), reprenant le modele de la cascade sédimentaire défini au paragraphe précédent

(fig. 69) et le cas bien étudié du vallon de Celse-Niere (Cossart, 2004 ; Cossart & Fort, 2008a).

Dans le détail, nous recréons de premiers flux qui correspondent aux assemblages décrits dans les

tetes de bassin, ou les moraines latérales constituent des piéges sédimentaires retardant la reconnexion
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entre le haut de versant et le fond de vallée (fig. 70). Cependant, il existe également des configurations
ou les relais de processus entre les hauts de versant et le fond de vallée n’étaient pas entravés par ces
moraines latérales (fig. 71), créant des couplages un peu moins complexes. L’assemblage des deux est

ainsi recréé dans la plateforme Vensim (fig. 72).

Quelques hypotheses simples sont formulées pour établir les conditions de la simulation. Tout
d’abord, Iétat initial de la cascade sédimentaire correspond au début de la déglaciation, lorsque les héri-
tages glaciaires sont offerts aux processus d’érosion paraglaciaires. Les sources sédimentaires primaires
d’ou s’amorcent les flux de la cascade sédimentaire présentent un volume initial correspondant a une
base 100. Chaque flux s’organise suivant une mod¢le de tarissement, avec un taux de mobilisation
constant du stock offert au remaniement, ces taux sont ceux quantifiés dans la littérature, et synthétisés
précédemment (fig. 64). Le fonctionnement est bel et bien théorique et ne prend en considération que
I'agencement interne de la cascade sédimentaire, sans aucune perturbation extérieure, qu’il s’agisse
d’une variation climatique (et plus particuliecrement glaciaire) ou d’un forgage d’ordre tectonique.

L’activité anthropique est de toute fagon négligeable dans les secteurs considérés.

Cone de
transition

Cone fluvioglaciaire
de la Momie

Figure 70 : Assemblage morphosédimentaire au contact d’'une moraine latérale.

Dans un cas, les apports par éboulis et avalanches provoquent une surverse des sédiments au-dessus de la ride morai-
nique du PAG. Le cbne dit de transition aggrade et prograde au-dessus de la moraine. Dans un autre, les processus
fluvio-glaciaire ont permis une entaille dans la ride morainique, le céne fluvio-glaciaire est ainsi emboité dans la moraine.
Typique des marges latérales des zones récemment déglacées, cette configuration est omniprésente dans les tétes de
bassin et sert de fondement aux premiers compartiments de la simulation.
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Figure 71 : Assemblage morphosédimentaire au pied de glaciers perchés, sans moraine latérale
dans le fond de vallée.

La cascade sédimentaire est ici caractérisée par la présence du glacier du Clot-de-'homme, qui alimente deux torrents
proglaciaires. Ceux-ci remanient des cones complexes, qui sont en contact avec le fond de vallée (vallon de Celse-Niére).
Les différentes unités, emboitées les unes dans les autres, matérialisent différents seuils dans le fonctionnement, dont on
attend I'émergence dans la simulation. On note aussi (encadré blanc) un systéme simple paroi/éboulis. Clichés de juillet
2002.

La simulation permet d’examiner, réservoir par réservoir, le volume de sédiments stockés et la facon
dont il évolue au cours du temps. De méme, chaque flux peut étre examiné et reconstitué en continue
dans le temps. Nous portons ici notre attention sur quelques filieres clefs de 'agencement de la cascade

sédimentaire, en premier lieu ce qui se produit au contact d’'une moraine latérale.
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Figure 72 : Implémentation de la cascade sédimentaire dans la plateforme de simulation vensim.

Les rectangles correspondent aux compartiments (réservoirs sédimentaires), les doubles fleches noires aux flux. Les
fleches bleues matérialisent les facteurs controlant le niveau des réservoirs. Chaque réservoir a un niveau fonction du flux
qu’il exporte, montrant le fonctionnement en équation différentielle. Une équation est formalisée pour chaque flux, et pour
chaque réservoir. La numérotation et le libellé des unités sont repris dans les figures suivantes.

Ablation valley 4

30
20
10
0 Figure 73 : Evolution simulée du volume sédimentaire piégé
Breaching 4 entre une moraine latérale et le versant supraglaciaire.
4 Entre la face externe de la moraine et le versant se développe un complexe
3 sédimentaire (« ablation valley » in Hewitt, 1989), dont le volume dépend
étroitement du contrdle exercé par la moraine. Dés lors qu’'une bréche ap-
2 parait, 'exportation sédimentaire intervient et prend le dessus sur les ap-
ports amont. L’exportation matérialisée ici est bien exportation depuis
1 I'ablation valley, et non depuis la moraine qui est a son contact. A noter la
0 cassure nette de la courbe, montrant bien I'effet de seuil. Les réservoirs ont

une unité de volume en base 100 (100 = niveau initial des sources pri-
500vyts maires) ; les flux sont exprimés en volume.an.
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Dans la partie amont de cette filicre, des apports sédimentaires permettent le remplissage du réservoir
localisé entre la face externe de la moraine et le versant supraglaciaire. Parmi les processus a I'ceuvre,
des dynamiques torrentielles et/ou fluvio-glaciaite interviennent, mais les écoulements restent confinés
sur la face externe de la moraine, a I'image d’une « ablation valley » (sezsu Hewitt, 1989). Une fois que le
réservoir ainsi constitué est plein (le seuil était ici fixé a 33), une surverse permet de créer une bréche au
sein de la moraine, assurant ainsi la dynamique d’exportation de cette unité sédimentaire vers le fond de
vallée (fig. 73).

En contrebas, la moraine latérale évolue également en lien direct avec la dynamique de 'ablation valley
(tig. 74). Avant la surverse, seule une dynamique de ravinement permet la mobilisation de sédiments sur
la face interne de I’édifice. Dés lors que la surverse intervient, une incision au détriment de la moraine
se développe et apporte un surcroit de matériel. Il est a noter que la simulation prend en compte le fait
que lincision provoque une diminution de la surface contributive des ravinements: le rythme

d’exportation par ce processus marque un fléchissement au bout de 30 ans.

Lateral Moraine 4

100
75
50 \
25
0
Incision 4
2
15
1
5
0~ ) Figure 74 : Evolution simulée du volume de sédiments stockés
Internal reworking 4 dans une moraine latérale.
1 La moraine évolue sous I'emprise du ravinement de se face interne, puis de
75 I'apparition d’'une incision, en lien avec le cours d’eau circulant au sein de
I'ablation valley. Le rythme de I'exportation s’accroit au bout de 30 ans, du
5 \ fait de cette addition entre deux processus. La date a laquelle l'incision in-
o5 tervient influence directement le rythme de I'évolution de I'ablation valley (cf.
: supra). A noter que le rythme du ravinement décroit au moment ou la bréche
0 apparait (diminution de son emprise spatiale, cf. fleche rouge). L’échelle des
0 500 1000  abscisses est la méme que dans le cas de I'ablation valley pour faciliter les
Time (Year) comparaisons. Les réservoirs ont une unité de volume en base 100 (100 =

niveau initial des sources primaires) ; les flux sont exprimés en volume.an™.
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L’ensemble du matériel exporté depuis I'ablation valley et la moraine est stocké dans un cone, situé au
contact avec le fond de vallée et dont le rythme de construction s’accélere au gré des reconnexions de la
filiere sédimentaire. Des inflexions dans la courbe, avec un relevement des taux de sédimentation, ap-
parait nettement au bout de 30 ans, lorsque la bréche intervient au niveau de la moraine. Le rythme de
cette sédimentation ne peut étre contrebalancé par I'exportation. Celle-ci est assurée par le cours d’eau,
qui remobilise le matériel du cone par érosion latérale (1% du matériel du cone est exporté par le cours
d’eau). L’aggradation reste dominante durant pres d’un siecle, période au bout de laquelle on observe le
tarissement progressif de I'alimentation sédimentaire. Dé¢s lors, la faiblesse des apports se conjugue avec
le large volume stocké pour permettre une exportation par le cours d’eau (dont le taux de remobilisa-
tion reste constant). Le volume stocké dans le cone décroit ainsi, apreés avoir atteint son maximum

apres 80 années d’évolution (fig. 75).

Cones 4

70
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35

175
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Time (Year)

Figure 75 : Evolution simulée du volume des cones localisés en bas de versant, alimentés par le
démantélement des édifices latéraux.

De I'évolution de I'ablation valley et de la moraine latérale, il résulte la construction d’'un cone dont le volume atteint son
maximum au bout de 8 décennies d’évolution, soit environ 50 ans aprés I'apparition de la bréche au sein de la moraine.
L’effet de celle-ci transparait dans la phase de construction, par un relevement de la courbe (fleche rouge). Cette courbe
montre bien 'ensemble du temps nécessaire a I'ajustement des cascades sédimentaires, et que la réponse sédimentaire
n’est pas linéaire en fonction du temps écoulé depuis la déglaciation.
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Drautres filieres, au sein de la cascade, présentent des relais de processus plus simples, sans interven-
tion d’une moraine latérale en fond de vallée qui provoquerait une obturation temporaire (fig. 76). Cette
configuration s’apparente par exemple aux cas des flux intervenant sur la face sud du Mont-Pelvoux, ou
des cones complexes se construisent néanmoins en contrebas des glaciers perchés, au contact avec le
fond de vallée. Le cone se construit par aggradation d’éboulis durant les premiéres décennies ainsi que
par apport sédimentaire depuis les moraines du glacier perché (faces externes dans un premier temps,
puis depuis la plaine intra-morainique). Cette combinaison permet un rythme de construction relative-
ment constant. Puis, dés lors que les flux solides provenant de 'amont se tarissent, le systeme change
de fonctionnement : les cours d’eau effectuent leur recharge sédimentaire a partir du cone, qui transmet
les sédiments vers la plaine alluviale. Cette phase se matérialise au niveau des cones par une incision
apicale, et une redistribution du matériel vers I’aval, impliquant un emboitement de plusieurs unités
morpho-sédimentaires, maintenant bien documentées (Cossart, 2003 & 2004 ; Cossart & Fort, 2008a).
La simulation indique une exportation de ces sédiments vers I’aval 50 ans aprés la déglaciation. Ce ré-
sultat est en accord avec 'évolution des plaines alluviales, qui témoignent d’un élargissement des bandes
actives durant la décennie 1950 sur le terrain qui a servi au calibrage du modele, et montre plus généra-
lement que le transfert de sédiment intervient également avec un retard, méme sans intervention d’une

moraine latérale en fond de vallée.
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Figure 76 : Evolution simulée du volume d’un cone localisé en aval d’un glacier perché.

Cette configuration s’apparente au cas des cones du Clot-de-I'homme. Méme en absence d’effet retard lié a une moraine
latérale, I'exportation sédimentaire vers la plaine alluviale ne s’active qu’avec inertie (50 ans suivant la simulation).

113



En conclusion, la plaine alluviale re¢oit, dans ce mode¢le, principalement les sédiments par remobilisa-
tion des cones de fond de vallée. En conséquence, leurs rythmes d’évolution se superposent (fig. 77)
pour aboutir 2 un stockage maximal au bout d’un siecle. La encore, 'observation du torrent de
Celse-Niere au cours du 20° siecle corrobore ce résultat : une véritable métamorphose fluviale, accom-
pagnée d’un élargissement de la bande active, le caractérise depuis 1980. Une telle évolution est a mettre
en relation avec une aggradation sédimentaire. Il est par ailleurs a noter que, depuis cette période,
I’exhaussement du lit du torrent menace directement le terrain de camping d’Ailefroide d’un engrave-

ment (DDT Hautes-Alpes, 2013).
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Figure 77 : Evolution simulée du volume de sédiments stockés dans la plaine alluviale.

Le réservoir que constitue la plaine alluviale regoit les sédiments depuis les cénes de bas de versant, alimentés par
éboulisation simple, ou suivant les relais complexes évoqués ci-dessus. Il faut noter que le maximum de remplissage est
atteint au bout d’un siécle, montrant ainsi une estimation du temps nécessaire a I'évacuation du train de sédiments formé
dans les marges proglaciaires.
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Figure 78 : Elargissement de la bande active du torrent de Celse-Niéere a la fin du 20¢é siecle.

Le lit majeur correspond a I'emprise de la bande active jusque dans la décennie 1920 (cf. 4ge des mélézes). La bande
active s’est contractée en 1952, depuis elle varie en accord avec I'activité des torrents du Clot de ’'Homme (cf. cdnes).
Aprés une baisse d’activité en 1981, une recrudescence est perceptible entre 1981 et 2002 : les bandes actives
s’élargissent, des avulsions apparaissent (Cossart, 2005).
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Nous avons exploré le fonctionnement théorique des cascades sédimentaires, particulicrement
sous I'angle de la théorie des graphes, puis en cherchant a simuler le transfert de sédiments sui-
vant ’hypothese d’une loi de tarissement. Ces démarches, complémentaires, font apparaitre
trois résultats principaux. (i) Tout d’abord, I'agencement des flux fait que, structurellement, une
partie du matériel sédimentaire est dirigé vers des zones de stockage durables, déconnectées du
reste de la cascade sédimentaire. (i) Les combinaisons de processus, lorsqu’elles sont détaillées
a une échelle fine, sont complexes : chaque réservoir est en interdépendance avec d’autres ré-
servoirs, et son propre comportement est corrélé avec son niveau de remplissage. La combi-
naison de ces interactions fait que le couplage versant / cours d’eau ne devient réellement effi-
cace que 30 a 50 ans apres la déglaciation. (iii) Seules des équations différentielles peuvent for-
maliser cette complexité et étre intégrées dans une plateforme de simulation pour lire leurs ef-
fets. Cette lecture indique que la structure de la cascade sédimentaire impose un pic
d’exportation sédimentaire vers les plaines alluviales un siccle apres la déglaciation. Finalement,
la réponse de la cascade sédimentaire n’est pas linéaire en fonction du temps écoulé depuis la
déglaciation. Les hypotheses énoncées par nous-mémes (Cossart, 2008) et E. Roussel (2011)

trouvent ici confirmation.

Certes, ce premier essai de simulation est a affiner, ce qui est 'objectif de PANR fran-
co-allemande que nous souhaitons déposer début 2015. Les pistes sont les suivantes : intégrer
plus finement les relais qui s’organisent autour des vallums morainiques frontaux, encore laissés
ici a I’état de « boites noires », prendre en considération les effets des crues BF/HM qui aident a
Pactivation du déstockage sédimentaire. Enfin, nous tenons a insister sur le fait que les simula-
tions, bien qu’elles soient un outil efficace et objectif pour explorer le fonctionnement des cas-
cades sédimentaires, ne doivent intervenir qu’apres un travail de terrain. Seul celui-ci permet de
comprendre les agencements de la cascade et fournit les données indispensables au calibrage

des modéles.

116




La cascade sédimentaire et son contexte : quel
poids des for¢gages environnementaux dans
Pévolution des flux sédimentaires ?

En essayant d’explorer le fonctionnement des cascades sédimentaires de facon aussi objective que
possible, notamment par le biais de simulations, nous avons pu montrer que leur structure interne ex-
plique per se une grande partie de la variabilité de la charge sédimentaire qu’elles exportent. De nom-
breuses boucles de rétroaction et des ajustements non-linéaires animent, en effet, les flux de sédiments.
Ce comportement complexe mis en évidence, nous revenons a 'une de nos questions initiales : la va-
riabilité sédimentaire correspond-elle a une organisation interne complexe des bassins-versants (sedzmen-
tological anarchy, in Walker, 1990) ou a une réponse a des forcages externes ? Parmi les forgages poten-
tiels, deux sont souvent évoqués dans le cas de I’évolution géomorphologique des bassins-versants
montagnards : le forcage climatique (dont le concept « paraglaciaire » est une expression emblématique)

et le forgage anthropique.

