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Photo de couverture

L’Aiguille de la Tsa (3668 m). Photo: L. Vuilleumier (sauf mention contraire, toutes les photos sont de
l'auteur).
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Résumé

Résumé

Le but de ce mémoire est de mieux comprendre la dynamique sédimentaire d’un versant
périglaciaire alpin dans une dimension spatiale et temporelle.

La zone d’étude est le versant ouest de la Tsa (604’890/97°390), en rive droite du val
d’Arolla au sud du Valais central. Ce versant s’étend entre 1850 et 3700 m d’altitude environ
et il est composé de formes et processus variés (glaciaires, périglaciaires, gravitaires, et
fluviatiles) en raison de la forte extension verticale du versant et de la mixité des formes
héritées et actives qui en font une zone complexe.

Depuis la fin de la derniere glaciation, les environnements de montagne sont soumis a un
rééquilibrage constant des versants. Ce phénomene fait que les zones alpines sont fragiles
et en rajustement constant. Cette étude vise a faire état de la dynamique et du transfert
sédimentaire au sein du versant de la Tsa et de voir si cette dynamique est accentuée par le
changement climatique global. Les méthodes utilisées ont été I'observation géomorpho-
logique (transcrite sous forme de carte notamment), des mesures au GPS différentiel, de la
géoélectrique et I'interférogramétrie satellitaire (INSAR).

Les résultats obtenus montrent que les formations superficielles qui sont le plus soumises a
de I’érosion, sont celles a forte composante sédimentaire (bastions morainiques, glaciers
rocheux, glissement rocheux). lls sont affectés par la torrentialité, les chutes de blocs et le
fluage périglaciaire. Bien que des événements de lave torrentielle et chute de bloc
marquants ont eu lieu ces cing derniéres années, il faudrait toutefois des mesures plus
précises et sur le plus long terme pour attester d’'un changement de dynamique d’un
versant comme celui de la Tsa. En revanche, on peut s’attendre a une recrudescence
d’événements ponctuels a I'avenir, tels que des chutes de blocs ou laves torrentielles, en
regard de I'histoire passée et récente et ainsi qu’une probable dégradation du pergélisol.
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Photo du chapitre

Coucher du soleil automnal sur I'Aiguille de la Tsa (3668 m).




1. Introduction

1.1 Cadre général

Le pergélisol est un phénoméne thermique qui affecte les zones de haute latitude et haute
altitude et participe a la stabilité des versants. Dans les Alpes suisses, c’est environ 5 a 6%
du territoire qui est occupé par ce phénomeéne, soit le double de la surface que couvrent les
glaciers (Keller et al. 1998).

Les conditions d’existence du pergélisol alpin dépendent de différents facteurs (MAAT,
enneigement, rayonnement solaire, etc...) et de I’échelle d’analyse (régionale, locale, objet)
(Lambiel, 2006) mais de maniere globale, c’est surtout a la température moyenne annuelle
de I'air (MAAT) qu’il est le plus sensible (de par sa définition méme). Or, depuis la fin du
PAG, les environnements alpins sont soumis a un réajustement des versants di a un
changement climatique; ce qui induit actuellement un déséquilibre de la plupart des
pergélisols alpins avec les conditions climatiques actuelles (Delaloye et al. 2010). Si le
changement climatique se poursuit, les couches de subsurfaces en zone périglaciaire
alpine pourraient alors subir des événements gravitaires récurrents (Harris et al. 2009;
Ravanel, 2011).

La recherche sur les milieux alpins soumis a des conditions de pergélisol est donc
primordiale, car sa dégradation peut entrainer un inactivation des formes, ou au contraire
une accélération dynamique (Kaab et al. 2005). Trois types d’instabilités vont découler de
cette derniére: une augmentation du flux sédimentaire, la réactivation de formes inactives
(glacier rocheux par exemple) et des glissements de terrain (Lugon et al. 2008).

Le but de cette étude est de contribuer a la recherche sur le pergélisol et son lien avec des
mouvements de terrain. Il s’agit d’observer un versant périglaciaire alpin et de faire état de
sa dynamique sédimentaire dans une dimension spatiale et temporelle afin de voir si des
changements marquants sont en cours. Le choix de la zone d’étude s’est porté sur le
versant ouest de la Tsa, dans le val d’Arolla, car celui-ci est restreint et concentre des
formes et processus variés (glaciaires, fluviatiles, périglaciaires et gravitaires).

Ce type d’étude permet (dans une certaine mesure) d’améliorer les connaissances sur les
conditions actuelles alpines et d’évaluer les processus et les formes les plus actifs et
dominants (donc potentiellement dangereux) (Gruber, 2009).

1.2 Contexte d’étude

Deux raisons majeures font qu’il est fondamental d’étudier le pergélisol et ses réactions
face aux changements en cours (Cossard, 2011): premiérement parce qu’il constitue une
menace pour I’'homme et ses infrastructures et ce d’autant plus que les Alpes sont la chaine
de montagne la plus peuplée au monde (Beniston, 2010) et deuxiemement parce qu’il
constitue un enjeu scientifique majeur pour une meilleure connaissance de la réponse du
pergélisol face aux changements climatiques (Kaab et al. 2007; Roer et al. 2008).

Le pergélisol participe a la stabilité des versants, or les scientifiques constatent depuis une
quinzaine d’année une augmentation des vitesses de glaciers rocheux, en particulier ceux a
la limite inférieure du pergélisol (Roer et al. 2005).

Si I'on considére alors un versant comme un réservoir sédimentaire, colmaté par du
pergélisol, sa dégradation peut entrainer un déséquilibre du flux sédimentaire et du stock
(qui perd sa cohésion). C’est par exemple le cas dans des moraines ou glaciers rocheux.
Cette décohésion entraine une potentielle augmentation des dangers naturels (laves
torrentielles, chutes de blocs, éboulements, etc...) (Lugon & Monbaron, 1998; Rouiller,
2006).
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Il est donc important d’étudier le milieu périglaciaire alpin, pour mieux comprendre la
dynamique de ses formes et les conséquences qui peuvent découler de leur déstabilisation.
Ce d’autant plus dans un contexte de changement climatique, car de nouveaux aléas
risquent de toucher ’lhomme et ses infrastructures, en terme d’ampleur et d’effets a basse
altitude (Delaloye interviewé par Besson, 13 janvier 2009).

1.3 Etat des connaissances

La recherche sur le pergélisol alpin est relativement récente et les scientifiques s’intéressent
depuis une quinzaine d’année a sa dynamique et aux réponses de ce dernier face au
changement climatique.

En effet, les scientifiques ont remarqué des changements de dynamique du milieu
périglaciaire alpin comme par exemple une augmentation des vitesses de fluage des
glaciers rocheux (Delaloye et al. 2010), des éboulements et écroulements (Ravanel, 2011)
ou encore des laves torrentielles (Stoffel et al. 2011). Tous ces événements sont des
réponses a la dégradation du pergélisol, qui peuvent avoir des conséquences sur ’lhomme
et ses infrastructures.

Afin de mieux comprendre les réactions du pergélisol, il s’agit de I’étudier avec un certain
nombre de méthodes. Pour un suivi des vitesses de déformation d’un terrain meuble, le
GPS différentiel, I'interférométrie radar satellitaire, le LIDAR ou encore la photogrammeétrie
sont utilisés. Pour les mesures thermiques, des forages ou des capteurs de températures
sont nécessaire, tandis que si I'on veut appréhender sa couverture spatiale, il faudra des
mesures BTS (Bottom Temperature of the Snow cover). Enfin la structure interne d’un
pergélisol peut étre étudiée par des méthodes de géoélectrique. Toutes ces mesures
permettent de suivre I'évolution du pergélisol.

Enfin, le pergélisol alpin est situé en altitude, mais sa dégradation peut entrainer des
réactions en chaine, comme par exemple une lave torrentielle. Cela implique d’avoir une
vision globale de sa localisation dans un versant, ce qu’offre I'analyse systémique du
transfert sédimentaire, ou le versant est considéré comme une chaine de processus allant
de I’érosion au transfert puis au dép6t de matériaux (Otto & Dikau, 2004).
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1. Introduction

1.4 Problématique du travail

Le but de ce travail est de rendre compte de la dynamique sédimentaire d’un versant
alpin en zone périglaciaire, dans une dimension spatiale et temporelle.

1.2.1 Questions de recherche et objectifs

Ce travail a pour but d’étudier un versant périglaciaire alpin et sa dynamique. Il vise a
connaitre les formes superficielles les plus actives face aux changements en cours. Voici les
questions auxquelles il faudra répondre :

1. Quelle est la stabilité d’un versant alpin en zone périglaciaire ?
1.1. Comment s’opeére le transfert sédimentaire dans le versant ?
1.2. Quelles sont les formations superficielles ou les processus sont les plus
actifs ?
1.8. Quelles sont les zones potentiellement dangereuses du versant ?
1.4. Existe-t-il un lien entre ces zones dangereuses et le pergélisol ?

Il s’agit donc de s’intéresser au role du pergélisol dans le versant de la Tsa et plus
précisément de définir des zones présentant des signes d’instabilités (présentes ou
passées).

Une fois ces zones définies, il faudra évaluer la source de danger potentiel qu’elles
représentent pour ’homme et ses activités.

Dans un deuxieme temps, il s’agit d’étudier I’évolution récente d’un versant en zone
périglaciaire, et notamment, si des changements marquants se sont produits ces 30
derniéres années. En clair, voici les autres questions qui se posent:

2. Y a-t-il des changements de dynamique sédimentaire (accélération par
exemple) a I’échelle spatiale et temporelle dans un versant ?

2.1. Quelle est I’évolution passée du versant (ces 30 derniéres années)?
2.2. Quelle est I’évolution présente? Y a-t-il un changement de dynamique?
2.3. Quelle est son évolution future possible, en regard du contexte actuel?

Avoir un regard sur les événements passés permet de mieux connaitre I'histoire et
évolution d’un milieu. En essayant de reconstituer I’histoire récente du versant, on
contribue a évaluer son évolution probable future (@ moyen terme) et a évaluer les zones a
risque pour ’lhomme.

Pour répondre au mieux a ces questions, j'ai choisi d’utiliser comme cas d’étude le versant
ouest de la Tsa (605 029 / 97 669.), dans le Val d’Hérens en Valais central. Ce versant raide
posseéde des formes et des processus variés (périglaciaires, glacaires, gravitaires et
fluviatiles) sur une superficie restreinte (environ 6 km?), lui conférant tout son intérét dans le
cadre de cette recherche.

11



1. Introduction

1.2.2 Méthodes utilisées
Différents outils et méthodes ont été employés pour répondre a la problématique.

- Un travail d’observation et de cartographie géomorphologique a été entrepris
durant I'été 2010 pour comprendre et interpréter les phénoménes du versant.

- Le suivi de mouvements de blocs sur le glacier rocheux de la Roussette a été fait
entre juin et octobre 2010 a 'aide d’un GPS différentiel. Dans un premier temps, le
but était de faire un suivi saisonnier de ce glacier rocheux, mais pour des raisons de
sécurité (avalanches notamment) et d’accés, les mesures n’ont pas pu étre
réalisées.

- Sur le méme glacier rocheux, une campagne de mesures géoélectriques a été
réalisée durant I'été 2010.

- Pour évaluer I'évolution des processus et des formes dans le versant nous avons
utilisé des photos aériennes a différentes années d’intervalle (1967, 1999 et 2005).

1.5 Plan de recherche

La premiere partie de ce mémoire pose les bases théoriques nécessaires a la
compréhension du travail (chapitre 2). Il développe notamment ce que sont un
environnement périglaciaire alpin (2.1), le pergélisol (2.2), les différents mouvements
gravitaires (2.3), ou encore les glaciers rocheux (2.4). Le chapitre 3 développe, quant a lui,
les différentes méthodes utilisées dans le cadre de ce travail: la cartographie
géomorphologique (3.1), le GPS différentiel (3.2), la géoélectrique (3.3), la photogrammétrie
(3.4) et I'interférométrie radar (3.5). Enfin, le chapitre 4 situe et détaille la zone d’étude.