La réponse a ce débat ne peut étre simple, et notre hypothése de travail ne consiste pas a démontrer
que ces forcages ont une influence complétement neutre sur le fonctionnement des bassins-versants.
En revanche, nous proposons de voir si ces forcages créent une ré-organisation complete de
'agencement des cascades ou s’ils créent simplement quelques injections de sédiments complémen-
taires, accélérant le fonctionnement de la cascade sans pour autant le remettre profondément en cause.
Nous engageons donc une discussion sur les impacts de chacun de ces deux forcages', avec comme
principal objectif de montrer que les liens de causalité entre ces forcages et le relevement des taux
d’érosion sont complexes. Partant, nous montrons que linterprétation des signaux sédimentaires est

tout aussi complexe et nécessite quelques précautions d’interprétation que nous tentons d’illustrer.

! Nos travaux de recherche ayant également porté sur les liens entre variabilité climatique et déglacia-
tion, nous avions initialement prévu un développement plus large, au début de ce chapitre, sur les ap-
ports de nos travaux a la connaissance des calendriers de déglaciation, et notamment sur la fagon dont
des contextes locaux peuvent moduler les réponses glaciaires. Cependant, afin de ne pas nuire a la con-
tinuité de notre fil conducteur, nous avons finalement choisi de limiter cette partie a un simple encart,
des développements plus aboutis étant proposés en annexe, et dans le recueil de publications.
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La déglaciation : un signal équivoque

La déglaciation : le terme est quasiment exclusivement utilisé au singulier, comme s’il s’agissait d’un
cadre univoque, immuable. Il est comme suggéré que chaque spécialiste des variations glaciaires devrait
ainsi nécessairement revenir au cadre chronologique défini préalablement car chaque écart de date serait
interprété avec méfiance. On ne reviendra pas ici sur des débats entre les tenants d’une avancée glaciaire
au Dryas moyen et ceux qui voyaient un réchauffement continu entre Bolling et Alleréd, par exemple. 11
est cependant vrai que des effets de contexte, de site, peuvent créer des différences notables dans le style
d’englacement tout d’abord, puis dans les modalités des réponses glaciaires ensuite. Il faut donc insister

sur le caractere équivoque du signal que représente la déglaciation.

Les travaux que nous avons menés depuis plus de 10 ans dans les zones de montagne ont permis, en
premier lieu, d’enrichir les bases de données existantes. Les données acquises sont de deux ordres : nous
avons cherché a augmenter le nombre de glaciers étudiés et observés depuis le PAG ; nous avons égale-
ment porté notre attention sur des périodes chronologiques charniéres peu connues comme la transition
Tardiglaciaire/Holocéne. L’ensemble de ces travaux est fondé sur une dématche classique de géomot-
phologue, recensant les héritages glaciaires sur le terrain, pour les intégrer ensuite dans des séquences
chronologiques relatives puis absolues. Le recours a des méthodes de datation récentes (méthode par
Cosmic Ray Exposure datings) a notamment permis de mettre en lumiere des récurrences glaciaires, jusqu’a
présent non décelables par le radiocarbone (« plateau » dans la courbe de production du '#C lors du
Dryas récent) : le stade de Kartell, intervenant au tout début de ’Holocene, apparait ainsi comme la der-
niére avancée glaciaire avant celle du PAG. Ces calages nous ont également permis de discuter des
phases probables de genése et de développement des glaciers rocheux, dont le comportement est trés
largement influencé par le contexte local (morphostructural, topoclimatique, etc.) dans lequel ils se si-

tuent.

Cette progressive mise en évidence des effets de contexte nous a conduits a mobiliser une démarche
résolument géographique dans le traitement des données acquises. Face a la véritable mosaique que
constituent les milieux de montagne, il est apparu nécessaire de comparer les glaciers entre eux, d’en dé-
duire des typologies de comportements, de mettre en exergue les localisations sous-jacentes a ces types
de comportement. Cette démarche comparative, mobilisant « le grand nombre », invite a une réflexion
sur la nature de I'information géographique recueillie, devant étre traitée. En effet, 'instabilité temporelle
du nombre de glaciers (qui deviennent coalescents ou qui se scindent), la sur-représentation de glaciers
dans des conditions limites (attirant structurellement les valeurs moyennes) sont quelques-uns des pro-

blémes dont il a fallu s’affranchir pour proposer un traitement de 'information.

118



Des méthodes de modélisation spatiale, visant a recréer un champ continu des conditions
d’englacement ou de la présence du pergélisol, ont été mises en ceuvre afin de lever ces difficultés. Fon-
dées sur des méthodes statistiques comme la Régression Géographiquement Pondérée (GWR) ou la Ré-
gression Logistique, elles nous ont permis de faire émerger des tendances régionales dans I’évolution de
I'englacement, tout en prenant en considération 'importance des contextes locaux dans le comportement
des objets. Nous soulignons ici a quel point un contexte local module tres largement les flux (d’énergie,
de matiére) a entrée du systéme ouvert que constituent les glaciers. Nous plaidons ainsi pour que ces
derniers, moteurs méme des réajustements, soient pleinement intégrés dans les études paraglaciaires. En
effet, le géomorphologue travaillant sur les impacts de la déglaciation ne peut pas se contenter de mettre
en évidence une coincidence temporelle entre une activité géomorphologique et un cadre chronologique
général de déglaciation : les probabilités qu’un glacier ait localement un comportement s’écartant du

cadre général sont trop élevées.

Afin de ne pas géner la progression de la lecture de cet essai, nous avons décidé de positionner en an-
nexe les principaux efforts méthodologiques fournis (Annexes 1 a 3), et nos résultats associés (Annexes 4
et 5), quant aux variations glaciaires tardiglaciaires et historiques dans les Alpes francaises. Le lecteur

pourra ainsi y trouver les faits concernant la variabilité des réponses glaciaires.

1. Exportation sédimentaire et déglaciation: une coincidence
temporelle ?

Beaucoup de modeéles d’évolution mettent directement en relation le niveau de la charge sédimentaire
avec le temps écoulé depuis la déglaciation, ou cherchent un parallele entre la variabilité de cette charge
et des signaux climatiques (souvent représentés par les courbes isotopiques issues des carottes de glace
groénlandaises ou antarctiques). Cette approche (largement utilisée dans notre travail de théese), re-
couvre cependant des limites, parmi lesquelles la subjectivité et ensuite 'absence de recherche de causa-
lités.

L’approche est en effet subjective car toute série temporelle, lorsqu’elle est tronquée, peut donner une
lecture biaisée. Or, dans le cas de I’évolution des bassins montagnards, les géomorphologues font né-
cessairement démarrer les courbes au moment de la déglaciation. Ils se fondent certes sur ’hypothese
que les glaciers ont bien fait leur ceuvre, et que s’offre aux processus d’érosion un relief rajeuni et épuré,

dont la forme originelle serait la vallée en auge glaciaire. Partant, la charge sédimentaire augmente peu
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apres le retrait glaciaire, mais s’agit-il d’'un simple phénomeéne de relaxation : des sources sédimentaires
sont mises a jour puis progressivement taries comme suggere le modele du tarissement sédimentaire ?
S’agit-il au contraire du reflet de processus enticrement inédits, qui créent de nouveaux relais de pro-
cessus jusque-la inconnus ? En outre, cette mise en relation des courbes de la charge sédimentaire et
des variations climatiques peut certes mettre en évidence des synchronisations, mais s’agit-il de coinci-
dence ou y a-t-il une véritable causalité entre les deux signaux ? Cette question rejoint une préoccupa-
tion majeure en géographie dans la mesure ou ce n’est pas parce que deux phénomenes sont localisés au
méme endroit quun lien de causalité existe entre eux. Pourquoi ce qui est évident dans 'espace ne le

serait-il pas dans le temps ?

En reprenant nos développements précédents sur le fonctionnement interne des cascades sédimen-
taires, nous discutons des impacts que peut avoir un forgage climatique sur ce fonctionnement. La va-
riabilité climatique est vue ici 2 travers les enchainements de cycles glaciation/déglaciation. Ce sont en
effet ceux-ci qui sont supposés étre un moteur essentiel de I’évolution des bassins-versants monta-
gnards. Sans vouloir occulter le role joué par les cycles glaciation/déglaciation, nous développons ici un
argumentaire qui ne prétend pas a Pexhaustivité, mais qui incite au final a la prudence quant a

I'interprétation des séquences sédimentaires au prisme de la déglaciation.

Nous souhaitons tout d’abord montrer que les datations peuvent créer une illusion « paraglaciaire » :
la variabilité de la charge sédimentaire, méme dans les cas ou elle coincide pour partie avec la chronolo-
gie des cycles glaciation/déglaciation, peut correspondre a un fonctionnement sporadique classique des
bassins-versants. En d’autre terme, pour dépasser cette « illusion », il est nécessaire d’explorer les liens
de causalités entre déglaciation et instabilité géomorphologique. Nous tentons ici d’explorer quelques
uns de ces liens afin d’identifier les types de signaux-réponses qui y sont associés. Nous aborderons
tout d’abord la cas ou les processus paraglaciaires peuvent provoquer une déstabilisation durable, puis
le cas ou les dynamiques paraglaciaires sont certes efficaces en terme de production sédimentaire, mais

requérant le relais d’événements BF/HM pour qu’il y ait exportation.

a) Lillusion des datations : signaux paraglaciaires ou fonctionnement classique des

bassins-versants ?
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Cette premicre phase de discussion peut prendre corps a travers des exemples pris le massif alpin ou,
grace a la banalisation des datations CRE, nombre de mouvements de masse ont été datés du Tardigla-
ciaire ou de la premiere moitié de 'Holocene (fig. 79) et mis en relation avec un contexte paraglaciaire
(Bigot-Cormier ez al., 2005 ; Hippolyte ¢ al., 2006 et 2009 ; Darnault ef a/., 2011). Or, si dans certains cas
seule la décompression post-glaciaire peut expliquer certaines déformations/fracturations du substrat
rocheux (Cossart ¢# al., 2008), dans d’autres les raisonnements sont raccourcis. En effet, certains mou-
vements de masse répondent davantage a une série de facteurs litho-structuraux comme I’écroulement
de Séchilienne, ou la fragilité du matériel (calcaires-schisteux, essentiellement) due a son intense fractu-
ration en relation avec un systeme de failles, créent une série de facteurs favorables a l'instabilité. A ces
facteurs s’ajoutent la circulation des eaux qui, dans cet ensemble de faillé et fracturé, favorise la conver-
gence des flux vers le secteur instables et provoque le remplissage de compartiments (fig. 80). Une sur-
verse intervient dans le haut du versant, qui favorise alors la mise en mouvement de I'ensemble (Le
Roux, 2009 ; Le Roux e al, 2009). Dés lors, méme si la date de déclenchement parait intervenir peu
apres le retrait glaciaire, il n’est pas nécessaire de mobiliser le contexte paraglaciaire pour expliquer

I’évolution du versant. Le contexte litho-structural suffit.

A partir de cet exemple, nous pouvons élargir le propos, en rappelant que les cycles glacia-
tions/déglaciations ne remettent pas nécessaitement en cause les processus géomorphologiques a
Iceuvre, notamment le déclenchement et la localisation des mouvements de masse dans les orogenes
actifs (Fort, 2000 ; Fort, 2011a). En effet, ceux-ci se localisent aussi bien dans les zones anciennement
englacées que dans celles qui ne 'ont pas été, et les facteurs prédisposants (eg. vigueur du relief, fractu-
ration du matériel rocheux, etc.) comme déclenchants (e.g. séismes, précipitations, etc.) ne nécessitent

aucunement 'ancienne présence d’un glacier.

En conclusion, les mouvements de masse en zone de haute montagne ne sont pas exclusivement
paraglaciaires, nécessitant de dépasser les calages chronologiques et de remonter aux causes profondes
de leur mise en place (Ze. facteurs pré-conditionnants, prédisposants, déclenchants). Il faut alors oublier
que ce n’est pas parce qu’un glissement est post-glaciaire qu’il devient paraglaciaire : au contraire le gla-
cier peut avoir simplement maintenu une certaine stabilité des versants en les recouvrant, retardant de
fait leur inexorable évolution. Au moment de la disparition du glacier intervient alors une purge, mais

qui aurait eu lieu auparavant compte-tenu des caractéristiques litho-structurales.
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Figure 80 : L’écroulement de Séchilienne est-il d’origine paraglaciaire ?

V 4

Figure 79 : Synthese chronologique de glissements
de terrains postglaciaires dans les Alpes francgaises.
S/ Sechilienne, L/ Lauvitel, PMC/ Pre de Madame Carle, C/ Cla-

ree, Cl/ La Clapiere. D’ apres Bigot-Cormier et al. (2005), Cossart
et al. (2008), Delunel et al. (2010),El Bedoui et al. (2011).
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Ce schéma structural montre comment s’agence I'écoulement des eaux vers le Mont-Sec (zone déstabilisée des
« Ruines de Séchilienne ») déja préalablement intensément fracturé. La mobilisation d’'une hypothése paraglaciaire ne
semble pas utile, d’autant que cette zone se situe trés en aval du paléo-glacier de la Romanche, ou sa force de com-
pression devenait limitée (Le Roux, 2009).
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Ce constat jette d’emblée un trouble sur nombre d’études qui voyaient dans l'origine des cones et ter-
rasses alluviales himalayens les marqueurs des oscillations climatiques en général, glaciaires en particu-
lier, et ce uniquement en fonction de reperes chronologiques (Monecke e¢7 a/., 2001 ; Barnard e al., 2004 ;
Pandey ¢z al., 2014). En effet, lorsque les agencements des systemes de terrasses sont cartographiés, il
apparait qu’ils prennent racine a partir de complexes d’obturation, associant un dépot de masse glissée
et des dépots d’aggradation forcée a son amont (Pratt-Sittaula ef a/, 2007 ; Fort et al., 2010 ; Fort &
Cossart, 2013). Les dépots qui les constituent matérialisent certes des séquences de sédimentation al-
ternant des apports par une riviere en tresses et des apports par charriage hyper-concentré (voire par
coulées de débris). Ces séquences sont toutefois un reflet de la respiration du systeme, qui alterne des
phases d’obturation (et donc de piégeage sédimentaire) et des phases d’injection massive, lorsque le

continuum amont-aval se recrée (fig. 81 et 82).
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Figure 81 : Relation entre terrasses alluviales et complexe d’obturation (Kali-Gandaki, Népal).

Les unités morpho-sédimentaires montrent, d’'amont en aval, I'enchainement d’un dépét lacustre (colmatage en amont de
la masse glissée), du diamicton de la masse glissée, du prisme sédimentaire directement issu du remaniement de la
masse glissée (création d’'une entaille), puis d’une terrasse alluviale issue du ré-étalement de I'ensemble du matériel du
complexe. Noter que, en aval, une autre masse glissée apparait, amorcant un nouvel agencement morpho-sédimentaire
(Fort et al., 2010).
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Certes, les conséquences géomorphologiques de la déglaciation ne sont pas a exclure totalement dans
ce type de contexte : les tétes de bassins englacées apportent du matériel sédimentaire au sein de la cas-
cade, notamment par remobilisation du matériel morainique (Owen & Sharma, 1998). Des quantifica-
tions récentes montrent également qu’a un pas de temps annuel, un pic de charge sédimentaire apparait
au début des pluies de mousson, en mars-avril, en lien avec une purge du matériel qui se serait accumu-
1¢ dans le domaine proglaciaire durant hiver (Gabet ez a/., 2008). Cependant, sur des pas de temps plus
vaste (pluri-séculaire a pluri-millénaire), ce signal paraglaciaire apparait nettement moins net et ne remet
pas en cause le rythme des pulsations liées aux mouvements de masse et a leur démantclement

(Pratt-Sittaula, 2007 ; Godard ez al., 2012).
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Figure 82 : Formalisation des pulsations sédimentaires dans la charge des riviéres himalayennes.

La charge exportée par les rivieres oscille autour d’un niveau correspondant au fonctionnement habituel des rivieres
(hautes eaux saisonnieres de mousson), matérialisé par les tiretés. Les pulsations ‘amorcent dés I'apparition des mou-
vements de masse, qui bloquent les écoulements et les flux solides, avant qu’une injection de sédiments ne s’organise.
Echelle de temps variable.

Dans certains secteurs montagnards, les cycles glaciation/déglaciation composent avec une géodyna-
mique particulierement active, qui crée un déterminisme fort sur les modalités d’exportation des sédi-
ments. Le massif himalayen en est le meilleur exemple, mais il faut également ajouter des secteurs de
montagne des moyennes latitudes particulie¢rement érodables du fait de leur litho-structure. La déglacia-
tion correspond alors a une simple mise au jour de processus qui ne demandaient qu’a s’exprimer, mais
dont I'action fut parfois retardée sous 'emprise d’un glacier. Suit alors une injection de sédiments dans

la cascade sédimentaire, qui pourrait davantage ¢tre vue comme le rattrapage d’une évolution qui a été
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retardée. Finalement, les forcages climatiques ne modifient pas nécessairement le systeme, ils modifient
son rythme d’évolution entre ralentissement relatif lors de la mise en glace, puis rattrapage éventuel par

une accélération lors de la déglaciation.

b) De la déglaciation a la déstabilisation : quels liens de causalité ?

Apres ce premier aperqu, il convient toutefois de ne pas occulter totalement l'influence du contexte
paraglaciaire, les récentes syntheéses montrant que la déglaciation crée un nouveau régime de contraintes
et libere une énergie qui n’était que potentielle sous le couvert glaciaire. Ce régime de contraintes modi-
fie les équilibres, et donne ainsi une impulsion ouvrant la voie a une période d’instabilité géomorpholo-
gique. Nous pouvons directement observer cette déstabilisation durable dans le cas ou la déglaciation
crée une déstabilisation des parois rocheuses, suivant deux configurations différentes. (i) Le glacier
exerce une contrainte sur le substrat encaissant (fig. 83), tout en assurant sa bonne stabilité en le recou-
vrant. Dés lors que la disparition du glacier intervient, la contrainte glaciaire disparait tandis que le
substrat peut continuer a s’y opposer, du simple fait du principe d’inertie. Cette modification est I'une
des origines de plusieurs mouvements de masse, notamment dans I’ancienne zone d’accumulation gla-
ciaire, dans les vallées confinées, ou les flux glaciaires exercaient une compression maximale. (ii) Dans
d’autres cas, la disparition du glacier crée un rebond glacio-isostatique, différencié entre la partie externe
et la partie interne de 'ancien corps de glace (¢ sup.). La surrection du relief fait que celui-ci peut at-
teindre un volume limite, associé a un poids que la lithologie ne peut supporter, favorisant des mouve-

ments de masse (Cossart ¢# al., 2013).
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Figure 83 : Variation des vitesses d'écoulement
d’un glacier a travers une section transversale
(d’aprés Harbor, 1992).

Athabasca Glacier (Canada), A) mesures de terrain, B)
modele théorique. La diminution des vitesses vers les
flancs et la base du glacier souligne l'importance des
frottements qui interviennent au contact entre le glacier et
le substratum.
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Quel que soit le mécanisme, la modification du régime de contraintes favorise le démantélement des
versants et marque ainsi le début d’une période d’instabilité durable. En effet, aprés la mise en place des
premiers mouvements de masse, s’instaure une instabilité régressive, qui provoque la propagation vers
I'amont des zones sources de sédiments (fig. 84). Plusieurs séquences d’apports peuvent ainsi se succé-
der (Cossart ef al, 2008). Plus généralement, la premiere génération de mouvements de masse laisse ap-
paraitre des cicatrices d’arrachement qui sont autant de morsures dans lesquelles d’autres processus
vont pouvoir agir : zones raides, avec un matériau le plus souvent fragilisé et fracturé, elles sont pro-
pices a I’éboulisation, a I'image de nos observations en Islande (¢ sup.). Méme si la séquence de mou-
vements de masse est breve, elle est donc relayée par les apports faibles mais continus de Pactivité péri-
glaciaire (fig. 8 et 85). On peut cependant noter que méme si cette derniere reste d’ampleur modeste,
elle est le reflet d’'une modification profonde et durable, car souvent limitée sur les versants non désta-

bilisés par des mouvements de masse.
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Figure 84 : Evolution géomorphologique du versant de Fontfroide (secteur du Pré de Mme Carle).

La déstabilisation, initiée en bas de versant aprés la déglaciation, s’étend progressivement vers I'amont. La phase 1
correspond au début de I'Holocéne, la phase 2 au Subboréal (Cossart et al., 2008).

En conclusion, ces configurations soulignent que la déglaciation modifie suffisamment les équilibres
pour provoquer le basculement d’un état de stabilité vers un état d’instabilité durable. I’enchainement
glaciation/déglaciation modifie le syst¢eme morphogénique initial, en permettant une mobilisation sédi-
mentaire ]a ou elle ne pouvait avoir lieu. Ce type d’enchainement se produit la ou des mouvements de
masse d’origine paraglaciaire interviennent (e.g. certains secteurs favorables des Alpes, les parties aval
des fjords islandais, etc.). Il est cependant a noter que cette déstabilisation ne modifie pas les regles de

fonctionnement internes de la cascade sédimentaire évoquées précédemment. Dans la mesure ou les

126



mouvements de masse d’origine paraglaciaire interviennent dans des tétes de bassin (vallées tres confi-
nées) ou a 'embouchure de fjords en cas de glaciations de calotte, le probleme de leur remobilisation
ultérieure reste posé. En effet, du couplage inefficace caractéristique des hautes vallées alpines encais-
sées, a 'absence de couplage dans le cas de I’aval des fjords islandais (ou du Spitsberg), la contribution
de cette instabilité sur la charge sédimentaire des cours d’eau reste faible. Autrement dit, la perturbation
que crée ici la déglaciation ne peut se propager a 'ensemble de la cascade sédimentaire en raison des

modalités de couplage.
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Figure 85 : Déstabilisation durable d’'un versant islandais aprés la déglaciation.

Le mouvement de masse apparait au début de I’'Holoceéne, en relation avec le rythme du rebond glacio-isostatique. La
mobilisation de sédiment qu’il provoque est trés resserrée dans le temps, mais permet ensuite un ancrage de dynamiques
d’éboulisation dans les cicatrices d’arrachement. Sans cette déstabilisation initiale, le versant resterait majoritairement
intact, a peine retouché par un colluvionnement superficiel (symbolisé par le tireté noir) comme les versants non affectés
par les mouvements de masse. Cossart et al., non publié

¢) Des combinaisons inédites de processus, pour quelle efficacité ?

La déglaciation favorise 'apparition de multiples processus géomorphologiques ubiquistes qui vont se
combiner au sein de relais complexes du fait des héritages glaciaires. Nous ne détaillerons pas a nou-
veau enchevétrement de processus qui agissent sur 'ensemble des marges libérées des glaces : ravine-
ment (voire coulées de débris) sur les faces internes des moraines latérales, dynamique fluviale progla-
ciaire, éboulisation et avalanches depuis les hauts de versant, etc. Ces processus sont classiques, et ré-
pondent a la définition du concept de paraglaciaire (Ze. « processus non glaciaires mais conditionnés par

une glaciation », Church & Ryder, 1972).
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Le véritable « remue-terrain® » qui s’exerce dés que la déglaciation s’amorce pourrait laisser 2 penser
que cette dernicre crée un forgage direct sur le fonctionnement de la cascade sédimentaire. Pourtant,
nos travaux, rejoints en cela par d’autres collégues frangais et étrangers, montrent que ces processus ne
se relayent pas de fagon efficace mais s’enchevétrent en créant des boucles de rétroaction négative qui
ralentissent trés fortement I'exportation sédimentaire vers I'aval (fig. 86). Il faut mettre en évidence
qu’alors que la mobilisation sédimentaire et 'augmentation du débit liquide laisserait présager une ex-
portation sédimentaire de grande ampleur, les sandar et valley-trains sont a contrario affectés par une inci-
sion dans les 5 a 10 ans qui suivent le retrait glaciaire (fig. 86 et 87). Seuls des événements de type
BF/HM sont en mesure d’assurer la continuité sédimentaire, en oblitérant les moraines frontales et en
cassant le pavage au fond du lit des cours d’eau. Autrement dit, les processus paraglaciaires ont besoin
d’étre relayés par des événements non conditionnés par la déglaciation pour que le transfert des sédi-

ments vers ’aval soit assuré.
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Figure 86 : Modéle conceptuel de 'auto-organisation des sandar / valley-trains autour des vallums
morainiques.
Les moraines entravent le continuum sédimentaire amont/aval. Les boucles de rétroaction négatives se déploient pour

bloquer le systéme (cf. sup.) jusqu’a oblitération du vallum, notamment grace a des événements BF/HM (dont peuvent
faire partie les jokullhaups en Islande). In Roussel (2011).

2 Inspiré de « remue-ménage », évoquant une forte mobilisation sédimentaire.
ge», q
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De telles séquences d’exportation interviennent généralement quelques décennies apres le retrait gla-
ciaire (fig. 87) et elles ont pu étre identifiées uniquement a un pas de temps fin, post-PAG (Marren,
2002 & 2004 ; Cossart, 2008 ; Cossart & Fort, 2008a ; Roussel, 2011). Cette association entre un con-
texte paraglaciaire qui prépare les sédiments en téte de bassin et un événement BF/HM qui assure le
transit vers I'aval reste invisible des lors que le pas de temps considéré s’allonge. Les injections sédi-
mentaires événementielles sont progressivement lissées dans les longues séquences évolutives et non
reflétées dans des vitesses de sédimentation moyennées sur un ou plusieurs millénaires (Church &
Ryder, 1972 ; Jackson ez al., 1982 ; Ritter & Ten-Brink, 19806). Pourtant, cet enchainement n’est-il pas un
rouage essentiel de cette sédimentation de grande ampleur dans les fonds de vallées alpines, islandaises
ou des Rocheuses lors du Tardiglaciaire et du début de I'Holocéne ? Nous ne pouvons certes étayer
cette idée par des faits de terrain, en raison de la mauvaise résolution des archives sédimentaires, mais la
mise en regard des évolutions post-PAG (pulsations avec taux de sédimentation élevés) avec les

rythmes de sédimentation modérés post-DMG dans les fonds de vallée révéle une distorsion.

+ A

Deglaciation

Figure 87 : Evolution des débits liquides et solides des cours d’eau proglaciaires, en contexte de
déglaciation.

Lors d’'une premiére phase, le débit solide et plus encore le débit liquide augmentent, favorisant une certaine exportation
de sédiments. La source sédimentaire mobilisée correspond notamment a la face externe des vallums, car en amont de
ce dernier une plaine intra-morainique se construit. En phase 2, le stockage sédimentaire dans la plaine intra-morainique
se poursuit (le barrage morainique reste efficace) et I'exportation aval est bloquée par des phénomenes de pavage. Le
débit solide diminue et provoque l'incision des cours d’eau en aval du vallum. Le systéme reste ainsi bloqué jusqu’a in-
tervention d’'un événement BF/HM qui casse le pavage et permet de restaurer le continuum. Le débit solide augmente
alors, reflétant par exemple la reconnexion de la plaine intramorainique avec la cascade sédimentaire.
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Le seul moyen de réduire cette distorsion est de considérer que les séquences sédimentaires
post-DMG représentent la somme d’une multitude d’événements BF/HM qui auraient par a-coups li-
béré les sédiments paraglaciaires piégés dans les tétes de bassin. A-coups qui restent toutefois invisibles
dans la faible résolution des calages chronologiques. La déglaciation ne créerait donc un forgage efficace
que dans la partie amont des bassins, la perturbation associée ne pouvant se propager au sein de la cas-
cade sédimentaire qu’au gré d’événements de forte magnitude. Une telle vision, saccadée et pulsée, du
transfert de sédiments n’est finalement pas si ¢éloignée du fonctionnement de la cascade sédimentaire
proposé par Jordan & Slaymaker (1991) qui envisageaient que certains couplages ne pouvaient avoir lieu

que lors d’événements BF/HM.

En conclusion, nous avons abordé ici les forcages créés par les cycles glaciation/déglaciation
suivant trois facettes différentes. Nous avons ainsi mis en évidence que la déglaciation ne créé
qu’une injection sédimentaire modérée dans les secteurs intrinsequement tres actifs (orogenes
actifs, lithologie érodable, etc.) et ne modifie en rien le rythme pulsatile des transferts de sédi-
ments. Au niveau des versants, la déglaciation peut créer un régime de contrainte spécifique,
ouvrant une phase d’instabilité géomorphologique durable. Cette perturbation ne peut toutefois
pas se propager a ’ensemble de la cascade sédimentaire eu égard aux regles de couplage existant
au sein de cette derniere. En effet, la déglaciation peut certes favoriser 'apparition de processus
multiples, ubiquistes, qui provoque un véritablement engorgement sédimentaire dans les tétes
de bassin. La perturbation occasionnée se propage certes au sein de la cascade sédimentaire,
mais suivant le rythme de crues BF/HM bien identifiées a I’échelle post-PAG. Sans doute cette
conjonction efficace entre une disponibilité de sédiments d’origine paraglaciaire et un transfert
pulsatile par une crue de forte magnitude est-elle également le moteur des remblaiements tardi-

glaciaires et holocenes observés dans les bassins désenglacés.
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2. Exportation sedimentaire et activités anthropiques : un probleme de
focale ?

Depuis les travaux des agronomes américains durant la décennie 1930 (Bennett, 1939), les pratiques
anthropiques et plus généralement la mise en valeur des milieux par les sociétés sont vues comme un
forcage accélérant les dynamiques érosives, voire provoquant des crises (basculement d’un état de bios-
tasie vers un état de rhexistasie, par exemple). Dés lors est défini le terme d’ « accelerated erosion », pour
qualifier le reléevement des taux d’ablation en contexte d’anthropisation. Particulierement étudiée en
contexte de grande culture (Wischmeier, 1958 ; Neboit-Guilhot, 1991), I’érosion accélérée a pourtant
été initialement identifiée dans les zones de montagne (Surell, 1841), et méme formalisée dans le cas
himalayen dans le cadre de la « théorie de la dégradation himalayenne » (Eckholm, 1975). Depuis, les
débats continuent pour évaluer la part réelle des forcages anthropiques dans I’évolution des bass-
sins-versants montagnards. Nous tentons ici d’y contribuer, a la lumiére des raisonnements développés
précédemment et de syntheses bibliographiques ; nous tentons de savoir si les activités anthropiques
sont en mesure de modifier la structure des cascades sédimentaires, ou si elles ne créent que quelques

injections de sédiments localisées dans le temps et dans 'espace.

a) Les pratiques anthropiques, facteurs d’instabilité ?

Les tenants d’une vision maximaliste des impacts anthropiques soulignent le réle du couvert végétal
comme écran protecteur des sols et formations superficielles, sa disparition engendrant une libération
d’une énergie érosive qui n’était jusque-la que potentielle, a 'image de 'impact des gouttes de pluie qui
viennent créer une battance des lors qu’elles ne sont plus interceptées par la végétation. Dans les zones
alpines, cette grille de lecture a favorisé les études des cas, par exemple sur la torrentialité en contexte
de déforestation, ou plus récemment sur I'impact des stations de ski. Sans prétendre, une fois encore, a
I’exhaustivité, nous nous fonderons sur ces exemples pour comprendre pourquoi ces études ont pro-
gressivement fait émerger une théorie de la « dégradation des milieux », qui fut particulierement forma-

lisée en Himalaya, avant d’étre largement discutée et remise en cause.
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Dans les Alpes francaises, quelques archives (descriptions de pélerins voyageant vers Rome, notam-
ment) attestent que, jusqu’au milieu du 18e siccle, les sociétés montagnardes avaient conscience du role
protecteur que pouvait jouer la forét (Wipf ez al., 2005). En Savoie, une hauteur de tronc minimale était
par exemple exigée en cas de coupe, afin de maintenir la stabilité du manteau neigeux, tandis que la
coupe des arbres était purement interdite lorsque des chutes de rochers et des avalanches pouvaient
présenter une menace (zones agro-pastorales, constructions, voies de communication). Des la fin du
18e siecle, et durant le 19e siccle, la pression anthropique s’accroit : émergence des activités métallur-
giques, charge pastorale croissante aboutissant a la mise en culture des versants raides, etc. De facon
concomitante, la forét alpine est largement défrichée. De multiples crues torrentielles sont recensées a
cette période et les grandes inondations de 1845 a 1860 de la Loire, du Rhone, de la Garonne, de
1840-43 et 1856-57 dans le Diois servent de révélateur. Alexandre Surell, ingénieur des Ponts et Chaus-
sées en service sur les phénomenes érosifs dans les Hautes-Alpes, met alors en relation 'ampleur des
défrichements avec la vitesse de I’érosion des sols, puis avec 'exhaussement du lit des cours d’eau et
laugmentation du risque d’inondation. Avec l'objectif de convaincre, il énonce ainsi deux regles
simples : «la présence d’une forét sur un sol empéche la formation des torrents » et «la destruction
d’une forét livre le sol en proie aux torrents ». Avec ce message sans nuance le reboisement des versants
de montagnes apparait nécessaire aux pouvoirs publics locaux et nationaux, qui le formalisent en 1859
dans un nouveau code forestier, puis dans les lois du 28 juillet 1860 et 8 juin 1864 sur le reboisement et
le gazonnement des montagnes. la conservation des foréts pour assurer la « protection des terres » sur
les versants. Cette campagne de reboisement fut cependant délicate, les habitants préférant assurer leur
auto-subsistance que de planter des especes forestieres sur leurs champs et patures. Au final, seules les
parcelles situées aux marges des territoires sont spontanément délaissées par les agriculteurs a des fins
de reboisement. Dans les autres cas, les parcelles a reboiser font 'objet d’apres négociations conflic-
tuelles entre les services des Eaux et Foréts et les habitants. Néanmoins cette inscription dans la loi fait
entrer durablement dans I'inconscient collectif I'idée que le couvert végétal est le seul garant de la stabi-

lité des milieux.