La seconde partie du travail rentre dans le vif du sujet en présentant au chapitre 5 une
étude géomorphologique détaillée du versant de la Tsa (5.7), suivie par un zoom sur les
zones présentant un danger naturel potentiel pour 'homme (5.2) et enfin une analyse
systémique du transfert sédimentaire du versant (5.3).

12
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2. Cadre théorique

Photo du chapitre

Vue sur le glacier rocheux de la Roussette et sur le Pigne d’Arolla au second plan.
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2. Cadre théorique

2.1 Le domaine périglaciaire alpin

2.1.1 Définition et répartition

Le terme «périglaciaire» a été introduit au début du XX®™e siécle par le géologue Walery von
Lozinski (1909) pour désigner les conditions climatiques et géomorphologiques des zones
environnantes aux calottes glaciaires du Quaternaire. Depuis, le terme a été élargi et
désigne des conditions climatiques froides non-glaciaires (French, 2007). La présence d’un
glacier n’est ainsi pas indispensable tant spatialement que temporellement.

Ces conditions climatiques spécifiques sont caractérisées «par I’action du gel et/ou des
processus liés au permafrost» (Scapozza, 2008: 25) et se retrouvent dans différentes
régions sur terre. On distingue ainsi le domaine périglaciaire de haute latitude et celui de

haute altitude. En Suisse et dans les Alpes, le domaine périglaciaire alpin s’étend dans les
zones alpines a partir de 2300 metres d’altitude (Lambiel & Reynard, 2001).

2.1.2 Agents du modelé
Les principaux agents du modelé périglaciaire sont (French, 2007):
e la présence de glace dans le sol de maniére temporaire ou pérenne;

¢ les phases de gel et dégel journaliéres ou saisonniéres (gélifraction);

e et la neige, qui a une influence sur la température du sol et qui va en déterminer
son régime thermique. Elle joue le réle d’isolant thermique entre le sol et I'air.

Les formes qui découlent de ces agents sont diverses: des amats de gélifracts, de la
gélifluxion, des sols structurés ou encore des buttes gazonnées, etc... (fig. 2.1). Pour plus
de détails, se référer a French (2007).

R. Delaloye

Fig. 2.1 Exemples du modelé périglaciaire alpin: 1) Versant sud des Aiguilles Rouges d’Arolla
et ses parois rocheuses fortement gélifractées. 2) Glacier rocheux au premier plan et
éboulis dans la région de la Cassorte (Arolla). 3) Buttes gazonnées vers les
Fontanesses (Arolla). 4) Loupes de solifluxion dans la région de Mille (Val de
Bagnes).

15



2. Cadre théorique

2.2 Le pergélisol

2.2.1 Définition

Le pergélisol ou permafrost en anglais est une composante majeure du domaine
périglaciaire alpin, il s’agit d’ «un phénoméne purement thermique» (Delaloye, 2004: 9),
définit par Washburn (1979) comme étant du matériel de subsurface dont la température
reste en dessous de 0°C durant au moins une année. Ce matériel comprend des matériaux
rocheux divers, des éboulis, des parois rocheuses, de la moraine, etc... Mais n’implique pas
forcément la présence de glace.

En Suisse, I'extension du pergélisol touche environ 5 a 6 % du territoire (fig. 2.2), soit deux
fois plus de surface que les glaciers actuels (Keller et al. 1998). C’est donc un phénomene
important dont la définition originale comprend plusieurs variations en fonction de la
porosité, de I’état thermique ou encore de la surface qu’il couvre.

Legende: - Permafrost lokal méglich - Permafrost flachenhaft wahrscheinlich

Fig. 2.2 Répartition du pergélisol dans les Alpes suisses. Tiré de OcCC (2007).

Suivant la porosité des matériaux, de I'eau peut s’infiltrer puis geler, permettant ainsi
d’opérer une distinction du pergélisol en fonction de sa teneur en glace. Selon Barsch
(1996), un pergélisol sera dit :

sec, s’il ne contient pas de glace.

sous-saturé, si la glace ne remplit pas le volume des vides

saturé, si le volume de glace remplit les vides

sursaturé, si le volume de glace est plus important que le volume des vides. Dans
ce dernier cas de figure, un pergélisol pourra se mettre en mouvement si la pente
est assez forte.

16



2. Cadre théorique

Delaloye (2004) propose d’étoffer la définition de Washburn, avec une classification sur
I’état thermique d’un pergélisol qui sera considéré comme:

o froid, si sa température moyenne annuelle est inférieure a -0,5°C.

e semi-tempéré, si sa température moyenne annuelle est entre -0.5°C et 0°C.

o tempéré, si sa température est invariablement proche de 0°C.

Enfin, il est possible de définir la couverture du pergélisol en fonction de son extension. Elle
dépend alors de la MAAT (Mean Air Annual Temperature) et sa répartition dans un versant
est dite (French, 2007) (fig. 2.3):

e continue, si I'extension est supérieure a 80% de la surface considérée. La MAAT
est de I'ordre de -6 a -8°C, soit a une altitude d’environ 3300 m.

e discontinue, pour un pergélisol dont I’extension est comprise entre 30 et 80%
pour des altitudes entre 2300 et 2400 m avec une MAAT de -1 a -2°C.

e sporadique, lorsqu’elle occupe moins de 30% d’une surface. Un pergélisol peut
exister a basse altitude méme lorsque la MAAT est supérieure a 0°C".

Nord Sud

pergélisol discontinu

2300-2400 m

‘ pergélisol

sporadique
pergelisol O =2
sporadwqy s

terrain non gelé pergélisol [:I neige et glace

Fig. 2.3 Répartition du pergélisol en fonction de [I'orientation et de [l'altitude. Modifié de
French (2007).

2.2.2 Stratigraphie
La stratigraphie d’un pergélisol se présente de la maniéere suivante (fig. 2.4) :
e la couche active, est la partie supérieure d’un pergélisol. Cette couche est
sensible aux variations de température: elle dégele au printemps et regele en
automne/début d’hiver. Elle atteint généralement une profondeur variant entre trois

et cing metres dans les Alpes.

e le corps du pergélisol est la partie gelée en permanence, il peut cependant
contenir des taliks (zones non gelées).

¢ la base du pergélisol qui constitue la limite entre le terrain gelé/non gelé.

' Par exemple au Creux du Van dans le Jura a 1200 m d’altitude.

17



2. Cadre théorique

Fig. 2.4

Oberfliche

T<0°C MAGST 0°C T>0°C

Auftauschicht
————————————————— Permafrostspiegel

Couche active

Eindringtiefe — ——\ ——|
der jéhrlichen
Temperatur-
schwankungen

Pergélisol (ZAA)

Permafrost

77777777777777777777777 Permafrostbasis

Ungefrorener Untergund
Terrain non-
gelé

Tiefe

Coupe du pergeélisol et son profil thermique associé. Modifié d’aprés Noetzli &
Gruber, 2005: 112).

2.2.3 Profil thermique vertical d’un pergélisol

La meilleure maniere d’appréhender un pergélisol est d’obtenir sa courbe de température

au moyen d’un

forage. La forme de la courbe va alors donner des informations sur I'état de

santé de ce dernier (fig. 2.5).

Fig. 2.5
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Incurvation du profil thermique d’un pergélisol au cours du temps. La phase 0
montre un pergélisol en équilibre avec les conditions thermiques du moment. En
revanche, si un réchauffement des températures se produit, les conditions d’exi-
stence d’un corps de pergélisol se réduisent. Tiré de Morard et al. (2009) d’apres
Haeberli (1993 et al.).
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Dans des conditions normales, le flux de chaleur géothermique augmente la température du
sous-sol au fur et a mesure que I'on va en profondeur (de I'ordre de 1 -3°C/100 m)
(Delaloye, 2004). Or, si un pergélisol est en adéquation avec les conditions climatiques du
moment, son profil thermique sera rectiligne, mais incliné selon le gradient géothermique
(Delaloye, 2004); dans le cas contraire, comme c’est globalement le cas dans les Alpes
(PERMOS, 2007; 2010), le profil thermique s’incurvera en direction des températures
positives. Selon Haeberli et al. (1993), les modifications d’un profil thermique d’un pergélisol
se font de la maniére suivante au cours du temps:

¢ Variation d’épaisseur de la couche active: Delaloye (2004) et Lambiel (2006) ont
montré que la couche active du pergélisol des Lapires a augmenté aprés I'été
caniculaire de 2003 et que celle-ci n’a pas diminué depuis. Cette variation cor-
respond a la phase 1 de la fig. 2.5 et a un temps de réponse qui se compte en
années.

¢ Incurvation du profil thermique: dans un deuxiéme temps, le réchauffement va
pénétrer en profondeur, impliquant une incurvation du profil thermique vertical. Le
temps de réponse varie d’années en décennies. Les réseaux de monitoring PACE
(Permafrost and Climate in Europe) et PERMOS (Permafrost Monitoring in
Switzerland) (voir 2.2.7) montrent ce type de profil pour la plupart des pergélisols
alpins, indiquant un déséquilibre entre les conditions thermiques du sol (Mean
Annual Ground Surface Temperature: MAGST) et celles du sous-sol.

o Déplacement vertical de la base du pergélisol: est la derniere phase de
rééquilibrage d’un profil thermique, qui se traduit par une diminution du corps de
pergélisol. Elle met beaucoup plus de temps a se réaliser (décennies, siecles, voire
millénaires) et ne semble pas étre d’actualité pour les pergélisols monitorés (Morard
et al. 2009).

2.2.4 Facteurs de controle et répartition

Haeberli (1985) et French (2007) ont proposé une limite de la répartition du pergélisol en
fonction de la température de I'air. Or, cette distribution du pergélisol n’est pas compléete,
car la répartition du pergélisol répond a d’autres facteurs: température moyenne annuelle
de I'air (MAAT), rayonnement solaire, caractéristiques de la surface du sol et de la couche
active ainsi que de la neige (épaisseur et durée).

Pour étre plus précis, Lambiel (2006) s’est inspiré des travaux de Gruber (2005) et propose
un modéle des facteurs de contréle en fonction de I’échelle d’analyse (fig. 2.6). Il distingue
I’échelle régionale, I’échelle locale et enfin I’échelle de I'objet.

Echelle régionale Echelle locale Echelle de I'objet
l v A/ \A
Climat Topographie Couche active  Neige
J ! vy
. - Granulométrie - Epaisseur
MAAT Rayonnement solaire - Porosité - Densité

- Durée

Fig. 2.6: Facteurs de contréle de la répartition du pergélisol en fonction de I'échelle. Tiré de
Lambiel (2006: 14).
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o A Iéchelle régionale, la répartition du pergélisol dépend en premier lieu de MAAT,
qui décroit en fonction de I'altitude. C’est le facteur climatique déterminant pour la
répartition du pergélisol. La MAAT peut changer au cours du temps (Lambiel, 2006).

o A ’échelle locale, c’est la topographie qui va influencer la répartition du pergélisol,
la MAAT seule ne suffit pas a I'expliquer. Le rayonnement solaire est en effet
directement influencé par la topographie (orientation, pente, etc...) et va influencer
la température moyenne annuelle du sol (MAGST).

o A ’échelle de I'objet, les facteurs déterminants sont plus complexes en fonction
du type de surface et du flux d’énergie qui en découle (Lambiel, 2006). On parle de
décalage thermique entre la MAGST et la température moyenne annuelle du toit du
pergélisol (MAPT) qui provient des 3 facteurs suivants (Scapozza, 2008):

e la couche active du pergélisol varie d’un endroit a I'autre en fonction de sa
lithologie, sa porosité et sa granulométrie.

e la surface du terrain influence le bilan énergétique entre la couche active et
I’atmosphére (Delaloye, 2004).

e la neige a un role isolant entre le sol et I'air. En fonction de I’épaisseur du
manteau neigeux et de sa durée notamment, elle va influencer la température
du sol.

2.2.5 Le pergélisol dans les parois rocheuses

Une paroi rocheuse est caractérisée par une pente supérieure a 45°, par I'absence de neige
quasi totale (annuelle) et par un régime thermique variable en fonction de I'orientation
(Gruber et al. 2003; Lambiel, 2009). Ce type de formation peut contenir du pergélisol suivant
son orientation ainsi que de la glace dans les fissures de la roche. La quasi absence de
glace dans le pergélisol des parois rocheuses engendre une réponse plus rapide de ce
dernier face a une augmentation des températures de I'air, par rapport a un pergélisol dans
un terrain sédimentaire comportant plus de glace. Cette réaction rapide est due au flux de
chaleur latente quasi nul en raison de I'absence de glace a fondre. La paroi rocheuse
interagit ainsi directement avec I'atmosphére (Lambiel, 2009).

Une autre variation du pergélisol dans les parois rocheuses est sa limite inférieure plus
élevée, en raison d’un échange direct entre I'atmosphére et le terrain, ce qui induit une
réaction plus rapide des températures. Elle se situe vers 2700-2800 meétres d’altitude pour
un versant nord et vers 3500 m pour un versant sud dans les Alpes (fig. 2.7) (Noetzli &
Gruber, 2005).

3500 - 10
8
. 6
Nord Sud
%) 4
3 502
£ 3000 ©
— o — 0
2 e
T gl 2
-4
-6
2500 |- I 8
1 1 1 _10
0 500 1000
Breite [m]
Fig. 2.7 En fonction de l'altitude et de I’orientation, le flux thermique va différer fortement sur

une paroi rocheuse. Tiré de Noetzli & Gruber (2005: 117).
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Les facteurs qui contrblent le pergélisol des parois rocheuses sont les suivants (Gruber et
al. 2003):

e Le rayonnement solaire qui touche la paroi rocheuse, il dépend de la hauteur du
soleil par rapport a la paroi et a I’orientation de la paroi notamment.

e Le flux de chaleur qui se déplace par conduction a travers la montagne. Il
détermine I’épaisseur du pergélisol en son sein.

o Température de P’air: dans un versant non exposé au rayonnement solaire, on
considére que la température de la roche est semblable a celle de Iair.

2.2.6 Le pergélisol actuellement

La plupart des pergélisols alpins ne sont pas en équilibre avec les conditions climatiques
actuelles (Delaloye et al. 2010). Si le changement climatique se poursuit, voire s’intensifie,
on pourrait assister a une instabilité des couches de subsurface en zone périglaciaire dans
les années a venir, menant a des événements gravitaires récurrents (Haeberli et al. 1993;
Harris et al. 2003; Kaab et al. 2005; Haeberli et al. 2006; Bodin, 2007; Harris et al. 2009;
Ravanel et al. 2011).

Le sujet intéresse donc les scientifiques, qui considérent le pergélisol et les glaciers rocheux
en particulier (Roer et al. 2008) comme un «”geoindicator” for monitoring and assessing
environmental change» (Berger & lams, 1996: 10). C’est pourquoi en Europe et en Suisse, le
monitoring et le suivi de I’évolution du pergélisol ont vus le jour depuis les années 90, grace
aux réseaux PACE (Permafrost and Climate in Europe) et PERMOS (Permafrost Monitoring
in Switzerland).

Le projet PACE est un programme européen de recherche et a développé sept stations de
mesures avec des forages allant de la Norvege a I’Espagne. Quant au réseau suisse
PERMOS, il s’intéresse au suivi systématique des températures a long terme afin de
documenter I’évolution du pergélisol. PERMOS utilise les forages, les températures de
surface (BTS) et les études de mouvements (photogrammétrie, photos aériennes, etc...)
pour ses études (Vonder MUhll et al. 2007) (fig. 2.8).
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PERMOS Kinematic Sites
® PERMOS Site

@ PERMOS Reference Site
»)- Site with air photo

© PERMOS
Hillshade: SRTM

PERMOS Temperature Sites

® PERMOS Site
@ PERMOS Reference Site

© PERMOS
Hillshade: SRTM

Fig. 2.8 Les sites de mesures PERMOS 2

2 Tiré de http://www.permos.ch/sites.html
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2.3 Mouvements gravitaires en zone périglaciaire alpine

La dynamique gravitaire d’un versant est déterminée par sa pente. Si la pente est en
déséquilibre (en dessus de 35°), la gravité sera le facteur essentiel de la dynamique d’un
versant, car elle permet le déplacement de matériel sédimentaire (blocs, etc...). En
revanche, si la pente est a I'équilibre (en dessous de 35°), la dynamique du versant va
dépendre en plus d’autres facteurs (ruissellement, neige, glace, etc...) (Bommer et al. 2010).

2.3.1 Définition et causes

Selon Morard et al. (2009), la définition des mouvements gravitaires est le «déplacement
de matériaux induit par la gravité». La gravité n’agit pas seule sur une instabilité, il faut
faire intervenir d’autres facteurs comme les facteurs physiques et mécaniques (fig. 2.9).
Une instabilité va se déclencher en raison du déséquilibre de trois forces principales:

¢ La gravité qui pousse en direction de 'aval et que I'on peut considérer comme une
force motrice.

e La force de frottement qui retient dans une certaine mesure la couche/bloc
supérieur.

e La force de cohésion qui est «la force qui repose sur I'attraction des particules du
sol entre elles et de [I'attraction entre ces particules et I'eau stockée dans le
sol» (Leutwiler, 2009:1).

Un versant/bloc sera dit stable si les forces de résistance sont plus importantes que la force
de gravité. Si la force de gravité devient plus importante que les deux autres forces, alors le
versant/bloc se déstabilise.

Rupture/ mobilisation quand:

P : poids

Q : pression normale

S : contrainte de cisaillement
R : résistance au cisaillement

Configuration instable:

Configuration stable 2
mise en mouvement

Fig. 2.9 Les différentes forces qui jouent sur la stabilité d’un terrain. Le bloc est comparable
a une couche de terrain. Modifié d’apres Morard et al. (2009) et Leutwiler (2009).

Différents facteurs vont entrainer le passage de la stabilité a I'instabilité d’un terrain. Il est
rare en effet d’attribuer a un événement une seule cause: par exemple durant I'été
caniculaire de 2003 dans le Massif du Mont Blanc, de nombreux éboulements ont été
recensés (Ravanel et al. 2011); ces événements ont été associés a une dégradation du
pergélisol, combinée a de I’hydrologie et a la fonte de glaciers et névés ayant perdus de leur
cohésion (Harris et al. 2001). Cet exemple permet d’illustrer deux types de facteurs
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imbriqués: les conditions initiales et celles du déclenchement d’un événement (Leutwiler,
2009) (fig. 2.10) :

Facteurs passifs Facteurs actifs

Topographie
(Pente, orientation)

Dégradation du pergélisol

Modifications géométriques
(décompression, charge et
surcharge)

Hydrogéologie et
Hydrographie

Géologie (lithologie,
histoire du versant)

Roéle de I’eau (surpressions)

Agents climatiques

Climat (°C, précipitation)

Utilisation du sol

Tremblements de terre

Végétation Autres (volcanisme,
tectonique...)
Fig. 2.10 Différents facteurs qui entrainent une instabilité. Modifié de Sowers & Sowers (1970).

e Les facteurs passifs correspondent aux prédispositions initiales du terrain comme:
e la géologie (lithologie, structure, etc...),
o |a déclivité (entre 20 et 30°),
e |'orientation (au nord les glissements sont plus importants),
e la végétation (cohésion du sol et évapotranspiration),
¢ ’hydrologie (drainage et ruissellement) ,
e le climat,
e |’érosion (qui augmente l'infiltration),

e I’homme (défrichement, construction d’infrastructures, etc...);

e Les facteurs déclenchants qui vont permettre de passer a I’état instable comme:

¢ |'infiltration de I’eau dans le versant due a de fortes précipitations ou a la fonte
des neiges,

e une gélifraction intense ou encore la dégradation du pergélisol (fig. 2.11).

e Tremblements de terre, éruption volcanique, etc...
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Fig. 2.11 La cohésion d’un sol gelé est meilleure qu’un sol non gelé. Si le pergélisol se

dégrade, du matériel sédimentaire est mobilisable. Tiré de Bommer et al. (2010: 28).

Dans les versants escarpés soumis a des conditions de pergélisol, le creep® permet
d’augmenter les instabilités de trois facons selon Lugon et al. (2008):

o Augmentation du flux sédimentaire dans le versant avec la dégradation du
pergélisol. La couche active augmente, ce qui permet d’augmenter la quantité de
matériaux meubles (Davies et al. 2001; Goudie, 2010) permettant d’entrainer une
recrudescence de chutes de pierre, éboulements ou encore de laves torrentielles.
Selon Bardou & Delaloye (2004), I'eau sous forme solide ou liquide joue un trés
grand réle dans le transfert sédimentaire d’un versant et dans le déclenchement de

laves torrentielles.

o Réactivation du creep sur des versants stables. La dégradation du pergélisol
entraine une décohésion des matériaux qui peuvent étre par la suite remobilisés

(par exemple une moraine avec de la torrentialité).

¢ Glissement de terrain au front de glaciers rocheux.

2.3.2 Classification des instabilités

Les instabilités peuvent se classer en fonction de différents criteres que ce soit selon les
mouvements (fig. 2.12), la vitesse, etc... Ces différentes instabilités ont des fréquences et
intensités variées qui engendrent des réponses gravitaires diverses.

Nous proposons une description des différentes instabilités présentes sur le terrain d’étude,
avec en premier lieu des mouvements dus a la reptation (creeping), plutét lents jusqu’aux

mouvements liés a une rupture rapide.

3 Creep=fluage. Mouvement de matériaux qui résulte de la déformation et des mouvements des cristaux de glace

(Benn & Evans, 1998).
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Ecoulement

¥ de boue/

_/ Ecmulem,éht
Eboulement
Eboulisation
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Ecroulement £ 4 5 Soulévement

Fig. 2.12 Classification des mouvements de versants. D’apres Zepp (2002).

Solifluxion

La solifluxion est un phénoméne de reptation gravitaire induisant un mouvement lent (mm/
an ou cm/an) d’une couche superficielle du sol (< 2 m) (Coque, 2006). L'apport en eau
permet au terrain de se mettre en mouvement sous forme de loupes (loupes de solifluxion)
(fig. 2.13).

On distingue la solifluxion de la gélifluxion, en fonction de la teneur en glace plus
importante de cette derniere. La gélifluxion est dérivée de la solifluxion. Dans notre cas,
nous définissons la solifluxion lorsque les couches superficielles sont végétalisées.

Fig. 2.13 Loupes de solifluxion sur une des moraines latérales gauche du glacier de Tsijiore
Nouve (Arolla, VS).
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Glaciers rocheux

Les glaciers rocheux situés sur des pentes raides peuvent contribuer a des mouvements
gravitaires tels que des chutes de blocs au front, des coulées de débris (fig. 2.14) ou encore
des glissements de terrain (Delaloye et al. 2010). Cette forme est explicitée en détail au
chapitre 2.4 et 2.4.2 pour les vitesses de fluage.

?—‘E}?Qﬁloye

Fig. 2.14 Le glacier rocheux de Tsarmine trois km en aval du versant de la Tsa

Coulées de débris

Les coulées de débris (debris flows) ou coulée de matériaux peuvent atteindre des vitesses
de plusieurs km/h en mélant des matériaux hétérogenes en taille et en origine (Chardon,
2008). Ces coulées de débris suivent la ligne de pente d’un versant. Le mécanisme de mise
en marche de cette forme est I’eau: elle résulte soit de fortes précipitations, soit de la fonte
de neige

Des levées, petites accumulations sur les bords de la coulée de débris, sont visibles, en
particulier dans la partie médiane et basse. La coulée se répand ensuite en forme de patte
d’oie (Chardon, 2008) sans tri granulométrique. Ce type de morphologie est identique pour
les laves torrentielles; la différence majeure entre les coulées de débris et une lave
torrentielle et que cette derniére emprunte un chenal ou un torrent préexistant (Morard et al.
2009).