Sans doute est-ce 'une des raisons qui, plus d’un siecle apres les lois de 1860 et 1864, met a nouveau
au premier plan la disparition du couvert végétal pour illustrer les conséquences des aménagements an-

thropiques, avec 'apparition du terme de « dégradation » (Fourchy, 1966 ; Zordia, 1977). Cette dégrada-
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tion est notamment appréhendée a travers le cas de 'aménagement des stations de ski (Candela, 1982 ;
Wipt et al, 2005). En plus des défrichements du couvert végétal, les auteurs évoquent alors
I'imperméabilisation des surfaces baties, la modification et concentration des flux hydrologiques en re-
lation avec I'apparition des réseaux d’enneigeurs artificiels, etc. (Tsuyuzaki, 1995 ; Stefanovic ez al., 2008).
D’une fagon générale, les processus d’érosion peuvent en effet étre exacerbés sur les domaines skiables
eux-mémes, avec 'apparition de processus de ruissellement concentré pour trois raisons complémen-
taires. Tout d‘abord, le modelage des terrains pour les pistes de ski provoque une altération du couvert
végétal (voire la suppression des horizons humiféres des sols). Tout effet de protection des sols lié a la
végétation est ainsi réduit. De plus, les matériaux en proie a I’érosion sont aisément mobilisables : le
concassage des blocs est opéré de facon systématique par les responsables des stations de ski pour faci-
liter le confort de glisse en cas de faible enneigement, la part des fines (sables et limons majoritairement)
peut ainsi approcher 50% dans les formations de surface (Candela, 1982 ; Marnezy, 1993 ; Stefanovic ef

al., 2008).

Ces deux premiers facteurs favorisent la mise en charge des eaux de ruissellement a partir des sources
sédimentaires artificialisées, augmentant la densité des écoulements, leur compétence et donc plus lar-
gement leur pouvoir érosif. Une véritable boucle de rétroaction positive peut donc potentiellement se
développer, favorisant la mise en place de réseaux de ravines (fig. 88). Enfin, un troisieme facteur cor-
respond a la modification de la trajectoire des écoulements. Les remodelages topographiques peuvent
d’abord diriger vers les pistes un supplément d'eaux de pluie et de fonte nivale. Ensuite, de multiples
équipements et pratiques (barrieres a neige, transport par engins de damage, équipement pour neige
artificielle) visent a maintenir un enneigement aussi abondant que possible sur les pistes. Le surplus
d'eau ainsi engendré est estimé a environ 20 % des quantités écoulées avant aménagement (Marnezy,

1993).

A travers ces exemples alpins apparait tout d’abord la possibilité d’un relevement des taux d’érosion
dans le cas de pratiques anthropiques ayant abouti a des défrichements. Il apparait ensuite que I'arbre
est ainsi considéré, tout au long du 20° siecle, comme la panacée face a tout risque d’érosion accélérée,
et plus largement comme rempart a tout risque naturel, le plus souvent de facon caricaturale comme

lont montré F. Berger & F. Rey (2004).

133



whbatrat 9éologique

--:lll

——  Chalets -
b ) de la

Fournache ,
200 m
J

4

Figure 88 : Croquis géomorphologique de la piste de la Fournache (Aussois, Vanoise).

1 : télésiege et piste de ski ; 2 : ligne de crétes ; 3 : traces d’écoulement épisodiques ;4 : secteurs décapés et remodelés ;
5 : éboulis actifs ; 6 :Eboulis stabilisés ; 7 : grézes litées et colluvions de versant, langues de solifluxion ; 8 : quartzites
massifs ; 9 : dolomies beiges ; 10 : cargneules ; 11 : schistes bleutés et chloritoschistes. Il y a, sur cet exemple, une
concomittance spatiale entre la localisation de la piste et des dynamiques érosives (ruissellement et solifluxion). In Mar-
nézy, 1990.
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Figure 89 : Apercu des impacts anthropiques sur les milieux himalayens.
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Les auteurs insistent sur la somme des comportements locaux (déforestation, mise en valeur agricole) qui fait émerger, a
I’échelle moyenne et a régionale, une sédimentation accrue des cours d’eau, et donc une augmentation des avulsions et
de l'aléa inondation (lves & Messerli, 1989).

En Himalaya, des débats similaires ont eu lieu sur le lien entre les pratiques anthropiques (en particu-
lier agricoles) et les taux d’érosion, avec toutefois un certain retard eu égard a 'exploration tardive du
massif (Smadja, 2003). La vision maximaliste d’une accélération anthropique, transposée dans le con-
texte de pays en voie de développement, a abouti a la formalisation de la théorie de la dégradation des
milieux himalayens (z.e. “Theory of Himalayan Environmental Degradation ”, Eckholm, 1976). Cette derniere
postule Pexistence d’une spirale descendante affectant en premier lieu la qualité des milieux des lors
qu’il y a défrichement. La dégradation est alors percue comme une entrave a la dynamique de dévelop-

pement des pays concernés, notamment le Népal (fig. 89).

Au final, ces différentes études proposent une vision quelque peu manichéenne du role que peuvent
jouer les activités anthropiques, notamment a travers la dégradation du couvert végétal. Cette vision

simpliste est dénoncée par certains auteurs (Ballandras, 1997 ; Cubizolle, 1997 ; Berger & Rey, 2004),
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notamment parce quil n’y aurait pas une relation de causalité linéaire entre érosion et dégradation du
couvert végétal (Neboit-Guilhot, 1999). Dans les Alpes, les reboisements mono-spécifiques de pins
noirs d’Autriche (Pinus nigra), espece la plus souvent choisie en raison de sa robustesse et de son apti-
tude a se développer sur des sols trés minéraux, n’ont par exemple pas eu les effets escomptés. Les fo-
réts ainsi recréées n’éliminent pas Ieffet « splash » des précipitations : canopée réduite, absence de liticre
sous les pins noirs sont deux facteurs qui ne limitent en rien I’érosion des sols. Dans certains cas, le dé-
chaussement des arbres (fréquent sur les sols squelettiques et en zone pentue du fait de leurs racines
superficielles) peut méme avoir un effet aggravant sur les dynamiques torrentielles. En effet, des bar-
rages végétaux se créent régulicrement dans les talwegs, engendrant des phénomeénes
d’embacle/débacle. Les services de la RTM se retrouvent ainsi largement contraints d’entretenir les
berges de chaque torrent dont le bassin-versant a été reboisé, et d’anticiper ces phénomenes en sciant
de facon systématique les troncs déchaussés afin qu’ils ne s’enchassent pas dans les lits torrentiels. Un
calme torrentiel relatif intervient certes au cours du 20e sic¢cle, mais de multiples auteurs le rapportent
davantage a des facteurs climatiques (sortie du PAG) (Garitte, 2007). En himalaya, la vision caricaturale
des coupes a blanc et de leurs conséquences érosives est également largement a nuancer. Derriere les
chiffres établis a I’échelle régionale, il apparait en fait que localement, sur le terrain, la croissance démo-
graphique du 20° siecle et les transformations paysageres concomitante n’aboutissent pas a une dégra-
dation des milieux. Les lieux de déforestation sont sélectionnés en fonction des connaissances empi-
riques de la stabilité des versants, de méme que des haies arborées (composées d’especes sélectionnées
pour leur pouvoir stabilisant) sont maintenues et entretenues entre les champs en pente (Bruslé ez al,

2003).

Plus généralement, nous émettons deux réserves a cette vision maximaliste des effets de
I'anthropisation. Tout d’abord, des bilans quantitatifs montrent désormais que les activités anthropiques
des zones alpines donnent lieu, avant tout, a des cicatrices d’érosion superficielles (glissements superfi-
ciels, érosion en nappe, etc.), mobilisant un volume de sédiments limité : ce volume additionnel ne
permet pas de différencier les budgets sédimentaires des bassins-versants fortement anthropisés de
ceux de bassins-versants non anthropisés (Meusburger & Allewell, 2014). Ensuite, nous tenons a discu-
ter du terme méme de dégradation, encore utilisé. Il repose sur I’hypothese d’un état antérieur considéré
comme magnifié¢ eu égard a I’état existant. Or, quel est, finalement, cet état antérieur ? Et, plus encore,
quelle était la connaissance de cet état antérieur lorsque I'arbre a été érigé comme une panacée ? La

connaissance scientifique des milieux alpins avant les travaux des services des eaux et foréts au 19°
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siecle, tout comme la connaissance des milieux himalayens avant la moitié du 20° siecle, étaient tres la-
cunaires. De fait, toute comparaison avec un état antérieur était fallacieuse et ne pouvait avoir lieu tant
que I’évolution des milieux ne fut pas reconstituée sur un temps plus long. Ce temps plus long remonte
au-dela du « temps zéro », qui correspond a celui des premicres observations scientifiques. Les docu-
ments d’archives dans les Alpes (Fourchy, 1966) ou encore les premicres descriptions en Himalaya
(Hoffmeister, 1848 7z Smadja, 2003) montrent bien que les problemes d’érosion existaient bien avant
'accroissement démographique et la pression anthropique. Il est suggéré que I'équilibre de ces milieux
de montagnes est un équilibre dynamique, matérialisé par des phénomenes d’érosion classiques avec les
lesquels les sociétés composent. La vision maximaliste des impacts anthropiques semble donc a nuancer,
d’autant plus que nombre d’auteurs montrent que les instabilités se produisent davantage lors d’une dé-

prise anthropique que lors d’une mise en valeur.

b) La déprise anthropique comme facteur d’instabilité ?

I suffit de voir, le long d’amples versants de montagne, I’étagement des terrasses agricoles, pour
comprendre que la mise en valeur agricole n’est pas nécessairement néfaste en terme de stabilité des
versants, méme si I'entretien demandé par ces mises en valeur nécessite un fort investissement en main
d’ceuvre (Fort, 2011b) (fig. 90). Or, n’est-ce pas justement lorsque 'entretien s’interrompt que 1’érosion
anthropique intervient ? Cette question est bien ancrée dans les savoirs vernaculaires, comme le mon-
trent les panneaux promouvant au Népal le bon maintien des systemes de cultures en terrasses (fig. 91).
Elle correspond également a des observations de terrain, notamment dans les montagnes méditerra-

néennes (Laouina ¢z al., 1993 ; Roose ¢ al., 1993).

Plus proche des secteurs que nous avons parcourus, des travaux sur la stabilité des versants dans les
Alpes francaises du sud ont clairement montré une augmentation de la fréquence des glissements de
terrains (petits glissements rotationnels de 10 2 100.10° m®) avec 'abandon des terres agticoles (fig. 92).
Ce constat n’est pas lié a une simple coincidence temporelle entre deux signaux ; 'auteur souligne en
effet les modifications du drainage des zones abandonnées (Martin, 1996 et 1998). L’arrét de entretien
des canaux d’irrigation qui répartissaient les eaux sur des pans de versant, couplé a la déstabilisation des
terrasses agricoles, favorise un mauvais drainage et donc une certaine hydromorphie des sols. Cette

derniere est responsable de 'activation des glissements de terrain observés.
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Figure 90 : Exemple de versant mis en valeur sur la
plan agricole, mais stabilisé par un systéeme de ter-
rasses (Kali-Gandaki, Népal).

Prise vers 1200m d’altitude (par M. Fort), cette photographie
montre que des versants raides (pentes proches de 40 a 45°)
peuvent étre cultivés dans véritable déstablisation. La route ré-
cemment construite créé quelques cicatrices d’érosion locali-
sées, qui restent de faible ampleur eu égard a la dimension du
versant (Fort, 2011b).

Figure 91 : Panneau
sensibilisant les po-
pulations népalaises
guant au bon entre-
tien des systemes
de terrasses.

A gauche, des villageois
ont entretenu les ter-
rasses, et bénéficient
d’un versant stable, sans
dynamique érosive exa-
cerbée. A droite, le
mauvais entretien des
terres agricoles (coloni-
sation par des arbres,
affaissement des murs
de soutéenement, etc.)
aboutit a contrario a une
érosion accélérée. Ka-
li-Gandaki, Népal, dé-
cembre 2007.
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Figure 92 : Recrudescence des glissements de terrain en lien avec I'abandon des terrains agricoles
(Vars, Alpes francaises du sud).

L’abandon de [l'irrigation et de I'arrosage favorise un mauvais drainage des sols. Ce fait peut paraitre paradoxal, mais
l'irrigation favorise en effet une meilleure répartition de la circulation des eaux sur 'ensemble des versants, et apparait
comme une solution de lutte contre I'apparition de mouvements de terrain (Martin, 1998).

Si une érosion anthropique intervient aussi bien en contexte de mise en valeur (défrichements, etc.)
qu’en contexte de déprise, un trouble est jeté sur Pampleur supposée des impacts des forgages anthro-
piques. Sans doute faut-il davantage considérer que les sociétés qui aménagent ces zones de montagnes
ne créent pas I'instabilité, mais la rencontrent ou la révelent, simplement parce que les conditions de ces
bassins-versants sont intrinsequement instables (facteur pente, surrection tectonique, matériel sédimen-
taire disponible, etc.). Cette conclusion rejoint ce que René Neboit-Guilhot nomme une « morphoge-
nese accélérée, comme résultat de la diffusion de processus rapides », qui peut étre vue comme le reflet

d’un « déterminisme naturel fort » (Neboit-Guilhot, 1999). Autrement dit, les processus érosifs (et les
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mécanismes qui les sous-tendent) restent inchangés en présence ou en absence d’activités anthropiques.
Ces processus peuvent toutefois s’étendre dans I’espace ou accélérer de fagon plus ou moins durable
une évolution géomorphologique (qui aurait été 7 fine la méme) au gré des pratiques.

Les modalités de production et de transfert de sédiments étant les mémes, finalement, la principale
question est la suivante : le systeme que constitue une cascade sédimentaire reste-t-il résilient face aux
forcages anthropiques ? Ces derniers sont-ils alors susceptibles de causer des modifications dans

I’agencement et la connectivité de la cascade ?

¢) Des modifications anthropiques dans la structure de la cascade sédimentaire ?

Parmi les principales activités anthropiques affectant évolution géomorphologiques des zones de
montagne apparaissent 'ensemble des pratiques liées a la gestion de la ressource en eau, notamment
parce qu’elles sont directement susceptibles de modifier I'agencement des écoulements (redistribution
par le biais de canaux d’irrigation, prélevements inter-bassins en vue d’assurer le remplissage de bar-
rages, efe.), ou parce qu'elles peuvent créer des fragmentations dans le transit sédimentaire (Reynard,
2000). Sans prétendre a 'exhaustivité, nous pouvons mettre en évidence que les effets de ces équipe-

ments peuvent intervenir localement, comme a une échelle régionale.