Le déclenchement de coulées de débris se fait dans les versants raides qui présentent un
important stock de matériel sédimentaire meuble: moraine, éboulis, paroi rocheuse (fig.
2.15). Ce type de forme fait partie intégrante de la géodynamique actuelle des versants
alpins au méme titre que les laves torrentielles.
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Fig. 2.15 1) Plusieurs laves torrentielles qui se sont déclenchées dans le versant nord-nord-est
des Petites Dent de Veisivi (val de Ferpecle). Photo: A. Vullioud. 2) Coulée de débris
dans un éboulis sous la Serra Neire en versant sud-sud-est a 2700 m d’altitude
(609°307/ 104°384) dans le cirque de Bréona (val de Ferpécle). Photo: A. Vullioud

Eboulisation

L’éboulis résulte de petites chutes de pierres régulieres au pied d’une paroi rocheuse
typique du milieu périglaciaire alpin (Coque, 2006). lls s’entassent ensuite et forment des
talus d’éboulis (en pied de paroi rocheuse) ou des cbénes (en bas d’un couloir) en pente
concave moyenne de 35°. Ce phénomeéne est issu de l'altération d’une paroi rocheuse
combinée a la gravité (fig. 2.16).

Francou (1982: 282) distingue deux processus qui forment les éboulis

e «la phase de mobilisation» qui correspond a la mobilisation des matériaux,
principalement grace a la gélifraction et la météorisation qui les alterent.

e «la phase d’éboulisation» qui se caractérise par le déplacement des blocs vers
I’aval.

On distingue un granoclassement des blocs: les plus gros vont plus loin en raison de leur
plus grande énergie cinétique, tandis que les plus petits parcourent moins de distance.
Enfin, un éboulis peut évoluer soit en éboulis fluant, soit en glacier rocheux s’il est affecté
par du fluage périglaciaire (cf. 2.4).

Fig. 2.16 1) Eboulis du Mont-Dolin en versant S. 2) Eboulis du Mont-Dolin orienté a I'WW. Ce
dernier contient des glaciers rocheux a I’aval.
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Eboulement et chutes de blocs

L’éboulement est caractérisé par la chute gravitaire d’'une masse rocheuse importante. En
général, la zone de déclenchement se caractérise par une niche d’arrachement dans une
paroi rocheuse subverticale (Coque, 2006).

Différents facteurs permettent d’expliquer de tels événements (Deline et al. 2008, 2009;
Permos, 2010; Ravanel et al. 2011) (fig. 2.17):

e La géologie: en fonction de la lithologie (sédimentaire ou cristalline) et de la
structure

o L’hydrologie: lorsque la neige ou la glace fond, elle entraine la décohésion de
blocs, du ruissellement dans les fissures. Lorsque le gel affecte des fissures, I'eau
gagne 9 % de volume, entrainant une pression supplémentaire sur la roche.

e Le retrait glaciaire qui entraine la décompression des versants. Les parois
rocheuses ne sont plus soutenues et peuvent s’effondrer ou se tasser (voir 2.3.2.6).

e La fonte des glaciers de paroi qui expose la roche sous-jacente aux processus de
météorisation.

o Le pergélisol qui fait ciment entre les montagnes.

Fig. 2.17 1) Zone active dans le haut du versant. 2) Bloc éboulé au pied du versant avec, en
trait tillé, la niche d’arrachement.

Glissement rocheux (Tassement)

Un glissement rocheux, appelé aussi tassement est I’enfoncement quasi sur place d’une
masse rocheuse dans un sol plus meuble. Le terrain peut évoluer en différents scénarios:
soit il peut s’ébouler ou glisser de maniéere lente ou encore basculer comme ce fut le cas a
’Eiger (Morard et al. 2009). Les glissements rocheux enregistrent des vitesses de
déplacement plutét lentes de I'ordre du mm/an au dm/an.

Leur origine dans les Alpes est souvent associée au retrait des glaciers qui stabilisaient les
versants. Au retrait, des pans de versants se déstabilisent en raison de la décompression et
se tassent/éboulent (fig. 2.18).
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Fig. 2.18 Le glissement rocheux de Perroc. La niche d’arrachement (trait tillé) marque la limite
entre la roche désagrégée et compacte. Les blocs du versant sont démantelés, signe
d’un glissement rocheux.

2.3.3 Le versant considéré comme un systéme

A I’échelle du versant, il est possible de considérer la gravité comme le facteur principal du
transfert sédimentaire, associé a d’autres facteurs comme I’eau, le gel ou encore ’lhomme
(Thomi & Lambiel, 2006). On considére alors le versant comme un «systeme ouvert» (Thomi
& Lambiel, 2006: 141) appelé aussi géosystéme. Rovéra (1990) le définit comme «une unité
terrestre, homogéne d’un point de vue géomorphologique et morphogénétique, structurée
et fonctionnelle, c’est-a-dire caractérisée par un ensemble d’éléments en interrelations et
affectée d’une dynamique». |l existe deux types de géosystémes: étagés (horizontal, en
fonction de I'altitude) ou hydrogravitaires (en fonction du transfert sédimentaire gravitaire
vertical) (Ballandras, 2003). Dans le cas d’un géosystéme gravitaire, on considére par
exemple la zone de déclenchement des chutes de pierres comme la zone de production. La
pente du versant qui canalise les chutes de pierres est qualifiée de secteur de transit. Enfin
la zone d’accumulation est la zone qui stocke les matériaux, elle peut étre présente dans le
versant tout comme en pied de versant.

Pour les régions de montagne, on parle aussi d’orosystéme et d’orocomplexe (Lambiel,
2008). Un orosysteme est un géosystétme montagnard qui comprend un étagement
altitudinal (deux étages de végétation minimum) et une dynamique sédimentaire verticale,
tandis que l'orocomplexe rassemble plusieurs orosystemes étagés. Un géosysteme/
orosysteme peut étre créé pour chaque processus: gravitaire, périglaciaire, etc.. Cette
vision permet d’avoir une conception globale et dynamique d’un versant (fig. 2.19) qui
prend en compte I’ensemble du versant pour reconnaitre les zones d’érosion, de transfert et
d’accumulation (stock). On parle aussi de cascade sédimentaire, qui est un modéle
qualitatif définit par une structure spatiale composée de sous-systemes interconnectés les
uns aux autres par des flux (Otto & Dikau, 2004).
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Fig. 2.19 Exemple d’une carte géosystémique pour un versant raviné. Tiré de Lambiel (2008).

D’un point de vue dynamique, un géosysteme est considéré comme stable si les processus
qu’il contient sont peu actifs. En revanche, il est en équilibre dynamique s’il y a un
réajustement continuel et en crise si I'intensité des processus augmente (Lambiel, 2009).
Cette derniére période est en général due a un rééquilibrage du systeme face a de
nouvelles conditions climatiques, c’est le cas par exemple au sortir des glaciations, ou une
quantité considérable de sédiments a été relachée suite au retrait glaciaire (décompression,
éboulement, etc...) (fig. 2.20)
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Fig. 2.20 Diminution du stock sédimentaire au cours du temps. Tiré de Ballantyne (2002).

2.3.4 Dangers et risques naturels

Définition risque, aléa et danger naturel

La notion de risque est étroitement liée a ’'homme, elle représente un danger qui pourrait lui
nuire tant au niveau de son existence que des infrastructures construites (Slaymaker, 2010).
Par exemple, une avalanche ne représente un risque que si elle peut nuire a des activités
humaines: dans ce cas, 'homme tache de s’en prémunir avec des mesures en
conséquence.

La notion de risque s’établit autour d’un calcul qui permet de donner la probabilité qu’un
événement se produise. Cette notion est liée a celles d’aléa et de vulnérabilité. L’aléa est un
événement défini par une intensité et une occurrence spatio-temporelle, quantifiable. Quant
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a la vulnérabilité, elle est liée a ’'homme et réside dans la fragilité d’une infrastructure et le
co(t que sa destruction peut engendrer (Marre, 2008). C’est le paramétre le plus difficile a
quantifier.

Le risque peut étre estimé en fonction de I'aléa et de la vulnérabilité comme suit:

R=H:D ou: R: risque
H: aléa
D: vulnérabilité (lié a ’'homme)

Il s’agit donc de recenser les éléments potentiellement dommageables pour permettre une
bonne estimation des risques et des mesures a prendre.

Mesures de protection

Les mesures de prévention face aux mouvements gravitaires sont de deux types: passives
ou actives (Lugon et al. 2008):

e La prévention passive consiste a évaluer régulierement la situation des aléas et
risques (Lugon et al. 2008) (fig. 2.21) au moyen de techniques comme le
monitoring, les cartes de danger ou des restrictions de construction (Morard et al.
2009).

e La prévention active est beaucoup plus onéreuse car elle demande la
construction d’infrastructures de protection sur le terrain. Il s’agit par exemple de
digues, de drainage, d’ancrages, de la modification du profil du versant pour en
augmenter sa stabilité ou encore le controle de I’érosion avec de la végétation
notamment.

Echelles Types Techniques

Documentation a long-terme intégrée dans les réseaux de monitoring du pergéliosl et de
la cryosphére

Niveau 1 alpine Sites de contrdle Relevés de terrain GPS

Documentation & long terme des variations annuelles,
éventuellement mesures des rythmes saisonniers

Niveau 2 alpine Evolution pluri-décennale Photogrammétrie
Tendances a I'échelle de plusieurs décennies : vecteurs des
mouvements au moins pour les glaciers rocheux du niveau 1

Sites d’intérét pour la gestion des dangers naturels ou des études de cas

Niveau 3 régionale Inventaire de I'activité des glaciers rocheux Interférométrie radar SAR
Niveau 4 locale Evolution pluri-décennale Photogrammétrie
Niveau 5 locale Taux d‘activité et variations interannuelles Relevés de terrain GPS

au moins 3-4 ans de suivi annuel dans le
but de contréler la corrélation avec les sites de contréle

Niveau 6 locale Rythme saisonnier Relevés de terrain GPS
4-7 relevés durant un cycle annuel au moins)

Données additionnelles requises pour documenter les niveaux 1,4 et 5 :

- Monitoring des température de sub-surface
- Géophysique (géoélectrique, sismique, géo-radar

Fig. 2.21 Concept de monitoring pour la gestion des mouvements de versant en zone
périglaciaire alpine. Tiré de Lugon et al. (2008: 44).
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2.4 Les glaciers rocheux

2.4.1 Définition

Sous certaines conditions (voir 2.4.3) un terrain sédimentaire, sursaturé en glace et dans la
ceinture du pergélisol discontinu, peut se mettre en mouvement et créer une forme
considérée comme la plus spectaculaire du domaine périglaciaire: le glacier rocheux. Défini
par Delaloye (2004: 15) comme étant «I’expression visible dans des matériaux non
consolidés, de la déformation lente et continue d’un corps de pergélisol sursaturé en
glace», les glaciers rocheux s’apparentent a une coulée de boue caractérisés par un front
raide de plus de 35° ou apparaissent souvent des sillons perpendiculaires au sens
d’écoulement. Dans les Alpes, la taille des glaciers rocheux est en moyenne de 200 et 800
meétres de longueur pour une épaisseur variant entre 10 et 50 métres (Lambiel, 2009).

La présence de glaciers rocheux actifs est considérée comme un indicateur de la limite
inférieure du pergélisol discontinu (Barsch, 1996; Lambiel, 2006).

2.4.2 Typologie et classification

La définition des glaciers rocheux de Delaloye (2004) est en réalité générique: on peut
distinguer les glaciers rocheux en fonction de leur dynamique, de l'origine de leur
matériaux, de leur morphologie ou encore de leur activité.

La typologie classique distingue trois types de glacier rocheux (fig. 2.22) en fonction de leur
dynamique (Barsch, 1996):

Glacier roch actif Glacier roch inactif ~ Glacier roch f

CA : couche active
PF : pergélisol
GS : gel saisonnier

b
b
b
“
b
b
=
ot

~ Profil longitudinal

Reptation du
pergélisol (creep)
\Sohﬂuxion
Profil transversal
Fig. 2.22 Différences entre un glacier rocheux actif, inactif et fossile. Modifié d’aprés lkeda &

Matsuoka (2002).

e Les glaciers rocheux actifs fluent a une vitesse de quelques centimétres a deux
meétres par année (Delaloye, 2004). lls sont caractérisés par une forme bombée qui
témoigne de la présence de glace, par une matrice fine surmontée de blocs
instables parfois plurimétriques, par une absence de végétation et par un front
raide de plus de 40° (fig. 2.23).

e Les glaciers rocheux inactifs contiennent encore de la glace, mais ne peuvent plus
fluer, soit parce qu’ils n’ont plus assez de glace (inactivité climatique) ou parce que
I’apport en sédiment se tarit ou parce que la pente n’est plus suffisamment raide
(inactivité dynamique).
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e Enfin, les glaciers rocheux fossiles sont dépourvus de glace et montrent une
surface déprimée et recouverte de végétation. lls témoignent de paléoclimats
(Scapozza et al. 2008) (fig. 2.23).

Fig. 2.23 1) Un glacier rocheux inactif au pied du versant SW* du Mont Dolin, prés d’Arolla.
Les rides de compression perpendiculaires a I’écoulement sont encore visibles. 2) Le
glacier rocheux actif de la Roussette dans le versant de la Tsa. Ici, les fronts actifs (5)
sont caractérisés par une couleur gris clair.

Selon I'origine des matériaux, les glaciers rocheux peuvent étre (Barsch, 1996):

o des talus rockglacier (glacier rocheux de pied de versant) qui sont alimentés par
des éboulis. C’est le cas du glacier rocheux de la Roussette (fig. 2.23).

o des debris rockglacier (glacier rocheux de débris morainiques) qui sont issus de
moraines frontales ou latérales.

Selon la morphologie, les glaciers rocheux auront une dénomination en fonction du rapport
entre leur longueur (L) et leur largeur (w) (Barsch, 1996):

o Glacier rocheux de vallée: (tongue shaped rockglaciers) quand (L:w)<1
o Glacier rocheux lobé (lobate rockglaciers) quand (L:w)>1
¢ Glacier rocheux complexe est une forme faite de plusieurs lobes

¢ Protalus rempart: est une forme mixte entre I’éboulis fluant et le glacier rocheux. Il
est qualifié de glacier rocheux embryonnaire, car le rapport (L:w) <1.

e Glacier rocheux monomorphique/ polymorphique: est une formation homogéne
pour le premier, tandis que le polymorphique est composé de plusieurs lobes qui
se surimposent, ce qui en fait une formation complexe et hétérogéne (Frauenfelder
& Kaiab, 2000). Cette définition rejoint celle du glacier rocheux complexe.

Enfin, avec le développement de méthodes de mesures précises sur les glaciers rocheux
comme le GPS différentiel (Lambiel & Delaloye 2004; Perruchoud, 2007; Ramelli, 2010), la
photogrammeétrie (K&ab et al. 2005; Lugon et al. 2008; Noetzli & Vonder Mihll 2010) ou
I’interférométrie radar (Delaloye et al. 2008; PERMOS, 2009). Delaloye et al. (2005: 12) ont
proposé une nouvelle classification des glaciers rocheux en fonction de leur activité:

4 Coordonnées: 600 832/ 96 652.
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e Glacier rocheux en crue (ou surging glacier) qui ont une vitesse de fluage
supérieure a 3 m/an. lls portent des signes de déstabilisation récente avec des
crevasses et des blocs tres instables (Delaloye & Morard, 2011; Lambiel, 2011).

e Glacier rocheux a mouvement rapide (rapidly moving rockglacier) fluent jusqu’a 3
meétres par année et portent peu de signes de déstabilisation.

e Glacier rocheux actif (active rockglacier), sont des glaciers rocheux qui ont des
vitesses de I'ordre de quelques dm/an a 2 m/an et qui ne présentent pas de signes
d’instabilités.

e Glacier rocheux inactif (inactive rockglacier) qui ont des vitesses maximales de
quelques cm/an.

e Glacier rocheux réactivé (reactived rockglacier) est une forme qui a connu une
période d’inactivité (présence de lichens, voire de végétation) et qui montre des
signes d’activité de quelques dm/année avec des signes de déstabilisation (blocs
basculés).

2.4.3 Formation et facteurs de controdle

Pour qu’un glacier rocheux se forme, trois conditions nécessaires doivent étre réunies.
Premierement, I'altitude doit étre comprise dans la ceinture du pergélisol discontinu, c’est-
a-dire, 1a ou la MAAT est négative. Deuxiemement, la topographie doit étre suffisamment
inclinée pour permettre le fluage (creep) des matériaux. Enfin, il faut assez de matériel
sédimentaire sursaturable en glace.

La réalité est plus complexe et une multitude de facteurs interviennent encore dans les
conditions d’existence d’un glacier rocheux (fig. 2.24).

RELIEF ET GEOLOGIE CLIMAT A

- tectonique et lithologie o = r/_ Dgl |- ----- température moyenne

- pgnte e! pendage —— 7 G e annuelle de I'air (MAAT)
- or'lenlahon du yersanl P S 4 = = = = = = précipitations moyennes
- géomorphologie i N annuelles

radiation solaire
= = = = - albédo /

HYDROMETECOROLOGIE
- précipitations

- avalanches

- névés permanents

- glacierets

- ruissellement

- porosité et perméabilité Y,

- épaisseur
- structure interne
- répartition des vitesses
- contenu en glace

- contenu en eau dégelée A =
- viscosité ILEmssecc-tooe===222I322

Fig. 2.24 Facteurs de contréle déterminant I’existence des glaciers rocheux. Tiré de Scapozza
(2008: 38) d’aprés Frauenfelder (2005).

2.4.4 Rhéologie

Les glaciers rocheux ont une vitesse de fluage qui varie de quelques centimétres a
quelques metres par an (Barsch, 1996). Cette vitesse dépend de différents facteurs comme
la pente, les caractéristiques internes du glacier rocheux (teneur en glace et taille des
sédiments), de la température et de la teneur en eau liquide. Certains facteurs comme les
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caractéristiques internes ou la température intéressent les scientifiques (Kaab et al. 2007)
qui cherchent a connaitre les réactions des glaciers rocheux face a une augmentation des
températures de I'air.

Il semble que la vitesse horizontale de fluage (creep) des glaciers rocheux est plus
importante pour ceux qui sont tempérés que ceux des régions polaires (Arenson &
Springman, 2005; Kaab et al. 2007). Ceci s’expliquerait par le fait que les glaciers rocheux
tempérés sont plus proche de leur point de fusion, ce qui les rendraient plus visqueux
(Haeberli et al. 2006; Kaab et al. 2007; Delaloye et al. 2010).

Delaloye et al. (2008a, 2010) ont montré que la vitesse de déplacement des glaciers
rocheux a une variabilité décennale, interannuelle et saisonniére. Cette variabilité est issue
des observations sur I'accélération des glaciers rocheux depuis les années 90 dans les
Alpes (Roer et al. 2008).

2.4.5 Moraine de poussée

Une moraine de poussée est une «forme issue de la compression et de la déformation d’un
corps de sédiments meubles (gelés ou non) par I'avancée d’un glacier» (Perruchoud, 2007:
7). Autrement dit, il s’agit de «moraine gelée» (Delaloye et al. 2008: 19) a I'extérieur de
I'extension du maximum des marges glaciaires du Petit Age Glaciaire (PAG) (Haeberli, 1979;
Delaloye et al. 2003; 2008) (fig. 2.25). Ces sédiments se sont faits pousser vers I’extérieur
lors de la réavancée glaciaire au PAG. Sur le terrain, une moraine de poussée s’apparente
fortement a un glacier rocheux, car elle porte des sillons perpendiculaires au creep et une
matrice fine (Delaloye et al. 2003; Delaloye et al. 2005).
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Fig. 2.25 Relation glacier-glacier rocheux et formation d’une moraine de poussée (push
moraine). Modifié d’apres Lambiel (2009). Photo: Exemple de moraine de poussée
au front d’une marge proglaciaire dans les Pyrénées centrales espagnoles. (Delaloye,
2004:102).
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Photo du chapitre

Loupe de solifluxion dans le versant de la Tsa vers 2470 m a proximité du glacier rocheux de la
Roussette.
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3.1 La cartographie et les observations géomorpho-
logiques

La cartographie géomorphologique découle des observations faites sur le terrain. Il s’agit
de repésenter graphiquement des formes et des processus servant de base a I'analyse
géomorphologique (Bommer et al. 2010). Différents indices vont permettre d’établir la
nature des formes; par exemple, si un glacier rocheux présente une forme bombée, il est
possible d’en déduire qu’il contient de la glace et donc qu’il est probablement actif.

Le versant de la Tsa a ainsi été entierement cartographié au 1:10°000 sur la base des cartes
topographiques d’Evoléne et du Matterhorn. Il aurait été possible de prendre le plan
cadastral de 1983, mais I'ancienneté de la carte a modifié ce choix initial.

La légende utilisée est celle qui a été mise au point par linstitut de géographie de
I’'Université de Lausanne (IGUL) (Schoeneich, 1993; Holzmann et al. 2006). La légende est
divisée en fonction des différents domaines morphogénétiques auxquels une couleur est
attribuée (fig. 3.1) ainsi qu’un figuré dans les mémes teintes pour les formes associées. Les
formes d’érosion sont sur un fond blanc, tandis que les formes d’accumulation sont de la
couleur de I'origine de I'accumulation. Cette légende est donc axée sur les formes et
processus et dans une moindre mesure sur leur dynamique (actif, inactif, fossile).

- accumudaton fluviatie
N\ lave torrentiolle

glacier rocheux achl
\il) glacier rocheux fossie
! Eboulis géliflué
loupes do gélfluxicn
sol sur roche en place
IGUL. E. Reynard, C. Lambiel. M. Baud, C. Gentizon, P. . 2000 ratiors cads 13,04 2000

Fig. 3.1 Exemple de cartographie géomorphologique dans la région de Tortin (Verbier, VS).
Tiré de Lambiel & Reynard (2002: 94).
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L’analyse géomorphologie est un moyen pour comprendre le la dynamique d’un versant et
la cartographie est une représentation, interprétation et comparaison de la réalité. La carte
a été réalisée d’apres les observations faites en été 2010 et I'analyse de photos aériennes
qui ont permis d’avoir un autre point de vue sur le versant.

La cartographie géomorphologique de I'lGUL constitue une technique peu onéreuse qui
permet d’identifier les formes du relief et les processus. En revanche, elle ne donne que peu
d’informations sur la dynamique d’un versant, par exemple sur I’activité d’'un processus
(torrentialité, éboulisation, etc...); on ’'emploiera alors comme point de départ.

Enfin, il semble important de rappeler qu’une carte géomorphologique est le résultat d’'une
interprétation d’un observateur, impliquant une parte de subjectivité, voire d’erreur, dans le
travail de cartographie.
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3.2 Le GPS différentiel

Le GPS différentiel (Differential Global Position Systems) a été utilisé dans le cadre de ce
travail pour mesurer les vitesses de déplacement du glacier rocheux de la Roussette (voir
chap.5.3.5). Cette méthode a déja été appliquée par d’autres études (par exemple: Lambiel
& Delaloye, 2004; Perruchoud, 2007; Ramelli, 2010). A |a base, il était prévu de faire un suivi
GPS de ce glacier rocheux tous les deux mois, comme I'ont fait Perruchoud & Delaloye
(2007) pour le glacier rocheux des Becs-de-Bosson (vallon de Réchy, VS), mais I’exposition
de la Roussette aux avalanches et son acces laborieux (1h30) n’ont finalement pas permis
d’avoir autant de mesures que souhaité.

L'utilisation du GPS (Global Positioning System) est largement répandue pour connaitre la
localisation d’un objet, grace a la méthode de triangulation. Né aux Etats-Unis, ce systeme
est fait de 24 satellites en orbite autour de la terre. Avec un GPS classique, la précision est
d’une dizaine de métre en moyenne, avec au moins 4 satellites (Schiitz, 2007). Dans le cas
de I'étude de mouvements sur des glaciers rocheux présentant des vitesses de quelques
centimetres a meétres par an (Delaloye, 2004), ce type de technologie n’est pas assez
précise. Pour cela, il faut recourir au GPS différentiel (Differential Global Positioning System:
DGPS) (fig. 3.2) qui offre une précision au centimétre en corrigeant les erreurs liées aux
satellites, a 'atmosphere et aux fluctuations des signaux émis (Lambiel & Delaloye, 2004).