A une échelle locale, sur de petits bassins-versants tres réactifs, la moindre adjonction d’eau supplé-
mentaire peut modifier tres brutalement le régime d’un cours d’eau, notamment lors d’un événement
BF/HM. Un tel événement s’est produit en mars 1981 dans le bassin-versant de la Ravoire, dont le bas-

sin d’alimentation a été agrandi en raison du remodelage du terrain lors de la création de la station des

Arcs (Savoie) (Périnet, 1982).
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Figure 93 : Impacts géomorpho-
logiques de la crue de la Ravoire
(31 mars 1981) et stratégies de
prévention envisagées.

La route Arc 1600 — Arc 1800 a
court-circuité le cheminement des eaux
du bassin contigu a la Ravoire, celle-ci a
regcu un volume d’'eau complémentaire
favorisant I'apparition de la lave torren-
tielle (cf. fleche rouge). Ce probleme a
été clairement identifié, amenant les
ingénieurs a  envisager, ensuite,
'amenée d'une partie du surplus d’eau
collectée vers la conduite forcée EDF
(Perinet, 1982).

La modification des chemins d’écoulement des eaux par la route reliant les Arcs 1 600 aux Arcs 1 800

(collecte des écoulements provenant d'un autre bassin hydrologique) provoqua une concentration ac-

crue dans le bassin de la Ravoire. Cet effet fut aggravé par 'imperméabilisation des terrains situés en

amont du bassin : décapage des sols et défrichements pour tracer les pistes de ski, multiplication des

surfaces bétonnées et bitumées au niveau de la station elle-méme, ez. En conséquence, a la fonte des

neiges, le 31 mars 1981, le torrent de la Ravoire (considéré jusque-la comme peu dangereux) entra en
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crue, charriant sous forme de lave torrentielle plus de 300 000 m3 de matériel sédimentaire. Les dégats
furent importants : engravement de 5 ha de prairie, blocage du cours de I'Isére qui fut repoussée en rive
droite, inondant la zone industrielle de Bourg-Saint-Maurice (fig. 93). Les causes, en plus du contexte
hydro-météréologique, durent aggravées par le changement de connectivité du bassin. Les ingénieurs de
I'époque ont en effet estimé que 80% du volume d’eau responsable du pic de crue avait été apporté ar-
tificiellement, par des pratiques discutables lors de la création de la station et de son domaine skiable
(Périnet, 1982 ; Vivian, 1983). A la différence de ce qui a été évoqué précédemment, nous voyons ici
que de nouveaux processus (e le déclenchement de laves torrentielles) apparaissent dans un bas-
sin-versant. Cette configuration, quoiqu’impressionnante, reste cependant limitée dans I'espace et aucun

événement analogue n’a été clairement répertorié.

A une échelle régionale, la construction de barrages est le principal aménagement ayant une une
double incidence aussi bien sur les flux liquides que solides (Peiry & Marnézy, 2000 ; Reynard, 2000 ;
Marnézy, 2008 ; fig. 94). Cette construction est un phénomene ancien dans les zones de montagnes,
méme si avant 1850 il s’agit principalement de barrages modestes destinés au moulinage ou au fonc-
tionnement de forges. La mise au point des techniques hydroélectriques, couplée a 'augmentation des
besoins en électricité (besoins industriels notamment), incite a la construction de quatre premiers bar-
rages dans entre-deux-guerres (le Sautet, le Chambon et Bissorte, la Girotte). Apres la Seconde Guerre
mondiale, les grandes vallées (Drac, Isere, Arc, Romanche, Durance, gaves pyrénéens, etc.) sont équi-

pées de fagon systématique (Dalmasso, 2008).

Ces ouvrages ont provoqué une profonde perturbation dans l'organisation du transit sédimentaire,
voire le stockage complet de la charge de fond a leur amont. Dans le cas du Drac, un volume de sédi-
ments de Pordre de 13.10° m’ (370.10° m’.an™) fut ainsi piégé entre 1935 et 1965, montrant la réalité du

blocage des apports sédimentaires depuis les tétes de bassins (Peiry ez al., 1994).

A Paval des barrages, les conséquences sur les hydrosystémes sont multiples. I.’écrétage des crues di-
minue certes les forces tractrices et les fréquences des périodes de mise en mouvement des sédiments
mais le stockage dans les réservoirs diminue de facon concomitante la charge sédimentaire et la granu-
lométrie de la charge de fond a I'aval. Les cours d’eau tendent alors a compenser la perte de charge par

une reprise d’érosion dans les chenaux. Il en résulte au final une incision généralisée des cours d’eau a
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Iéchelle des massifs, méme si elle reste bien sir modulée par la résistance a ’érosion du substrat en-

caissant.

Figure 94 : Distribution des princi-
paux aménagements hy-
dro-électrigues dans les Alpes
francaises.

1: réservoir (>100 Hm3); 2: réservoir
(<100 Hm3) ; 3 : usine hydro-électrique :4 :
transfert inter-bassin ; 5: zone
d'écoulement > 30 L.sl.km2. Chaque bar-
rage contribue a la fragmentation de la
cascade sédimentaire. Il faut également
souligner 'ampleur des transferts d’eau d’'un
bassin a un autre, dont seuls les principaux
sont matérialisés ici (Peiry & Marnézy,
2000).
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Sur la période 1950-1985, des incisions pluri-métriques sont ainsi mesurées le long du Drac et de
I'Isere, et méme décamétrique le long des cours d’eau haut-savoyards (Arve, Dranse, Fier) (fig. 95).
Meéme si ces valeurs sont également dues a la diminution de 'apport sédimentaire depuis les versants (¢f-
supra), ou aux prélevements passés de granulats dans le lit vif des cours d’eau, les barrages semblent en
grande partie responsable de cette incision. Les conséquences quant a I'instabilité des berges ou encore
I’abaissement du toit des nappes alluviales posent actuellement de multiples problémes aux aménageurs,

notamment dans le cas des activités agricoles (irrigation).
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Les exemples alpins évoqués ici montrent bien que les seules modifications anthropiques sus-
ceptibles d’interférer avec le fonctionnement géomorphologique des bassins-versants monta-
gnards sont celles qui touchent directement a la cascade sédimentaire, soit en agencant diffé-
remment les flux, soit en créant une fragmentation de la cascade. Si ce constat est avéré dans les
Alpes, c’est parce que cette montagne a été particuliecrement aménagée. Deés lors, si 'on consi-
dere d’autres orogenes, comme I’'Himalaya, les montagnes Rocheuses, ou encore I'Islande, ou la
densité des réservoirs est jusqu’a 10 fois moindre que dans les Alpes (Vorosmarty ez al., 2003),
on peut douter de 'importance des retouches anthropiques dans 'agencement des cascades sé-

dimentaires montagnardes.

Plus largement, l'occupation des montagnes n'est certes pas sans effet géomorphologique,
mais son impact semble se réduire a donner une impulsion supplémentaire aux processus agis-
sant au sein d'un systeme morphogénique intrinsequement tres actif. Nulle apparition de pro-
cessus de nouveau, nulle mutation globale du systeme ne paraissent ; seulement des injections
accrues de sédiments. Les pratiques anthropiques seraient donc a I'image d’un catalyseur, qui
accélérerait éventuellement une évolution déja programmée dans le fonctionnement de la cas-
cade sédimentaire, et sans le remettre en cause. Ce constat est sans doute propre aux domaines
montagnards, et les différencient d’autres secteurs (domaines sahélien, méditerranéen... sec-
teurs de plaines et plateaux de moyennes latitudes) ou des processus inédits peuvent apparaitre
avec l'anthropisation, aboutissant a une mutation du systtme morphogénique local (Ne-

boit-Guilhot, 1999).
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Lart ne reproduit pas le visible, il rend visible.
Paul Klee

Conclusion générale

Dans notre introduction, nous plaidions pour la mobilisation d’une démarche « résolument géogra-
phique » en géographie physique et en géomorphologie. Nous avons souhaité développer cette posture
en paralléle de la présentation de nos résultats de recherche sur le fonctionnement spécifique des bas-
sins-versants montagnards. Au terme de cet essai (mais pas de notre réflexion), nous souhaitons donc
mettre en regard les principaux résultats évoqués avec des concepts inhérents a notre discipline : la
géographie.

Nous n’avons eu de cesse de mobiliser 'espace comme support explicatif, afin de voir dans quelle
mesure les localisations (relatives ou absolues) influencent le niveau d’un phénomene observé, ou le
comportement d’un objet. Dans le cadre des réponses sédimentaires, nous avons positionné les réser-
voirs de sédiments les uns par rapports aux autres, pour examiner les liens qu’ils entretiennent, la en-
core, a différentes échelles. Partant de ’échelle unitaire du processus, nous avons progressivement élargi
notre champ d’action en considérant les couplages de processus, pris deux a deux, pour voir enfin
comment émergent de 'ensemble de ces couplages des propriétés de connectivité a ’échelle du bas-

sin-versant.

Un apport scientifique sur des processus unitaires mal connus

Tout d’abord, notre travail de terrain a permis d’acquérir de nouvelles données quant a Iactivité de
quelques processus géomorphologiques unitaires. Dans le cas de dynamiques de versant, nous avons pu
ainsi montrer que, si dans les Alpes les effets de la décompression post-glaciaire peuvent expliquer la
localisation de mouvements de masse, ce schéma est erroné en Islande ou ce sont les effets du rebond
glacio-isostatique qui constituent un facteur prépondérant. Concernant la dynamique des cours d’eau
(thématique essentiellement travaillée en contexte alpin), nous avons pu montrer que la déglaciation est

certes occasion d’une libération massive de sédiments, mais a laquelle les cours d’eau réagissent parfois
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différemment les uns des autres, mais toujours avec retard. En effet, les cours d’eau encore naissants
dans les tétes de bassin ont tendance a ne pouvoir évacuer la charge sédimentaire excessive, classique-

ment observée en contexte paraglaciaire.

La réponse sédimentaire : entre la « sedimentological anarchy » et le « jerky conveyor belt »

Les résultats ainsi obtenus sur les processus élémentaires ont jeté un trouble sur les modalités
d’interprétation des messages livrés par les archives sédimentaires. La charge sédimentaire est souvent
considérée comme un indicateur des changements environnementaux (sezs# lato), particulicrement pour
documenter tantot la variabilité du climat, tantot les forgages anthropiques. Si les influences des facteurs
climatiques et anthropiques sur les systemes géomorphologiques ne sont pas niées, il convient pourtant
de dépasser I'idée d’une réponse linéaire des systemes. Le concept du « jerky conveyor belt », ou plus en-
core celui de la « sedimentological anarchy » avaient pour principal objectif d’attirer I'attention des géomor-
phologues sur les interprétations simplistes, fondées systématiquement sur un triptyque

Homme-Climat-Tectonique pour expliquer les variations de la charge sédimentaire.

Un tel probleme se pose particulierement dans les zones de montagnes, qui sont des secteurs ou les
processus d’érosion libeérent de grandes quantités de sédiments, mais ou 'ampleur de Iévacuation sédi-
mentaire est discutée et discutable. Plus particuli¢crement, de nombreux auteurs, principalement alle-
mands, ont montré que les forgages évoqués ne se ressentaient pas nécessairement en terme de charge
sédimentaire évacuée (Morche et al., 2007 ; Hoffmann e al., 2007 & 2010 ; Otto ez al., 2009). Partant, le
seul moyen d’expliquer la variabilité de la charge sédimentaire est d’admettre qu’elle est 'aboutissement
d’une réponse complexe, affectée de pulsations qui révelent avant tout le fonctionnement sporadique
de ces milieux (Fort, 1987), et qui reflétent leur auto-organisation interne (Heckmann & Schwanghart,

2013).

En fin de compte, la non-linéarité des réponses géomorphologiques des bassins-versants monta-
gnards est la clef de voute de nos travaux post-these. L’ensemble des couplages étudiés dans notre tra-
vail réagit essentiellement en fonction de caractéristiques tout a fait locales (e.g. mise en place de bréches
a travers les édifices morainiques, aptitude des mouvements de masse a résister a une érosion régressive,
etc.). Des lors il devient difficile de prévoir le comportement général du bassin-versant qui émerge de

cette multiplicité (et complexité) des couplages locaux. Des plateformes de simulation existent toutefois
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pour explorer les caractéristiques de connectivité des bassins-versants, a partir de I’étude des compor-
tements locaux. Nous avons exposé ici les derniers développements de la théorie des graphes, pour
lesquels nos travaux commencent, mais également les résultats de simulations en « stock et flux », no-
tamment dans le cas de tétes de bassin sujettes a une déglaciation. Les résultats convergent pour mon-
trer que les bassins-versants montagnards ont structurellement tendance a mettre en réserve les sédi-
ments, leur évacuation étant principalement impulsée par des événements aléatoires BF/HM ou, 2 une

lus vaste échelle temporelle, lors de séquences d’englacement.
p P ) q g

Les implications du comportement pulsatoire des bassins-versants sont multiples. La premiere est que
le role des forgages classiquement évoqués (climatique, anthropique) pour expliquer le comportement
des bassins-versants montagnards (et 'évolution de la charge sédimentaire) est a nuancer. Au terme
d’une synthése bibliographique, ces forgages peuvent apparaitre le plus souvent comme des accéléra-
teurs d’'une évolution géomorphologique qui était de toute fagon inexorable compte tenu du dyna-
misme de ces milieux. Ensuite, les propriétés des cascades sédimentaires empéchent la propagation des

perturbations occasionnées par ces forgages.

La réponse sédimentaire aux forgages climatiques et anthropiques : le probléme du « temps

Zéro »

Dans cet essai, nous avons pu constater que I’étude des forcages anthropiques et climatiques sur le
transit sédimentaire pouvait étre biaisée par le référentiel temporel. Le choix du « temps zéro» de
I’évolution géomorphologique a pu avoir une influence sur la représentativité des processus respon-
sables de I’évolution et, plus largement, sur les comparaisons entre deux états des bassins-versants,
avant et apres le forcage. Dans le cadre des forgages climatiques, le « temps zéro » correspond a
I'amorce de la déglaciation post-DMG ou post-PAG (suivant I’échelle temporelle considérée), avec la
morphologie d’une vallée en auge épurée comme point de référence. Dans le cadre des forcages an-
thropiques, le « temps zéro » fut souvent les séquences de forte croissance démographique ou les pre-
micres observations scientifiques réalisées zz-situ (19¢ siecle dans les Alpes, milieu du 20° siecle au Népal).
Or, comment mettre en évidence 'effet de la déglaciation sur le transit sédimentaire si on ne peut
comparer le fonctionnement post-glaciaire des bassins-versants avec le fonctionnement en période gla-

ciaire 7 Comment démontrer les effets d’'une pression anthropique sur apparition de vagues sédimen-
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taires sans points de repére antérieurs a anthropisation ? Certes, il est nécessaire de fixer un point de
départ a la reconstitution d’une évolution géomorphologique, mais nous plaidons ici pour que le
« temps zéro » permettent d’englober des cycles entiers (glaciation/déglaciation ; emprise/déprise an-
thropique).

Le concept de connectivité, en insistant sur différents niveaux d’observation et d’analyse du fonc-
tionnement des cascades sédimentaires, permet d’appréhender 'ensemble des relais de processus dans
Iespace et le temps, et de ne pas rester fixé sur un « temps zéro ». En mobilisant ce concept, il s’agit
plutot de remonter progressivement les chaines causales complexes qui aboutissent a une vague sédi-

mentaire.

Pour une approche géographique multi-scalaire des problématiques scientifiques

Au final, nous insistons donc pour que chaque vague sédimentaire ne soit pas interprétée systémati-
quement comme un simple impact anthropique ou climatique. Il ressort que les bassins-versants mon-

tagnards ont structurellement un comportement pulsé, qui est fonction de trois niveaux scalaires :
- dela somme de couplages locaux tantot efficaces, tantot inefficaces (voire inexistants) ;

- des propriétés de connectivité qui émergent a I’échelle du bassin-versant et qui peuvent par
exemple amener les cascades sédimentaires a diriger de facon récurrente les sédiments vers des

réservoirs durables, sans évacuation possible ;

- des forgages, qui peuvent, et seulement peuvent, favoriser quelques injections sédimentaires dans
le systeme complexe qu’est la cascade sédimentaire, et sans pour autant présager s’ils seront

transportés efficacement.