Le GPS différentiel se présente sous la forme de deux appareils. Le premier est fixe et se
nomme la base. Il s’agit de la station de référence qui «calcule en permanence I’erreur
associée a chaque satellite et envoie les corrections correspondantes par ondes radios vers
le récepteur GPS mobile» (Schitz, 2007: 46), appelé aussi rover. Les corrections apportées
peuvent étre faites en temps réel, on parle alors de real time kinematics (RTK), c’est ce qui a
été fait dans notre cas.

-_—
®. ™
‘,_%

/ GPS mobile

"R :
Station de référence ("Base”) FReweed

Moraine

Fig. 3.2 Fonctionnement du GPS différentiel. Tiré de Schiitz (2007: 47).

Mise en oeuvre

Le GPS utilisé pour ce travail est celui de I'Institut de géographie, un Leica Geosystem SR
530, avec une base fixe et mobile (fig. 3.3). Les mesures se passent en plusieurs étapes.
Premierement, il faut placer la base sur un point stable que I'on marque avec de la peinture.
Une fois la base installée, nous pouvons commencer les mesures avec le GPS mobile
(rover) en marquant ou recherchant des points, suivant ’'avancement dans la campagne. Le
marquage des points se fait avec un burin et un marteau, puis ils sont mis en évidence avec
un cercle de peinture. Il faut veiller enfin a mettre des points supplémentaires, nommés
points de contrdle, qui permettront de vérifier et de corriger la marge d’erreur.
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Fig. 3.3 Le GPS différentiel avec sa base (1) et sa partie mobile (rover) (2).

Le choix des points sur le glacier rocheux a été déterminé en fonction des interférogrames
(InSAR) de la région (Delaloye et al. 2005) qui montraient des variations de vitesses au sein
du glacier rocheux. Le but était de recouper I'information et vérifier les différences de
vitesses de la masse rocheuse. En raison de la structure chaotique et de problemes
techniques, nous avons mesuré 20 points sur le glacier rocheux. La campagne de mesure
avait commencé en février 2010, mais les données se sont révélées non valides et de
nouvelles mesures ont été faites le 29 juin, le 11 aodt et le 13 octobre 2010.

Une fois la campagne de mesure effectuée, les données sont traitées dans un fichier excel
créé par Delaloye (2004). Nous avons calculé les vitesses horizontales de déplacement en
m/an. Si des mouvements inférieurs a 3cm/an ont été mesurés, ils n’ont pas été retenus, en
raison de la marge d’erreur.

Problemes

L'utilisation du GPS différentiel peut entrainer différents problémes que ce soit d’ordre
technique, climatique, topographique ou animal. Dans notre cas, nous avons pu tous les
tester.

Le principal probléme technique est d’avoir suffisamment de satellites (au moins 4) pour
avoir la précision centimétrique recherchée. Or, le glacier rocheux de la Roussette est situé
au pied d’une paroi rocheuse, ce qui limite le champ des satellites. La seule chose a faire
est d’attendre dans ce cas-la que les satellites apparaissent. La deuxiéme difficulté
technique intervient a ce moment-la, il est impératif d’avoir des batteries de rechange car
elles se déchargent vite en altitude a cause du froid. Enfin, une derniére difficulté technique
est liée au glacier rocheux: c’est un terrain extrémement instable qui demande un certain
équilibre et de I'habileté, d’autant plus qu’on se déplace avec le GPS mobile qui nous
occupe une main.

Les problemes climatiques sont liés en premier lieu a la neige qui constitue un danger
(avalanches) pour I'hiver, empéchant de faire les mesures. Le second probleme est dd a la
pluie. Une petite averse semble étre supportée par le GPS, mais pas un orage. Il faut donc
étre prudent avec la météo, surtout si la base du GPS est éloignée comme ce fut le cas ici.
Enfin, un dernier probleme vient de la faune locale, notamment des bovidés. Il faut étre
attentif a ne pas mettre la base dans une zone de pature sous peine de dégats probables.
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3.3 La géoélectrique

La géoélectrique a pour but de déterminer la nature du sol (Bommer et al. 2010) grace a la
résistivité électrique qui varie en fonction des terrains (lithologie, porosité, teneur en glace,
eau et température) (Hauck & Kneisel 2008). Par exemple, un corps gelé sera beaucoup
plus résistant que de la roche en place (fig. 3.4). Dans le cas ou on voudrait attester de la
présence d’un pergélisol, la géoélectrique est considérée comme un moyen indirect,
contrairement a un forage qui donne la température en profondeur directement. C’est
pourquoi, il faudrait idéalement combiner au moins deux méthodes géophysiques pour
recouper les données interprétées (Bommer et al. 2010; Hauck & Kneisel, 2008).

Qualification de la Ordre de grandeur de la Typicité du mélange glace/sédiments
résistivité spécifique  résistivité spécifique (kQm)  (ice/rock mixture)
Extréme > 10’000 Glace de la zone d’accumulation glaciaire tempérée
Trés élevée 3'000 — 5'000 Corps de glace massive : lambeaux de petits glaciers (glacierets),
) ' . cones d’avalanches ou plaques de glace enfuis, glace de ségrégation (?),
Elevée 1'000 - 2'000 glace de zone d’accumulation glaciaire froide
Peu élevée 100 - 500 Sédiment - + -
Faible 20-50 Z[él;nen s température et/ou glace et/ou eaunon gelée
Tres faible <10 & + - +
Fig. 3.4 Quelques résistivités typiques du domaine périglaciaire. Tiré de Delaloye (2004: 56).

La tomographie de la résistivité électrique (Electical Resistivity Tomography) est une
méthode géophysique qui mesure la distribution de la résistivité électrique (ou conductivité)
d’'une coupe transversale du sous-sol en deux dimensions. Cette méthode permet
d’identifier la structure et la lithologie du sous-sol avec le changement de résistivité propre a
chaque matériau. En effet, la résistivité apparente (il s’agit de la «résisitivité de toutes les
couches traversées par le courant» (Schutz, 2007:44). pa (en kQm) est la capacité d’un
milieu a s’opposer au passage d’un courant électrique (1) entre deux électrodes (M et N). On
mesure ensuite la difféerence de potentiel (AV) entre M et N, qui dépend de différents
facteurs (salinité du fluide, saturation, porosité ou température) et qui varie en fonction des
matériaux traversés. En fonction de la résistivité la formule s’exprime de la maniéere suivante:

pa = k-AV/I

Ou k est un coefficient qui dépend de la configuration choisie (Wenner, Schlumberger,
Dipole-Dipéle) (Marescot, 2006). En fonction de ce que 'on veut savoir sur le sous-sol, on
choisira une de ces configurations qui verra alors la position des électrodes A, M, N et B)
modifiée (fig. 3.5). La configuration de Wenner est utilisable lorsque le terrain est
hétérogene. Celle de Wenner-Schlumberger est la plus utilisée (Marescot, 2006), car elle est
efficace lorsque le terrain a étudier est inconnu. Enfin, le dispositif dipble-dipble est meilleur
si le terrain n’est pas trop bruité et que I'on veut une bonne information verticale et
horizontale.

Dispositif Wenner Dispositif Wenner-Schlumberger
A M N B
T aNa s | na_jaj na j
G=2rna G=nn(n+l)a
Dispositif dipole-dipole Dispositif pole-dipéle Dispositif pole-pole

B A M N A M N— o
121 na Lal '\‘la';‘ na /? B— 1 a | B—

G=nn (n+1) (n+2) a G=2nn(n+l)a G=2na

Fig. 3.5 Les différents dispositifs utilisables pour la tomographie électrique. Tiré de Marescot
(2006: 27).
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L’application de la méthode se fait en trois temps: par I'acquisition des données sur le
terrain en premier lieu, puis leur interprétation au moyen de modeles d’inversion, enfin par
I’évaluation du modele (Marescot, 2006) (fig.3.6).

réalité physique 3 s
v probléme direct

10010101101011010

01011010101111101

11011010101010101 ssiativits

Sonamoroioiooe|  TEsistivités apparentes
11011100000101011

01101010001001010

11011100000101011

EENENNRNRRRRNRNANNR
A 1 11011100000101011
évaluation e,

modele de résistivités
INYSI=ees probléme inverse

Fig. 3.6 Les trois étapes de la tomographie électrique. Tiré de Marescot (2006: 25).

La tomographie électrique est une méthode qui s’est répandue ces derniéres années parmi
les chercheurs du domaine périglaciaire pour la prospection du pergélisol et de la structure
interne des glaciers rocheux (Delaloye, 2004; Marescot, 2006; Hauck & Kneisel, 2008;
Ramelli, 2010).

Mise en oeuvre

L’acquisition des données, constitue le probléeme direct de la tomographie électrique. La
premiére partie du travail consiste a collecter les résistivités apparentes (données). Travalil
plus ou moins laborieux suivant le type de terrain, puisqu’il faut mettre en place un profil de
188 metres de long avec un cable munis de 48 électrodes tous les quatre métres dans notre
cas, le tout relié a un Syscal et a des batteries. Si le terrain est fait d’une granulométrie
grossiére, I'utilisation d’éponges mouillées et salées permettra d’aider a faire passer le
courant électrique. En fonction du sol et de ce que I'on veut savoir on choisit une
configuration, dans notre cas le dispositif de Wenner, car le terrain était tres hétérogene.
Ensuite, on fait passer du courant entre les électrodes A et B, tandis que les électrodes M et
N mesurent la différence de potentiel (fig. 3.7).

mesure 30
[ | | dispositif Wenner
A M N B
mesure 17
1 T ]
A M N B
cable
mesure 1

A M N B Electrodes

12 3 4 5 6 7 8|9 10 11 12 13 14 15

Lalajald | B 0 JY) | ) 1 1 |1 |
c n=1 ° ) ) ) o ) ) ) ) ) o o o o o o
S 1 mmmmemmmm=- .
B n=2 — "0 o o 0o o o &_0 o o o o
E 17 ==memmm== " e wdadd \
S n=3 — ¢ o o095 o'olo'o o o
o 3 --"7 __ N v
§ n=4 —— o -o° o\‘o \‘o“o\\o
b - - - \ \ \
2 n=5 —— oY o1 o, o\
c \ \ .

\ v
n=6 — o
— — — courbes d'isorésistivité apparente
Fig.3.7 Acquisition des données et construction d’une pseudo-section avec le dispositif de

Wenner. Tiré de Marescot (2006: 29).
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Le traitement des données, constitue le probleme inverse: le logiciel RES2DINV essaie de
reconstituer un modele de la réalité par rapport aux données acquises sur le terrain (Hauck
et al. 2007; Kneisel et al. 2008). Ce modéle d’inversion est aussi appelé tomographie et a
pour but la «minimisation de la somme des écarts (au carré dans le cas d’une minimisation
par moindres carrés) entre les résistivités apparentes mesurées et calculées sur un
modele» (Marescot, 2006:32) (fig. 3.8).

Réalité physique (résistivités vraies) Distance le long du profil (m)
0 8 16 24 32
B T e S
3 500
522
228
36 100 Om
44 100m
52
PROBLEME DIRECT
(simulation de données de terrain)
Résistivités apparentes mesurées Distance le long du profil (m)
E s
5
COCO 0 C0 0 0 5 0 0D S B BN B B B e .
10.2 16.7 27.4 448 734 120 197 322
Fig. 3.8 Construction du modéle qui essaie de reconstituer un modeéle de la réalité

a partir des données de terrain. Tiré de Marescot (2006: 33).

Enfin, I’évaluation du modéle est la derniére étape qui consiste a diminuer le pourcentage
d’erreur entre la pseudo-section® mesurée et celle modélisée. Le logiciel fait un certain
nombre d’itérations pour diminuer I'erreur qui devrait se situer idéalement autour de 10%
au maximum pour que le modéle soit valide (fig. 3.9). L’interprétation du modéele est ensuite
possible, mais il faut étre prudent avec I'analyse: par exemple un volume d’air peut étre
interprété comme un corps de pergélisol a cause des résistivités élevées, alors qu’il n’en
est rien.

2700 1 Glacier rocheux du Petit Vélan (VS) PVLT1O
Rupture et glissement (?) de la partie frontale depuis <1995
2680 —_ — ;
PV-T01: Profil longitudinal de résistivité électrique
120 électrodes, espacement 4m, septembre 2007 8
Itération 5, Abs.error =6.7. &
2660 -
i} Capteurs de Sédiments
2640 4 #2 température principalement
non-gelés
Sondages
verticaux
~ 2620 4 802
€
0
£ 2600
= ]
°
é Front du glacier #1
< 2580 | rocheux
2560 0 200
Sédiments B 32
principalement N i EA—.\‘ ‘D~Sm x ;g{
P non-gelés. - S 2680
2540 8 / “‘ge_\; 128 160
oo Sédiments i
Sédiments s
| principalement
2520 gelés non-gelés Sédiments G
(moraine?) principalement Sédiments
2500 J N-E non-gelés gelés 2640
Résistivites inversées en kOhm.m
PV-T10: Profil transversal de réstivité électrique
48 électrodes, espacement 4m, ao(t 2007
15 45 80 16 25 50 100 200 500 Itération 5, Abs.error = 4.3,
. s y . N . . P .
Fig. 3.9 Résultat d’une tomographie apres le traitement des données et intégration dans le

profil de la topographie. Tiré de Delaloye & Morard (2011: 9).

5 La pseudo-section est le résultat de la modélisation (interpolation des données).
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Probléemes

Différentes difficultés peuvent survenir lors de I'application de cette méthode. Tout d’abord,
lacces au site peut déja étre une source de probleme, car le matériel est lourd et
volumineux. Ce fut notre cas et c’est par hélicoptére que nous avons pu atteindre le site
d’étude. Deuxiemement, plus le terrain d’étude comporte des gros blocs, plus les résultat
seront bruités et potentiellement faussés. Dans notre cas, le glacier rocheux est fait de
blocs plurimétriques, ce qui a compliqué la tache pour installer le matériel et acquérir des
données utilisables.
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3.4 Laphotogrammétrie

La photogrammétrie est une méthode qui vise a quantifier le déplacement d’objets dans
une période de temps. Cette méthode est largement utilisée dans le domaine périglaciaire,
notamment sur les mouvements des glaciers rocheux (K&ab et al. 1997; Strozzi et al. 2004;
Roer et al. 2005; Lugon et al. 2008; Cossard et al. 2011).

Mise en oeuvre

Pour cette méthode, on utilise des photos aériennes qui doivent étre corrigées «en fonction
de paramétres d’orientation interne et externe propre a I'image» (Perruchoud, 2007: 31), ce
qui permet de rectifier les déformations des images. Une fois que I'image est orthorectifiée,
on peut la comparer a d’autres images du méme genre a d’autres périodes avec un logiciel
(ERDASS par exemple). Ce type de comparaison permet de voir si des mouvements
horizontaux ont affecté un versant/une forme. Les déplacements peuvent étre mesurés
avec une précision métrique. Pour une marche a suivre compléte, se référer au rapport de
Lugon et al. (2005). Lintérét de cette méthode est qu’elle permet de mettre en évidence des
mouvements de surface. Si en plus, les photos ont été prises régulierement, comme c’est le
cas en Suisse (depuis les années 50), on peut obtenir un suivi des mouvements sur
plusieurs décennies.

Mais la photogrammétrie est une méthode relativement complexe qui demande un certain
nombre de moyens et de connaissances. Dans le cadre de cette étude, nous nous sommes
contentés de faire de la photogrammétrie de base en comparant des photos aériennes
orthorectifiées avec un plan cadastral de la région, a 'image de ce qu’a fait Lambiel (2006)
pour sa thése (fig. 3.10).

Limite supérieure Limite supérieure
du front en 1999 du front en 1983 0 100 m

Partie inférieure Partie supérieure

Fig. 3.10 Mouvements horizontaux mis en évidence gréce a la superposition du plan cadastral
au 1:10°000 et d’une orthophoto de 1999 sur le glacier rocheux de Tsarmine. Tiré de
Lambiel (2006: 222).

Problémes
L’inconvénient majeur de la photogrammeétrie est d’obtenir des images de qualité, soit sans

nuages ou neige, qui cacheraient la surface du sol. L’analyse photogrammétrique sera donc
conditionnée par la qualité et la disponibilité des images.
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3.5 Llinterférométrie radar satellitaire (INSAR)

L'interférométrie radar satellitaire (Interferometric Synthetic Aperture Radar) est une
méthode de télédétection de mouvements de versant qui permet de créer des
interférogrammes sur les mouvements de surface d’aprés un laps de temps plus court que
la photogrammétrie. Les interférogrammes se présentent sous forme de polygones; ceux
qui ont une couleur différente montrent des déplacements quantifiables de maniéere précise
(au centimetre) (Delaloye et al. 2007, 2008; Lugon et al. 2008) (fig. 3.11).

A Orthoimage 1999 B 11.03.1997-12.03. C 29.07.1997 -30.07. D 03.09.1997 - 08.10.

1997 (1d). ERS desc. 1997 (1d). ERS desc. 1997 (35d). ERS desc.
100 200 metres| N © 0 100 200 metres, % .0 100 200meres; [ ® Fof 0 100 200 metres |
_ ] 3 [;f C — — l e pAP 1 — — i

R — | i F
L < o A |

!

o i 8
f"-.f’-""’:g g horle
T oy 27 ;
(- 1.4 cm) EEEEE A+ 1dem)

- 1.4 cm) SE—

Fig. 3.11 Exemple d’interférogrammes pour le glacier rocheux en surge de Ritzischumm
(Vallée de Turtmann). Des mouvements visibles a un jour d’intervalle sont déja
observables (B et C) Tiré de Delaloye et al. (2005: 35).

Cette méthode a fait ses preuves et est utilisée dans le domaine périglaciaire depuis
quelques années (Strozzi et al. 2004, 2010; Delaloye et al. 2005; PERMOS, 2009). Elle
constitue un moyen efficace pour la détection et le suivi de mouvements de formes
(glaciers rocheux par exemple), comme d’instabilités de versant.

Mise en oeuvre

Le principe de fonctionnement de la méthode repose sur le passage successif d’un satellite
munis d’un radar a un intervalle d’un jour, d’un mois ou d’une année. Ceci permet de créer
des cartes de déplacement (interférogrammes) avec une précision de I'ordre du centimetre
(Delaloye et al. 2008; Lambiel, 2009). La résolution spatiale est relativement élevée (25
meétres) et des mouvements fins et allongés (< 50 metres) peuvent étre omis pour cette
raison. Les données ne peuvent étre prises qu’en été, la ou la couverture neigeuse est
minimale. Pour plus de détails sur la méthode, se référer a Strozzi et al. (2004).

Pour lire un interférogramme, il faut identifier les zones ou un signal de couleur différent
apparait par rapport a son environnement. On distingue un signal cohérent quand il est de
méme couleur, d’un signal décorrélé qui est di soit a une mauvaise réflexion de I'onde au
sol, ou a des mouvements supérieurs a I’onde ou encore des mouvements tres hétérogenes
(Delaloye et al. 2008) (fig. 3.12).

Suivant lintervalle choisi (jour, mois ou années), on pourra distinguer différents
mouvements. A un intervalle d’une journée, les mouvements que I’'on détectera sont issus
des glaciers rocheux en surge et des zones affectées par de la gélifluxion. L'intervalle de
mois permet d’identifier les mouvements de glaciers rocheux actifs et de glissement
rocheux. Enfin, l'intervalle d’'une année permet d’identifier au mieux les processus de
solifluxion/gélifluxion. Le signal des glaciers rocheux actifs est en général décorrélé tandis
que des petits mouvements peuvent étre repérés pour des glaciers rocheux jugés inactifs.
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Enfin pour les glissements/tassements rocheux lents, il s’agit de I'intervalle idéal (Delaloye
et al. 2005).

Time Lapse

Landform 1 day (winter) 1 day (summer) 35-105 days (summer) year(s)
Glacier c d d d
Debris-covered glacier I c d d d
Debris-covered glacier I1 - d d d
Push-moraine - - c/d d
Active rock glacier

Surging c c d d

Very active - (c) d d

Active - - d d

Low active - - c d

Very low active (inactive) - - - c
Landslide / sagging

Active - - c/d d

Slow - - - c
Gelifluction - (d) d d
Subsidence by drainage in bedrock - - (c) c
- 1 no signal; ¢ : coherent signal; (c) : possible coherent signal; d : decorrelated signal; (d) : possible signal (decorrelated); c/d :
coherent or decorraleted signal

Fig. 3.12 Détection de mouvements de versant en fonction des signaux InSAR. Tiré de
Delaloye et al. (2007: 2).

Probléemes

Cette méthode ne peut pas étre appliquée partout, seuls les versants ouest et est sont
favorables en raison de la configuration des satellites qui possedent un angle fixe pour les
images ERS (European Remote Sensing satellite system) (Perruchoud, 2007).
L’enneigement perturbe le signal INSAR et donne un signal décorrélé car les ondes radar s’y
réfléchissent, il en va de méme avec la végétation, les données INSAR sont donc valides
au-dessus de la limite de la forét, soit vers 2300-2500 m dans les Alpes (Delaloye et al.
2008). Enfin, les parois rocheuses ne permettent pas de bénéficier de cette technologie, car
I’onde a un angle d’incidence trop faible.
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4. Zone d’étude

Photo du chapitre

Vue sur le bastion morainique de la Tsa depuis le glacier rocheux de la Roussette.
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4. Zone d’étude

4.1 Cadre géographique

La zone d’étude se situe au sud du Valais central dans le Val d’Hérens. Cette longue vallée
glaciaire d’une quarantaine de kilométres prend sa source dans les vals de Ferpecle et
d’Arolla. C’est en rive droite de ce dernier que se trouve le versant ouest de la Tsa en face
du village d’Arolla (fig. 4.1).

el

1e0er A 7
Y Po_l){[({ de

sy

Fig. 4.1 Situation du versant de la Tsa. Tiré de OFEV, 2011).

Le versant d’étude est limité géographiquement par les éléments suivants (fig. 4.2):
e Au nord par la Dent de Perroc (3664 m).

e A I'est il suit la ligne de créte en direction du sud, en passant par la Pointe
des Genevois (3674 m), la Dent de Tsalion (3589 m) ou encore I'Aiguille de la
Tsa (3668 m).

¢ Au sud par le sommet de la Maya (3040 m).
o A l'ouest par la Borgne d’Arolla (1900 m)

Dent de Aiguille
Perroc

Fig. 4.2 Le versant de la Tsa vu depuis le domaine skiable d’Arolla.
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Le versant de la Tsa est un versant raide: il compte environ 1600 m de dénivellation entre
1850 m et 3674 m d’altitude, pour une superficie de 6 km?. Particuliérement escarpé dans
sa partie inférieure (zone de forét jusque vers 2100-2200 m d’altitude) et dans sa partie
moyenne (entre 2200 m et 2800 m), le versant forme une pente réguliere de plus de 30°.
Entre 2800 m et 3000 m, le terrain se couche et retient d’imposants bastions morainiques
sous la Pointe des Genevois et de I'Aiguille de Tsa. Enfin, les 600 derniers métres sont
constitués de parois rocheuses compactes et raides.

La topographie accidentée de la zone fait que les activités anthropiques sont restreintes: on
dénombre une ligne a haute tension qui parcourt le bas du versant, protégée par des socles
en béton; le camping d’Arolla situé au pied du versant et la cabane de la Tsa construite sur
un replat au milieu du versant (fig. 4.3).