La démarche que nous avons mobilisée repose sur cette lecture multi-échelle. Certes nous nous inté-
ressons en premier lieu a des processus élémentaires (un processus d’érosion, plus généralement un flux
de matiere), dont nous cherchons a mettre en évidence le rythme de fonctionnement (débit solide, débit
liquide, etc.), les seuils au-dela desquels ils se déclenchent, le temps de la réponse entre le point de dé-
part et le point d’arrivée. Cependant, ces processus ne sont qu'un fragment d’un systéme, et des spécia-

listes des sciences de la Terre disposent souvent d’un arsenal méthodologique adapté a leur étude. Sans
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doute le géographe dispose-t-il d’un savoir-faire davantage original pour analyser les modalités de com-

binaison de ces processus (fig. 96).

Forcage

/

Signal réponse
g P Contexte

- Proprieté 1
- Proprigte 2

Niveau Macro N+1

Niveau local Ng prorigté Forcage
emergente .
Comportement o # )
local : bjet
Objet 1
Objet 3

Figure 96 : Exemple de relations explicatives mobilisées lors d’'une mise en contexte.

Deux objets élémentaires ayant les mémes caractéristiques individuelles peuvent avoir des trajectoires/comportements
différents en fonction du contexte dans lequel ils se situent. Les relations entre les objets et leur contexte sont com-
plexes : de la somme des comportements individuels émergent des variables, des propriétés qui ont un sens a I'échelon
de la mise en contexte (par exemple le bassin-versant dans cet essai), et non au niveau élémentaire. Ces variables
émergentes se combinent, a cet échelon, avec de nouvelles variables, inexistantes a I'’échelon élémentaire. L'ensemble
de ces combinaisons au niveau macro influence en retour les objets élémentaires, et offrent des explications a des
comportements et trajectoires individuels qui ne pourraient étre que partiellement compris si nous restions a I'échelon
d’observation élémentaire.

II peut s’agir d’une combinaison simple de processus, en les prenant deux a deux (on éclaire ainsi leur
couplage), ou d’'une combinaison globale décrivant I'agencement de 'ensemble des liens qu’ils consti-
tuent (on éclaire alors la connectivité). A ce niveau d’analyse, les questions qui se posent sont celles du
fonctionnement du systéme, sa résilience, son aptitude a propager des perturbations, ou plus largement
les modalités de son auto-organisation. Ce n’est qu’apres avoir travaillé a ce niveau d’analyse que 'on
peut mesurer I'(in)efficacité des forcages externes sur le fonctionnement du systeme. 11 s’agit alors de
voir si les forces exogenes sont en mesure d’entrer en résonnance avec le systeme ou, @ contrario, n’ont

qu’un faible écho dans le fonctionnement de celui-ci.

Pour nous, cette approche est résolument géographique. Tout d’abord, cette grille multi-niveau
s’adapte parfaitement a tout systeme spatial, quelle que soit la thématique sous-jacente (fig. 96). Ensuite,

elle permet de s’accrocher a des concepts clefs de la discipline, que nous mobilisons avec habitude a la
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différence de spécialistes de disciplines connexes : changement d’échelle, représentativité, connectivité,
interactions spatiales, etc. Tant que nous cultivons la bonne utilisation de ces concepts, sans doute res-

tera-t-il une géographie physique qui aura toute sa place dans le concert des géosciences.
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Annexes

1. Le probleme de la représentativité des glaciers et la recherche
d’indicateurs pertinents

Les investigations de terrain, les cartes géomorphologiques ou encore les MNT matérialisant la topo-
graphie de surface des glaciers, permettent de s’affranchir des séries de mesures effectuées par les gla-
ciologues. 1l est ainsi possible de multiplier les études de cas et d’obtenir des ordres de grandeur con-
cernant les changements de géométrie sur des glaciers qui n’avaient pas été étudiés jusqu’a présent. I
est de méme possible d’obtenir des quantifications sur un pas de temps plus vaste que celui couvert par
les séries de mesures en cours. Ce travail se matérialise par des cartes diachroniques, a ’échelon d’un
objet (le glacier), représentant les changements suivant deux variables : la superficie et, parfois,
I’épaisseur.

Les données ainsi obtenues ne permettent bien sur pas de rivaliser avec la précision des mesures to-
pographiques directes, 2 situ, effectuées par les glaciologues. Cependant, en augmentant le nombre
d’objets étudiés, on offre de nouvelles possibilités pour comparer le comportement de glaciers entre
eux, puis révéler des comportements régionaux. Il est ainsi possible, par exemple, de savoir si les gla-
ciers choisis par les glaciologues pour effectuer un suivi sont représentatifs des variations glaciaires d’un
secteur donné ou uniquement représentatifs... d’eux-mémes ! Il est connu que les glaciers choisis pour
effectuer les suivis ont été initialement sélectionnés selon des criteres d’accessibilité et non suivant des
criteres de représentativité. Il est donc primordial de vérifier que ces glaciers n’ont pas un comporte-
ment atypique. Par ailleurs, la multiplication des objets étudiés offre la possibilité de produire de véri-

tables syntheses régionales des variations glaciaires.

Synthétiser les variations glaciaires a ’échelle régionale repose essentiellement sur un travail de carto-
graphie. Il permet de répondre a deux attentes scientifiques. En fournissant, a I’échelon de bas-
sins-versants entiers, des données a des hydrologues, il est tout d’abord possible d’établir des bilans hy-
drologiques, de modéliser le comportement des cours d’eau et notamment de comprendre comment

varient (et varieront) les débits. Ensuite, les syntheses régionales ouvrent la porte des modélisations de
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la relation entre glaciers et climats : il s’agit aussi bien de reconstituer les variations temporelles de pa-
rameétres climatiques (précipitations, températures, nébulosité, etc.) a partir des « signaux glaciaires »,
que de prévoir I'évolution de I'englacement a partir des mod¢les simulant les changements climatiques a

venif.

Si les enjeux scientifiques d’une synthése régionale des variations glaciaires sont réels, cette synthese
se heurte cependant a deux difficultés majeures. La premicre est liée au type de variable qui peut étre
retenue : la variation d’épaisseur d’un glacier ou sa superficie peuvent difficilement étre généralisés lors
du changement d’échelle pratiqué. Quel indicateur peut étre retenu pour la cartographie ? La seconde
est liée au mode de représentation cartographique : a une échelle régionale la géométrie glaciaire ne peut
étre respectée sur une carte, ou on représente les glaciers de facon ponctuelle. Une représentation

ponctuelle est-elle satisfaisante pour cartographier, régionalement, les variations glaciaires ?

La Ligne d’Equilibre Glaciaire (LEG) est la limite théorique entre la zone d’accumulation glaciaire
(zone amont du glacier ou la neige s’accumule pour se transformer progressivement en glace) et la zone
d’ablation glaciaire (zone aval ou les pertes en glace par fusion ou sublimation sont dominantes).
L’altitude de la LEG varie dans le temps et dans ’espace, principalement suivant deux parametres cli-
matiques : précipitations et températures. Si les températures augmentent, alors la fusion de la glace
augmente, la zone d’ablation du glacier s’étend et la LEG remonte. Si les précipitations augmentent,
I'accumulation nivale sur le glacier augmente, la zone d’accumulation s’étend et la LEG s’abaisse. Au
final, une élévation de la LEG se traduit par un retrait du front glaciaire, une contraction du glacier,

tandis qu’un abaissement provoque une progression du front glaciaire et une extension du glacier.

Plusieurs méthodes existent pour estimer I'altitude de la LEG (Meierding, 1982). La majorité d’entre
elles reposant sur une reconstitution géométrique de I'extension du glacier étudié. En effet, on estime
couramment que la superficie de la zone d’accumulation correspond aux deux tiers supérieurs (en terme
d’altitude) de la superficie englacée, la zone d’ablation correspondant au tiers inférieur. Une carte de
'extension d’un glacier, confrontée a un canevas topographique, permet ainsi de reconstituer la distri-

bution altitudinale de la superficie englacée et de déterminer la position de la LEG.

L’altitude de la LEG est ainsi une variable résumant les propriétés d’un glacier. Mesurable pour diffé-
rents glaciers et a différentes dates, elle peut ainsi enrichir une base de données spatio-temporelles et

servir iz fine de fondement a la synthese et a la cartographie régionale.
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Figure 97: Définition de I'Altitude de Glaciérisation instantanée.

La Ligne d’Equilibre Glaciaire, en toute rigueur, caractérise uniquement un glacier, éventuellement disparu. Il s’agit donc
d’'une mesure strictement locale, caractérisant les conditions dans lesquelles s’effectue (ou s’effectuait le glacier). Les
glaciologues ont cependant progressivement étendu sa définition en dissociant le calcul d'une LEG locale (14 ou existe
—existait- le glacier) et d’'une LEG régionale, davantage révélatrice des conditions climatiques régionales. Cette derniére
englobe les volumes de relief ou le développement d’un glacier serait climatiquement possible, mais topographiquement
impossible (absence d’'une forme topographique concave favorable au maintien de la neige et de la glace). Par extension,
en dehors des volumes de relief potentiellement englacés, 'AGI est utilisé pour essayer de caractériser les conditions
d’englacement quelle que soit la topographie. Cet indice est utilisé a une échelle régionale, voire a I'échelle de massifs
montagneux entiers (Porter, 1975, 1977, 2000).

A une échelle régionale, la géométrie des glaciers ne peut toutefois pas étre représentée de facon li-
sible : les glaciers sont initialement représentés sous la forme d’un semis de points. Cependant, cette
traduction cartographique pose probléme car le semis varie au cours du temps, a chaque date considé-
rée, par le jeu des confluences glaciaires en phase de glaciation, par le scindement des glaciers en phase
de retrait. En effet, certains glaciers vont s’assembler pour n’en former qu’un seul, tandis que d’autres
peuvent se morceler pour en « créer » plusieurs. De méme, un glacier pourra tout simplement dispa-

raitre ou naitre au cours de la période étudiée.

Cette instabilité du corpus de glaciers pose une double question. Tout d’abord, comment établir des
cartes diachroniques sur des objets mouvants ? Ensuite, comment quantifier, par le biais de parametres
statistiques simples (moyenne, écart-type, etc.) la variation de la LEG ? En effet, des glaciers voisins,
issus du scindement d’un unique glacier, présenteront des LEG voisines et peseront sur le calcul de la
moyenne. Nous sommes la confrontés au méme probléeme que celui posé par les agrégats de glaciers

rocheux dans I’établissement des mode¢les de distribution du pergélisol.
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Ces deux problémes peuvent étre résolus en passant d’une représentation discréte de I'altitude des
LEG a une représentation continue. Il s’agit donc d’interpoler les valeurs d’altitude de la LEG pour
construire un champ spatial en tout point de espace. En toute rigueur, les glaciologues définissent
I'Altitude de Glaciérisation Instantanée (AGI) comme le pendant de la LEG en dehors des zones en-
glacées (fig. 97). Ce seuil correspond a laltitude ou I'accumulation glaciaire devient potentiellement
dominante, méme si le relief local (absence d’impluvium, voire absence de relief) ne permet pas
Pexistence d’un véritable glacier (Lie e a/., 2003). Les climatologues, qui cherchent a recréer des champs
de précipitations ou de températures, ont établi diverses méthodes d’interpolation qui tiennent compte
de la granularité des données (Joly ez al, 2003 ; Madelin, 2004) et qui inspirent ici, en grande partie, les
travaux effectués sur la LEG/AGI.
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2. Faire la part des facteurs régionaux et locaux

La nature méme de I'information géographique, étroitement dépendante de I’échelon d’observation, a
posé le probléme du changement d’échelle en géographie. La formulation de P'erreur écologique et de
Perreur atomiste, classique en analyse spatiale, a stimulé les analyses portant simultanément sur plu-
sieurs échelles ou plusieurs niveaux d’agrégation. Une lecture multi-niveau offre ainsi la possibilité
d’isoler les facteurs qui expliquent les comportements individuels des objets de ceux qui influencent les
agrégats d’objets, a un échelon macro. Notre objectif n’est pas ici de faire un inventaire de toutes les
méthodes multiniveaux existantes, nous présentons simplement les méthodes de décomposition de la
variance et de PACP multiniveaux, certes classiques en géographie humaine, mais qui offrent une lec-

ture nouvelle des données recueillies sur les glaciers.

I’analyse multiniveaux est classiquement organisée en deux étapes et nous 'appliquons ici au cas des
Alpes francaises. Tout d'abord, un test du F de Fischer est appliqué pour estimer si l'altitude de la LEG
peut étre expliquée par un fait d’appartenance régionale. Autrement dit, le fait d’appartenir au massif de
la Vanoise ou a celui des Ecrins crée-t-il d’emblée une différence significative dans 'ordre de grandeur
de Paltitude de la LEG ? Si oui, quel est le poids de cette appartenance régionale pour expliquer la va-
riabilité de Taltitude de la LEG ? Ensuite, I'analyse en composantes principales (ACP) multiscalaire
permet, quant a elle, de décrire les relations entre l'altitude de la LEG et des variables explicatives a plu-

sieurs échelles.

Le test du F, et la décomposition de la variance associée, est utilisé ici pour évaluer dans quelle
mesure les valeurs de la LEG et des parameétres qui pourraient expliquer son niveau peuvent diffé-
rer significativement d’un massif montagneux a I'autre. L'hypothése nulle se fonde alors sur le fait
que les différences entre les régions sont considérées comme non significatives. Pour accepter ou
rejeter cette hypothéese nulle, la méthode statistique est fondée sur le calcul de la « variabilité entre
les groupes » (ou inter-groupe) et de la « variabilité intra-groupe », sachant qu’un groupe est ici une

région d’appartenance, un massif montagneux ou se situe un glacier.
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La «wvariabilité inter-groupe » (Viu,) correspond a la somme des différences au carré entre le
centre de gravité (défini comme une valeur moyenne) de chaque région et le centre de gravité (en

valeur moyenne ) de I'ensemble de la population, de sorte que :

Viur (X) = 22 d[X(G), X(G)]?

ou r est une région, X la variable considérée, X(G) le centre de gravité de la population de glaciers

(sur la variable X), X(Gy) le centre de gravité de la région (sur la variable X ), et d la distance.

La « variabilité intra-groupe » (Vi) correspond a la somme des carrés des différences entre une
observation faite sur un glacier, et le centre de gravité de la région a laquelle appartient le glacier, de

sorte que :

Virztra(X) = Zr ZgEr dpigr, X(Gr)]z
ou X, est l'observation faite sur le glacier g, sur une variable X, dans la région r.

Les comparaisons entre Viu, €t Vi, puls le calcul de ratios entre ces valeurs et la variabilité de
toute la population de glaciers, constituent une premicre étape pour caractériser les différents mas-
sifs auxquels appartiennent les glaciers. Voit-on apparaitre des différences significatives entre les
massifs montagneux ? Si oui, a quelles variables ces différences sont-elles dues ? Quelle que soit
cette premicre lecture, un test statistique est nécessaire afin de rejeter ou pas 'hypothese nulle, en

calculant puis testant la valeur du F, calculée comme suit :

Fuae = [Viuer/ R-1)]/ [Vinra/ (N-R)]

ou R est le nombre de régions (ici 5), N la population de glaciers (ici 217). Le Fyaue est comparé au
Fincorique, avec R-1, N-1 degrés de liberté. Pour rappel, si la Fraue > Fincorique, alors 'hypothese nulle est

rejetée.

Des lors que 'importance relative des « variabilité intra » et « variabilité inter » est discutée, et si des
effets locaux émergent de cette premicre lecture, les relations entre le niveau de la LEG et les variables
explicatives doivent étre décelées, grace a PACP multiniveaux. Par exemple, au sein des Alpes frangaises,

chacun des glaciers étudiés pourra étre positionné relativement aux autres objets du corpus, pour faire
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émerger les combinaisons de variables favorables en tout lieu a une LEG élevée ou, a contrario, basse.
Ensuite chacun des glaciers sera comparé non pas a tous les autres objets du corpus, mais simplement
ceux de son groupe régional : ressortent alors les variables qui différencient localement un glacier de ses
voisins (fig. 98). L’Analyse en Composantes Principales, dans le détail, positionne alors les propriétés du
glacier par rapport au centre de gravité de chaque région. Apparaissent les combinaisons de variables
qui, a lintérieur de chaque région, font apparaitre un niveau de la LEG supérieur ou inférieur a la
moyenne locale (Mathian & Piron, 2001). Cette double lecture permet alors d’identifier quelles variables
influencent la LEG d’une fagon générale, sur 'ensemble du corpus étudié, ou celles qui permettent
uniquement de différencier la LEG d’un glacier, avec celle des glaciers voisins. En fin de compte, cette
exploration multiscalaire des données permet d’identifier des variables expliquant, voire estimant,

Paltitude de 1a LEG.

Analyse au niveau des Alpes frangaises

® Région / Massif montagneux

@ U%

Glacier

/ \\
Variabilité entre les glaciers
Variabilité entre les Régions/Massifs a l'intérieur des régions
4

Centre de gravité d'une région

y

Régions centrées dans le méme repére

Figure 98: Principes de 'ACP multiniveaux, appliquée aux conditions d’englacement.

Le nuage de points est projeté sur un axe factoriel ; 'appartenance a une région ou a un massif montagneux est suggéré
par les contours ovoides. La variabilité des conditions peut alors étre décomposée en deux. 1) Une variabilité entre les
régions (en bas a gauche) peut étre analysée, les régions d’appartenance étant alors représentées par leur centre de
gravité. 2) Une variabilité intra-régionale peut étre mise en évidence, lorsque les régions sont centrées sur le méme re-
pére (en bas a droite) : les centres de gravité des régions sont alors positionnés au centre du plan factoriel, de telles sorte
que les traits communs internes a toutes les régions. Le glacier est alors positionné par rapport a la moyenne régionale, et
non plus a la moyenne locale. L’objectif est de mettre en exergue ce qui crée de fagon récurrente un niveau anormale-
ment haut (ou anormalement bas) de la LEG au sein de chaque région. Adapté de Mathian et al., 2002.
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3. Les méthodes disponibles pour étudier les formes d’organisation
spatiale dans les logiques d’englacement

Rechercher et révéler des formes d’organisation spatiale consiste, au final, a effectuer un travail
d’abstraction : isoler certaines caractéristiques des glaciers afin de faciliter leur comparaison, de méme
que leur spatialisation. Dans le cadre de nos recherches, nous avons ainsi émis ’hypothése que les mo-
dalités de I'englacement pouvaient étre résumées par l'estimation de ’AGI, indicateur dont il est pos-
sible d’estimer la valeur en tout point de I'espace (Lie ef /., 2003). Cette estimation en continu permet
notamment de nous affranchir d’un des principaux biais liés aux glaciers : la modification profonde de
leur géométrie au cours du temps. En effet, depuis le PAG, les glaciers se sont progressivement repliés
vers de plus hautes altitudes. Or, dans les secteurs ou 'englacement atteint des conditions limites, cette
tendance est accompagnée d’un morcellement de glaciers initiaux en de multiples glaciers de petite taille.
Ce schéma a été particuliecrement observé en Vanoise, dans les Alpes du sud, plus généralement aussi
dans le cas de glaciers exposés au sud (Vivian, 1975). Une étude fondée exclusivement sur la LEG de
ces glaciers, affectant une valeur de LEG pour chaque glacier, serait ainsi statistiquement influencée par
le grand nombre de glaciers dans ces milieux relativement défavorables. Le calcul d’'une moyenne de la
LEG, dans une région donnée, serait ainsi biaisé par la présence de nombreux glaciers en zone défavo-

rable et donc sans doute surestimée. ..

Une représentation cartographique continue (en mode raster) de ’AGI, affranchie de 'emplacement,
de la géométrie, et du nombre des glaciers, est donc nécessaire. Se pose dorénavant la question métho-
dologique de ’estimation de cet indicateur en tout lieu. Une interpolation a partir des valeurs d’altitudes
de la LEG mesurées localement peut étre effectuée, notamment par krigeage (Matheron, 1970; Cossart
et al., 2008) ou par régression multiple (Joly e al., 2003; Cossart, 2011). Ces méthodes sont cependant
« globales » en ce sens qu’elles partent du postulat que les processus agissant sur le phénomene a spatia-
liser sont identiques dans 'ensemble de I'espace considéré. Cette hypothése de stationnarité peut poser
probleme dans le cadre d’une étude sur 'englacement car il est connu que les processus aboutissant a la
genese de glaciers sont hautement variables dans espace (Evans, 2006 & 2011). Plus précisément, des
essais d’interpolation de variables climatiques (précipitations et ou températures) ont montré que les
contextes locaux se reflétent dans des résidus élevés lorsque des méthodes globales ont été appliquées.
Ce probleme a notamment été soulevé dans le cas des zones de montagne, ou les variations altitudinales,

d’exposition, ez. créent une véritable mosaique (Gottardi ez a/., 2008; Joly ez al., 2008, 2009).
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Afin de résoudre ces problémes, une régression géographiquement pondérée (GWR, pour Geo-
graphically Weighted Regression) peut étre appliquée afin d’estimer le niveau d’une variable, a partir
de facteurs explicatifs dont 'influence change d’ans 'espace. La GWR produit en effet des coeffi-
cients de régression distincts pour chacune des localisations de la zone d’étude. Dans le cas d’une es-
timation de ’AGI, la procédure est la suivante. Tout d’abord, pour chaque glacier de la zone d’étude
(localisé a une longitude X, et une latitude Y), nous mettons en place une régression linéaire, afin
d’estimer Paltitude de la LEG (notée ELA’X)Y) a partir de variables explicatives Vi(x,y) qui sont es-
timées pour I'ensemble des glaciers environnants, de localisation (x,y). Cependant, un plus grand
poids est conféré a un glacier (x,y) proche du point (X,Y) pour lequel I'altitude de la LEG est a esti-
mer. La variation du poids des glaciers dans 'espace dépend d’un d’un filtre gaussien et chaque va-
riable Vi doit étre indexée par les coordonnées géographique (x,y). La formule permettant d’estimer

Paltitude de la LEG est donc :

ELAxy(x,y) = Boxy + Prxy* Vixy) +...4 Baxy ™ Va(x,y)
ou X,Y sont les coordonnées d’un glacier ou I'estimation de I'altitude de la LEG est effectuée; (x,y)
sont les coordonnées des glaciers environnants, o B1 Ba sont les coefficients de régression qui va-

rient dans I'espace (Bo étant 'ordonnée a l'origine, B1 et Ba les coefficients des variables prédictives),
Vi et V, étant les variables prédictives. Cette équation est ajustée suivant le critére des moindres cat-
rés afin d’obtenir une estimation des coefficients différente a chaque localisation (X,Y) d’un glacier

et d’estimer alors une valeur théorique de l'altitude de la LEG.

En étendant ce principe de calcul en dehors des zones couvertes par les glaciers, une estimation de
I’AGI, en tout point de I'espace étudié, peut étre effectuée. On pose alors, pour chaque point non

englacé de coordonnées (X,Y) :

AGI(X,Y) = ELA’xy(X,Y)

AGIXY) = Boxy + Bixy * ViZKY) + ... + Baxy*Va(XY)
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Cette méthode GWR est implémentée sous SIG (SAGA GIS©), de telle sorte que chaque vatiable
explicative soit une couche d’information raster, de méme que la variable a expliquer. Les estima-

tions sont alors faites pour chaque pixel de coordonnées (X,Y) de la zone considérée.
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Parmi les résultats issus de I'analyse statistique, il y a la carte des variations de PAGI, mais également
les cartes des coefficients de régression. Chacun de ces coefficients varie en effet dans I'espace grace a
la pondération spatiale et la valeur de ces coefficients peut étre cartographiée pour chaque pixel. Ils

peuvent ainsi étre interprétés comme des dérivées partielles de 'AGI (OAGI/ORayonnement solaire ;

O0AGI/0Curvature; OAGI/0Longitude ; efz.) et donc révéler la sensibilité de PAGI a chacune des va-
riables prédictives en tout point de 'espace. Plus élevé est le coefficient, plus influente sera la variable
explicative sur le niveau de PAGI. Au total, les cartes issues de I'analyse permettent tout d’abord de ré-

véler I'organisation spatiale des conditions d’englacement (gradients, discontinuités dans le niveau de
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IPAGI, par exemple) mais également de caractériser des régions glaciaires distinctes. Cette distinction
peut se fonder sur la différence d’intensité dans linfluence des parametres expliquant le niveau

d’englacement.
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4. Les variations glaciaires : avancées chronologiques

a) Les variations post-DMG

Dans les Alpes du Nord, toutes les vallées étaient occupées par des glaciers suffisamment développés
pour s’étendre sur le piémont (fig. 100). Le glacier rhodanien, considéré comme I'un des plus imposants
de I'époque, approchait les 300 km, occupant le bassin 1émanique et créant un lobe dans le secteur de
Neuchatel. Plus au sud, deux principaux corps de glace s’étalaient, l'un aux abords de Lyon en un grand
lobe (moraines frontales de Grenay a 20 km de Lyon), l'autre pres de 40 km a 1'aval de Grenoble (com-
plexe de Moirans). La reconstitution des flux permet d'identifier deux principaux ensembles d'alimenta-
tion dans la partie interne des Alpes. La premicére, du sud du massif du Mont-blanc a la Tarentaise (et
une partie de la Maurienne), a alimenté principalement le lobe lyonnais. Les flux ont été chenalisés dans
les grandes vallées (sillon alpin, Arve) et cluses (Annecy, Chambéry) avant de s'étaler sur le piémont
(Coutterand, 2010). La seconde zone s'étend de l'ensemble Belledonne/Grandes Rousses au flanc oc-
cidental du Massif des Ecrins. Les grandes vallées de la Maurienne, du Grésivaudan, de la Romanche et
du Drac ont collecté ces flux de glace pour les faire converger dans la cluse de Grenoble. L'épaisseur
ainsi atteinte (plus de 1000 meétres) a par ailleurs favorisé le développement de digitations de glace, qui

ont ainsi pénétré certaines vallées du Vercors et de la Chartreuse.

La chronologie reste débattue : le maximum wiirmien semble antérieur a 40000 ans BP, les fronts gla-
ciaires auraient ensuite reculé a partir de 30 000 ans BP environ, date a laquelle une partie de la cuvette
lémanique aurait été pour partie libre de glace. Une phase de progression des fronts glaciaires survenue
peu avant 20 000 ans BP a en revanche été clairement mise en évidence, enregistrée par des terrasses de
kame sur les bords du L.éman et par des dépots d'obturation dans les vallées du Chablais. Elle permet
de situer le front du glacier du Rhone aux environs de Geneve et d'estimer 1'épaisseur de glace a

600-700 meétres dans le secteur d'Evian.
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ciaire (WUrm).

Tiré de Coutterand, 2011.
Le glacier durancien constituait quant a lui le principal glacier des Alpes du Sud lors du DMG. 1I col-

lectait les flux de glace provenant de la bordure orientale du massif des Ecrins, du massif des Cerces, du
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Queyras et de la vallée de 'Ubaye. Dans la partie amont du glacier, nous avons montré que 1’épaisseur
approchait les 1000 métres dans le bassin du Briangonnais (Cossart, 2005). A P'aval, le front de ce gla-
cier durancien se situait a une altitude inférieure a 600 meétres (570 metres ; Monjuvent et Nicoud, 1988),
40 km en aval de Gap, a proximité de Sisteron. Dans le détail, M. Jorda ez a/. (1999) identifient trois
complexes morainiques frontaux, correspondant a différents stades successifs du DMG, datés entre

20620 cal. BP et 22540 cal. BP (MIS 2) et coincidant avec la terminaison du DMG identifiée a I’échelle

globale

Apres le dernier maximum wurmien (20 ka BP), le retrait des glaciers a été brutal : les basses vallées et
les zones de piémont sont ainsi libres de glace des le Dryas I (dit ancien) a 15000 BP (Jorda e a/, 1999).
Dans les tétes de bassin des Alpes du Nord, en Oisans et en Haute-Durance, un important amincisse-
ment des glaciers de vallée est observé, associé¢ a une élévation de la LEG de I'ordre de 300 metres. Les
scenarii établis en Moyenne Durance et en Ubaye indiquent un recul des glaciers plus marqué encore :

seuls des glaciers de cirque demeuraient au Dryas ancien (Jorda, 1986).

Le Dryas ancien reste cependant unanimement reconnu comme une phase favorable au développe-
ment glaciaire, identifiée dans les séquences palynologiques ou isotopiques. Cette période est marquée
par un pic de froid accusé, postérieur a 14000 BP, favorisant de véritables progressions glaciaires,
d’ampleur relativement homogene sur ensemble du massif alpin (Kerschner ef /., 2007 ; Cossart ef al.,
2012). Elle est suivie par la phase de réchauffement du Bélling (13000 a 12000 BP), qui se singularise
palynologiquement par le retour progressif de la forét (Magny, 1995) et par le recul généralisé des gla-
ciers alpins. A la fin du Bolling, certains auteurs ont isolé la période du Dryas II (Dryas moyen) entre
13000 et 12000 BP (Couteaux, 1983), a laquelle ils associent un stationnement glaciaire. L.a majorité des
travaux régionaux indiquent toutefois que I'amélioration du climat était continue du Dryas I au Dryas

I11, associant ainsi I'Alleréd au Bolling en une seule phase de décrue glaciaire.

Autour de 11000 BP sévit une « crise climatique majeure » (Jorda, 19806) : le Dryas III (Dryas récent),
reconnue a 'échelle mondiale. Elle se caractérise par une progression marquée des glaciers, dont les hé-
ritages restent lisibles dans les paysages sous forme de moraines volumineuses, généralement bien pré-
servées. Leur volume et leur agencement stratigraphique montrent qu'elles résultent d'une véritable
ré-avancée glaciaire apres le recul de la phase Bolling-Alleréd. Les dges CRE et les dates '*C obtenus

sont en parfaite cohérence sur I'ensemble du massif alpin : du Massif du Mont-Blanc (Jaillet et Ballan-
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dras, 1999) jusqu'en Ubaye, les ages sont compris entre 10,8 et 12,3 ka. Seules les modalités de l'engla-
cement varient, illustrant une certaine différenciation de l'altitude de la LEG, comprise entre 2200
metres dans le secteur du Mont-Blanc et 2400 a 2500 metres dans les Alpes méridionales (Queyras,
Ubaye). Si des glaciers en langues pluri-kilométriques descendaient les vallées du Mont-Blanc ou de
I'Oisans occidental jusqu'a des altitudes de I'ordre de 1000 metres, les glaciers du Brianconnais (Oisans
oriental, Clarée) présentaient des dimensions plus modestes (fronts vers 1500 a 1800 metres). Plus au
sud, les glaciers du Queyras et de 1'Ubaye se cantonnaient quant a eux dans les cirques collecteurs. A la
différence des stades antérieurs, les modalités de 'englacement semblent donc se différencier entre les
massifs lors du Dryas récent, comme le suggerent les styles d’englacement (langue vs cirque) et les alti-

tudes atteintes par les fronts.

Le stade du Dryas Récent a été rapidement suivi par une autre phase de progression glaciaire, matéria-
lisée par une phase de construction morainique bien identifiée : il s'agit, dans la majorité des secteurs
investigués, d'édifices situés peu en aval des moraines subactuelles du Petit Age Glaciaire (fig. 101 et
102). Associées au Préboréal (stade Kartell, défini dans les Alpes suisses), ces héritages sont datés entre
10,8 et 10 ka dans la vallée de I'Arve (Mont-Blanc) (Jaillet et Ballandras, 1999) et de la Clarée, dans le
Briangonnais (Cossart e al., 2012). Ce stade est mis en relation avec un pic de froid marqué vers 10,5 ka,

observé sur l'ensemble des Alpes (De Beaulieu et Jorda, 1977 ; Kerschner ef al., 2007).

Apres le Préboréal, le Boréal (10,2-9 ka) comme 'Optimum Climatique Holocene (9-5 ka) apparais-
sent comme des phases trop chaudes pour permettre une recrudescence glaciaire généralisée (Ivy-Ochs
et al., 2009). 11 reste plausible qu'une partie des héritages holocénes fut remaniée lors du Petit Age Gla-
ciaire (17e-19e siecles), qui apparait comme la principale phase de recrudescence glaciaire holocene (fig.

102 et 103).

Ces résultats chronologiques peuvent également étre interprétés spatialement. L’identification des
stades de récurrence avait déja permis, il y une décennie, de souligner des différences significatives dans
les conditions d’englacement dans divers massifs des Alpes. Kerschner ¢z a/ (2000) rapportent par
exemple que I'altitude de la LEG était, pendant le Dryas récent, de 450 metres sous le niveau repere du
PAG dans les régions de l'ouest de I'Autriche, contre 350 metres dans le nord de 1'Autriche. Plus ré-
cemment. Federici e /. (2000) estiment que le niveau de la LEG lors du Dryas récent était de 'ordre de

350 metres sous le niveau du PAG dans les Alpes maritimes italiennes.
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En France, ce type de différences est également signalé. D'une part, Jorda (1993) estime que le niveau
de Taltitude de la LEG lors du Dryas récent était de 300 metres sous le niveau de référence du PAG
dans les parties internes des Alpes du sud (le Queyras, en Ubaye et Verdon), comparable avec le niveau
estimé dans les Alpes maritimes italiennes voisines. D'autre part, dans une partie plus occidentale de
Alpes francaises, dans le Massif des Ecrins, des Grandes Rousses, du Brianconnais occidental, le niveau
de la LEG lors du Dryas récent se situait 450 meétres sous le niveau du PAG (Edouard, 1979 ; Cotteaux
et Edouard, 1987 ; Chardon, 1993 ; Cossart ez al., 2013).

Dryas récent
Dépots glaciaires

P> Cordons morainiques |

’ Glacio-lacustre

Egesen SS (maximum)

e | E

Figure 101 : Reconstitution de I'englacement lors de la transition Tardiglaciaire / Holocéne dans les
Alpes frangaises.

Le maximum du Dryas récent (Egesen) est caractérisé par I'avancée des langues de glace dans la vallée de I'Arve, ob-
turant en divers secteurs I'écoulement du cours d’eau (Coutterand, 2011).

Les quelques comparaisons effectuées entre des massifs dont I'histoire glaciaire est bien connue indi-
quent toutes un schéma spatial similaire, marqué par un gradient dans le niveau de la LEG au Dryas

récent : celle-ci s’éleve d’ouest en est. Le gradient correspondant est généralement de 'ordre de 12 a 15

188



m.km, valeur légérement supéricure 2 celle calculée pour le PAG et la période actuelle (8 2 10 m.km,

in Cossart, 2005). Cette valeur estimée pour le Dryas récent correspond a des niveaux observés dans les

zones a fort gradient d’humidité, comme la chaine des Cascades (Porter, 1977) ou dans les Alpes

néo-zélandaises (Porter, 1975) : le gradient d’altitude des LEG peut y atteindre 15 voire 20 m.km™. Ces

gradients sont mis en relation avec une décroissance progressive des précipitations de 'ordre de 30 %

sur une distance d’environ 30 km.

Altitudes (m.asl)
A //J e 2500
& 2000
i \_-_/\. 3
/ § \ Glacier extent
/ ‘\p \ (drawn from moraines
\ - Iy A and roches moutonnées)
sszs LGM
\L‘ > ’}“ LasMuan@ =222 Stage 1
Zi= | = ey
/ - ! R CLA 08 1109 ) v
k@/" ' 0 «los=07ka P [T uagmcer
Plo des) ) Fiou Blanc_{! S = E Vo
/ e Glacially polished
Cerces ("2 —~ CLA 08 1310 14 kb
3097 m S———=". 113 = 08ka T
2 P e A =
A \ N 77
) 5 =
' o I.* 3
CLA 04 7to1]". 5= Ip
{124 222ka - -LaclL L
Pte de Ia S ™ B
Cassille ' AG? %, W\ t
3069m , A\ s \
y "\( Bae L\ ) \_‘.- _/\-\
\ { "& 2 2N s
& \”'&
Y At
Ay o
Le Chardonnet A~ =
0 ' v, R \Q(\
\[ciavoisas] 2 3 s N
114:03ka CLA 04 4 =
\'ﬂ \\ 401:77 ka J
& "\\7.‘ ﬂ‘,\(
| )
\ )
0 3km \ K
|
\ Bufere 5

Glacier extent

~ 7 . |Preboreal
| '~ ~ Younger Dryas
~ " Older Dryas (?)
LGM

Figure 102 : Reconstitution de I'englacement lors de la transition Tardiglaciaire/Holocéne dans les

Alpes du Briangonnais (Clarée).

Les calages chronologiques sont obtenus par la méthode CRE. Une véritable avancée glaciaire intervient au Dryas ré-
cent, et il faut attendre la fin du Préboréal (stade Kartell) pour libérer les hauts bassins-versants des glaces (Cossart et al.,

2013).
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Figure 103 : Synthése chronologique de la transition Tardiglaciaire/Holocene dans les Alpes fran-
caises.

Comparaison des séquences de variations de la LEG avec les reconstitutions thermiques effectuées a partir des enre-
gistrements de la calotte groénlandaise.

Un changement semble donc s’opérer dans la logique spatiale de répartition de 'englacement a la fin
du Tardiglaciaire. Ce changement peut certes avoir été amplifié par la nature du relief (hypsométrie, en-
caissement des vallées), plus favorable au maintien des glaces dans le Massif des Ecrins que dans le
Massif du Queyras. Cependant, son ampleur est telle qu’une modification de la circulation atmosphé-
rique comme le renforcement de la circulation zonale d’ouest pourrait en étre la cause : les travaux des
paléo-climatologues plaident d’ailleurs en faveur de cette hypothése (Andersen, 1997 ; Van Geel e7 4/,

1999 ; Barcena ez al., 2001 ; Duplessy ez al., 2001).

b) Les variations post-PAG

La documentation des variations glaciaires depuis le PAG est facilitée par la bonne conservation des
formes (édifices morainiques) et par le recours possible a la lichénométrie pour dater leur mise en place.
En outre, la consultation de divers documents d’archives (descriptions littéraires, gravures, cartes ou
photographies anciennes) peut compléter les traditionnelles données de terrain. Ces données montrent

que cette période s’étend de la fin du 16e siecle jusqu'au milieu du 19e siecle, soit pres de trois siecles
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lors desquels on observe une large crue glaciaire. Les maxima principaux sont identifiés autour de 1600,
au début du 19e siecle, et surtout autour de 1850-1860, période considérée le plus souvent la phase
maximale d’avancée. Dans le massif du Mont-Blanc, les glaciers s’avancent jusque dans le fond de la
vallée de Arve : les glaciers d’Argentiere ou de la mer de glace (appelé « Glacier des Bois » dans sa par-
tie aval, tant il s’avance dans I’étage forestier) s’avancant a proximité directe des habitations (fig. 104).

Le niveau de la LEG est de Pordre de 200 meétres sous les niveaux actuels.

Des lors, les fronts glaciaires ont entamé leur recul, ponctué toutefois de pauses voire de ré-avancées
comme lors des décennies 1890, 1910 puis enfin 1960-70. Les suivis effectués depuis plus d’un siecle
dans le massif du Mont-Blanc constituent en cela une référence (¢f sup.). La comparaison des variations
de longueur des différents glaciers montre des réponses relativement synchrones, paralléles aux varia-
tions de températures. On notera tout de méme des temps de réponses décalés de certains glaciers (Mer
de Glace notamment) qui, par leur volume et leur géométrie d’ensemble (pente plus faible, impluvium

plus vaste), ont davantage d’inertie vis-a-vis des signaux climatiques.

Figure 104 : Reconstitution 3D des glaciers de la vallée de Chamonix au 19eme siécle.

Reconstitution effectuée par S. Coutterand, mise en ligne sur le site http://www.geologie-montblanc.fr/.
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Figure 105 : Variations de 'Altitude Instantanée de Glaciérisation au sein du Massif des Ecrins.

Cette carte issue de la différence pixel a pixel entre le champ de I'AGI reconstitué pour le PAG, et celui reconstitué pour
2003. Noter la plus grande élévation dans la partie orientale du secteur.

Pour appréhender ces réponses différenciées au cours du temps, nous avons effectué des estimations
sur un corpus de plus de 60 glaciers du massif des Ecrins. Elles montrent tout d’abord Iaccélération
brutale de I’élévation de PAGI lors des trois dernieres décennies. Depuis 1860, ce qui correspond ap-
proximativement a la terminaison du Petit Age Glaciaire, la tendance a I’élévation de PAGI ne se dé-
ment pas (+ 180 metres), mais il apparait que les deux tiers de cette élévation intervient depuis 1975 (+
115 metres). Au-dela de ces valeurs moyennes, estimées sur ’ensemble de la zone étudiée, il existe une
disparité dans le fonctionnement des glaciers. En effet, ’écart-type de PAGI est de 145 metres en 1880,
118 metres en 2003. Plus précisément, les cartes diachroniques montrent clairement que les glaciers
orientaux ont réagi avec davantage d’ampleur que les glaciers occidentaux (fig. 105).

Cette interprétation spatiale est essentielle car elle permet de proposer des scenarii climatiques : cette
tendance est-elle liée a un réchauffement plus marqué des températures dans le secteur oriental ?
Est-elle liée au contraire a une diminution des précipitations dans ce secteur ? L.a comparaison d’études

climatologiques du début du 20e siecle (Bénévent, 1926) avec les études récentes (Coursier et Isaac,

192



1999) semble renforcer la seconde hypothese. Aux climatologues désormais d’interpréter ces résultats

en termes de modification de la circulation atmosphérique...
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5. Des boucles de rétroaction négatives lors de la déglaciation

Nous abordons ici la déglaciation a une échelle spatiale fine, qui permet de mobiliser les facteurs lo-
caux que nous avons mis en évidence dans I'explication du niveau actuel des LEG et de TAGI. 11 s’agit
a présent de voir comment ces facteurs peuvent moduler le comportement des glaciers et comment ils
peuvent étre a I'origine de boucles de rétroaction négatives dans I’évolution de 'englacement. Plus par-
ticulierement, nous explorerons I'influence de la morphométrie des cirques glaciaires puis celle de la

couverture de débris des glaciers.

a) Le role de la morphométrie des cirques glaciaires

L'influence de la lithologie et de la topographie environnant un glacier sur le niveau de sa LEG a déja
été mise en évidence. Nous avons évoqué, a plusieurs reprises, que les glaciers situés dans les cirques
concaves présentent des conditions favorables a la préservation de la glace (piégeage des masses d'air
froid) et a son accumulation (convergence des flux avalancheux). Par conséquent, les glaciers de cirque,
bien confinés au pied des parois, bénéficient pleinement de cet effet local et apparaissent moins direc-
tement influencés par la trame climatique régionale (Dyurgerov ez al., 1994 ; Dyurgerov, 2003 ; Cossart,
2005, 2011). En effet, dans le contexte du réchauffement climatique post-PAG, I’élévation de la LEG a
¢été de Pordre de +100 a +150 metres dans le cas de glaciers de cirque du massif des Ecrins, contre
+200 a +250 metres dans le cas de glaciers en langue du méme secteur. Plus précisément, dans le cas de
ces derniers, nous avons mis en exergue le fait qu’ils ont généralement subi une élévation importante de
la LEG, avant de finalement devenir des glaciers de cirque. Des lors, évolution devient ralentie a me-
sure que croit I'influence du cirque glaciaire sur leur comportement (Kaiming ef @/, 2011 ; Cossart,
2013). De fait, une véritable rétroaction négative se met en place lors du retrait d'un glacier : celui-ci se
cantonne progressivement aux pieds de paroi, de telle sorte que la majeure partie de leur surface appar-
tient au « piege a air froid » que constitue le fond du cirque, ou a une zone de dépdt d’avalanches.
L'importance relative de l'approvisionnement en neige par les avalanches augmente alors. En conclu-
sion, le rythme d’élévation de la LEG ralentit a mesure que les glaciers sont progressivement enfermés

dans un cirque (fig. 106 et 107).
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Figure 107 : Le glacier de Freydane
(Grand Pic de Belledonne).

Situé en pied de paroi, a une altitude de
'ordre de 2560 metres d’altitude, ce glacier
n’'a subi une hausse de la LEG «que » de
l'ordre de 100 métres depuis le PAG. On
notera la présence de la moraine du PAG a
2450 metres d’altitude. Bien calé dans le fond
du cirque, celui-ci est dorénavant entierement
en position ombragée, et sa surface est en-
tierement recouverte par les dép6ts des ava-
lanches.

En appliquant ce modele aux Alpes francaises depuis le PAG, sans doute pouvons-nous expliquer
pour partie les LEG tres basses dans les secteurs de Belledonne - Grandes Rousses et dans les régions
méridionales, qui englobaient exclusivement des glaciers de cirque pendant le PAG. En comparaison
avec d'autres régions, ou les langues glaciaires ont été touchées par des hausses marquées de la LEG, les

glaciers de cirque ont maintenu des LEG relativement basses.
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b) Des glaciers blancs aux glaciers noirs ?

Le retrait des glaciers et leur confinement progressif dans les cirques ne les placent pas uniquement au
cceur de Pactivité avalancheuse, source de neige. Ils mettent également le glacier au cceur de la mobilisa-
tion sédimentaire paraglaciaire. En effet, au plus pres des parois rocheuses, le glacier recoit les débris
fournis par ces dernicres, par gravité pure, éventuellement assistée par les avalanches. Ensuite,
I’abaissement de la surface du glacier, concomitamment au retrait glaciaire, met a jour de nouvelles
sources sédimentaires sur les marges latérales : leur mobilisation (ravinement, mouvements de masse,
ete.) augmente la charge en débris du glacier situé en contrebas. Cet apport de sédiments peut faire évo-
luer un glacier blanc en glacier noir, couvert, dont on sait que l'inertie face aux forgages climatiques est
plus importante. De nombreux auteurs ont montré que, toutes choses égales par ailleurs, une couver-
ture de débris pouvait impliquer un niveau de la LEG inférieur de 50 a 100 metres sous le niveau de la
LEG des glaciers blancs. Cette tendance se ressent sur la trajectoire évolutive des glaciers, largement
freinée dans le cas des glaciers couverts. En reprenant des données bien connues dans le massif des
Ecrins, il est ainsi possible de mettre en regard I’élévation de la LEG qui était attendue par une modéli-
sation et celle qui fut réellement observée (fig. 108). Confirmant ce qui a été formalisé en Vanoise
(Guillet & Deline, 20006), ’étude menée dans le massif des Ecrins sur plus de 35 glaciers indique que le

changement d’état des glaciers peut expliquer les derniers résidus en terme de niveau de la LEG.
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beynot, etc.), qui apparaissent dans le qua-
drant haut-gauche, c’est-a-dire avec une élé-
vation réelle de la LEG bien inférieure (de 50 a
100 metres) a ce que laisserait présager les
modéles.



6. Calibrage en vue d’une simulation dans la plateforme Vensim

Le calibrage des simulations s’effectue suivant deux types de fenétres : celles dévolues aux comparti-
ments, aux stocks, ou doivent étre notamment renseignés les flux entrants et sortants sous forme d’une
équation (fig. 108), ainsi que celles dévolues aux flux eux-mémes. Dans ce dernier cas, nous appliquons
essentiellement le principe du mod¢le de tarissement, ou a chaque itération le flux remanie un pourcen-
tage fixe de la source disponible (fig. 109). Dans certains cas plus complexes, des effets de seuil peuvent
étre programmés (procédure « #f, then, else »), matérialisant 'activation de certains processus en fonction

du niveau de remplissage d’une source sédimentaire (fig. 110).
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