Fig. 4.3 Le versant de la Tsa. Modifié d’aprés Swisstopo (2003).
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4.2 Cadre géologique

Le versant de la Tsa fait partie de la nappe de la Dent Blanche qui se rattache a
I’Austroalpin, domaine paléogéographique correspondant a la bordure méridionale de la
marge africaine. Lors de I'orogenése alpine, I'’Austroalpin a été charrié sur les unités
Pennique et Hélvetique; dans un deuxieme temps, la nappe de la Dent Blanche a été isolée
de I’Austroalpin en direction de I'ouest (fig. 4.4).

Fig. 4.4 Relation entre la nappe de la Dent-Blanche et I’Austroalpin. Modifié d’apres Burri
(1994: 79).

La nappe de la Dent Blanche est constituée de «roches cristallines permo-carboniferes
(gneiss, gabbros et granites)» (Kunz, 1985: 9) et regroupe des hauts sommets alpins comme
le Cervin, la Dent Blanche, le Zinalrothorn ou encore le Weisshorn (Marthaler, 2001). Sa
mise en place est complexe, car elle s’est formée en deux temps distincts lors de
I’orogenese alpine (Steck et al. 2001):

e Au Crétacé®, deux nappes superposées se forment, la nappe inférieure
d’Arolla-Sesia et la nappe supérieure de Valpelline-2DK. La nappe d’Arolla-
Sesia contient des gneiss polycycliques et des orthogneiss permiens, tandis
que celle de Valpelline des volcanites et des sédiments métamorphisés.

e Ensuite, au cours du Tertiaire’, ces deux nappes sont déformées et
certaines transportées en direction de I'ouest; ce qui est le cas pour la nappe
de la Dent Blanche, qui s’est créée a ce moment-la.

Concretement, dans le versant de la Tsa, ce sont des gneiss granitiques de la série d’Arolla
qui dominent (fig. 4.5 et 4.6) et qui ressortent principalement sur les crétes rocheuses. La
lithologie compétente des ces roches, combinée a un versant abrupt, ont permis et
permettent toujours, d’alimenter le versant en blocs et débris rocheux, notamment les
moraines et les glaciers rocheux. Le reste du versant est constitué de moraine du Petit Age
glaciaire au niveau des bastions actuels, tandis que le milieu du versant contient de la
moraine Tardiglaciaire (fig. 4.6).

6 Période géologique qui s’étend entre 145 et 65 millions d’années, elle correspond a la période de subduction de
la plaque européenne sous la plaque africaine.
7 Période géologique qui s’étend entre 65 et 6 millions d’années, ol a eu lieu la collision entre les plaques.
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Quaternaire Série d’Arolla

Phengit und Biotit fiihrende

Erosionsrand, aktive Bachrinne — Bord d'drosion. chenal to

Bachschuttkegel — Cdne dail Metaquarzdiorite

Troc!

Gebénderte Gneise — Gnerss rubanés

Felssturz-, B

Chlorit-Epidotschiefer und -gneise — S

Aktiver Blockg

Subrezente bis rezente fluvioglaziale Ablagerungen

Subrezente bis rezente Moréne (mit Wall)

Fig. 4.6 Extrait de la carte géologique au 1:25‘000. Modifié d’aprés Bucher et al. (2003)8

8 La carte géologique ne couvre pas I'entier du versant de la Tsa, car ce dernier se situe a I'interface des cartes du
Matterhorn et d’Evoléene, qui n’est actuellement pas terminée.
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4.3 Cadre climatique

4.3.1 Climat

La situation de la Suisse en Europe fait qu’elle est soumise a trois climats principaux:
océanique, continental et méditerranéen (Fallot, 2009). En Valais, la situation se complique,
car les Alpes jouent un réle de barrage par rapport aux vallées si bien que le régime
climatique varie fortement d’une région a une autre.

Afin de se représenter au mieux les conditions climatiques d’un lieu, il faut utiliser les
données météorologiques d’une station la plus proche possible du lieu d’étude. Dans notre
cas, il s’agit de la station météo d’Evoléene/Villa (1850 m d’altitude). La température
moyenne annuelle entre 1990 et 2010 (MeteoSuisse, 2011) est de 4.3°C et les précipitations
moyennes annuelles de 705 mm.

Comme I'essentiel du travail s’intéresse au domaine périglaciaire, il s’agit de calculer la
température moyenne annuelle (MAAT) pour une altitude correspondant au front des
glaciers rocheux du terrain d’étude, soit vers 2300 m. Le calcul s’effectue avec la formule
de Bouét (1985):

T=To-[(z-z0)*(T/h)]

Ou T est la température (°C) estimée en fonction d’une altitude z; To correspond a la
température (°C) mesurée a une altitude zo ; z est l'altitude a laquelle on veut connaitre la
température; zo est I'altitude (m) de la station de mesure; enfin, T/h est le gradient de
température estimé a 0.56°C/100m.

Selon cette formule, a 2300 m la température moyenne annuelle est de 0.9°C. Ce chiffre
correspond a ce qu’ont calculé Lambiel & Reynard (2001) pour laltitude du 0°C a une
altitude de 2500 m dans la région. lls ont également estimé la hauteur des précipitations
annuelles a 1500 mm. Ces chiffres sont plausibles compte tenu de la limite inférieure des
glaciers rocheux de la région et du modéle de répartition du pergélisol dans le versant (voir
chap.4.4).

La région du val d’Arolla est soumise a des conditions climatiques continentales intra-
alpines. La vallée subit une situation d’abri par rapport aux perturbations venant du nord et
de I'ouest, mais elle est soumise a des situations advectives du sud (Cheseaux, 2005).

4.3.2 Caractéristiques climatiques durant la période d’étude

Voici un bref apergu des conditions météorologiques saisonnieres rencontrées durant
I’année 2010 (MétéoSuisse, 2010):

- Automne 2009 a été le troisieme automne le plus chaud depuis 1864, avec
un excédent thermique de 1.6°C.

- Hiver 09/10 a été I'hiver le plus froid depuis celui de 1980-1981
(MétéoSuisse, 2010). La région a connu un bilan hydrique excédentaire,
grace aux situations advectives du sud.

- Printemps 2010: a été doux et de nombreuses précipitations ont touché la
région (surtout en mai). Si bien qu’en début juin, le versant était encore bien
enneigé a partir de 2500 m.
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- Eté 2010: juin fut un mois assez gris et humide, tandis que juillet a été tres
chaud et beau. Le mois d’ao(t a été plus mitigé. Malgré cela, I'été a été le 9
plus chaud depuis le début des mesures avec un excédent thermique de
1,7°C.

. Automne 2010: a été une période dans la norme au niveau thermique.

L’enneigement a été précoce (octobre) et une couche de neige d’environ un
métre s’est rapidement mise en place (décembre) dans la région (SLF, 2010).

4.4 Distribution du pergélisol dans le versant

Dans les Alpes, la limite inférieure du pergélisol discontinu varie en fonction de différents
facteurs (voir chap.2.2.4) et notamment de I’'orientation (fig. 4.7).

N

pas de
pergélisol

O pergélisol

possible

E ' pergélisol
probable

Fig. 4.7 Répatrtition du pergélisol en fonction de I'orientation et de I'altitude d’apres la limite
inférieure des glaciers rocheux. Tiré de Bommer et al. (2010: 46)

Les glaciers rocheux actifs constituent un indice de la présence de pergélisol et donc de la
limite inférieure de ce dernier (Barsch 1996, Lambiel 2006, Morard et al. 2009). Dans la
région d’Arolla, la limite inférieure du pergélisol discontinu est estimée vers 2550 m en
orientation ouest sur la base d’un inventaire de glaciers rocheux (Lambiel, 2006).

Selon la carte de la simulation du pergélisol (OFEG, 2005) (fig. 4.8), la limite inférieure dans
le versant de la Tsa se situerait vers 2400 m (pergélisol possible: en jaune sur la carte).
Cette limite semble plausible, puisque deux glaciers rocheux actifs ont leur front a cette
altitude: le glacier rocheux de la Roussette et celui du tassement de Perroc.
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ot

DA

Pergélisol possible Pergélisol probable — Glacier rocheux

Fig. 4.8

Extrait de la carte sur la répartition du pergélisol dans le versant de la Tsa. En rouge:
les deux glaciers rocheux a la limite inférieure de la distribution du pergélisol sur le
terrain. Echelle: 1:25‘000. Modifié d’aprés OFEG (2005).
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5. Etude géomorphologique

Photo du chapitre

Au premier plan, la moraine de poussée localisée dans le bastion morainique de la Tsa, dominée par la
Pointe de Tsalion a gauche (3512 m), la Dent de Tsalion au centre (3589 m) et I’Aiguille de la Tsa a
droite (3668 m).
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5.1 Etude géomorphologique

Ce chapitre expose les différents processus et formes présents dans le versant de la Tsa. lls
sont développés en fonction de leur mise en place dans le temps et de leur localisation
amont-aval: formes et processus structuraux, glaciaires, gravitaires, périglaciaires et
fluviatiles; les glaciers et leurs formes associées sont mis ensemble tout comme les torrents
avec les formes fluviatiles.

Il s’agit de décrire pour chaque forme ou processus un certain nombre d’éléments comme
leur localisation spatiale, de fournir une description et une explication de leur
morphogenese et état actuel (actif ou fossile).

Il s’agit enfin, pour les éléments les plus dynamiques, de donner une bréve analyse de leur
évolution

Malgré la taille restreinte du versant (6km?), les formes et les processus sont variés. Les
raisons sont diverses: premierement le versant de la Tsa présente une forte extension
verticale (environ 1700 m) qui passe successivement de |'étage forestier, a périglaciaire et
glaciaire (Deline, 1998). Ensuite, le versant de la Tsa n’est pas soumis a un étagement
morphodynamique (il s’agit de I'«organisation étagée sur un versant des processus
morphogéniques et des formes» (Deline, 1998: 27) qui devrait étre identique entre adret et
ubac). Or ce n’est pas le cas pour le versant de la Tsa, situé en rive droite du val d’Arolla
pour des questions géologiques. Enfin parce que le versant de la Tsa est composé de
formes héritées et actives qui compliquent encore sa lecture et qui en font un versant
complexe.

Il a donc été délibérément choisi de décrire dans les points 5.1.1 a 5.1.5 les éléments les
plus marquants et importants du versant. Cette étude géomorphologique n’est donc pas
exhaustive.

Un premier coup d’oeil sur la carte géomorphologique (fig. 5.1) montre que les dépbts
morainiques prédominent dans le versant. Ces dépbts sont remaniés en direction de 'aval a
I’aide de processus gravitaires et fluviatiles.

Autrefois fagonné par les glaciers, le versant est actuellement soumis a d’autres processus
dominants: gravitaires, fluviatiles, périglaciaires et glaciaires dans une moindre mesure.
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5. Etude géomorphologique

Légende

Formes structurales
/
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Hydrographie
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cours d’eau
. glacier couvert

néve

Formes fluviatiles

gorge

lave torrentielle, coulée de débris

@) niche d’arrachement de lave torrentielle

Formes gravitaires

codne de déjection

couloir d’éboulis
glissement rocheux
loupes de solifluxion

surface d’accumulation par gravité

Formes glaciaires
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e cordon morainique

cirque glaciaire

Positions glaciaires supposées
Tsa 0 (PAG)
Tsa 1 (3000 BP ou Kromer ?)
Tsa 2 (Kromer ou Egesen 111?)
Tsa 3 (Egesen 11 ?)
Tsa 4 (Egesen | ?)

placage morainique
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Formes organogénes

sol sur roche en place

Fig 5.1 Carte géomorphologique du versant de la Tsa.
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5. Etude géomorphologique

5.1.1 Les formes structurales

Le versant de la Tsa est dominé par de hautes parois rocheuses qui culminent autour de
3500 m. Ces roches ont une forte déclivité (500 m) et présentent une faible schistosité.
Autrefois englacées, elles sont actuellement a la merci des processus de météorisation qui
créent un apport régulier en matériaux rocheux vers Iaval.

Quatre failles principales sont dénombrées dans ces parois: une a la Maya, deux en oblique
entre la Pointe et la Dent de Tsalion et une entre la Dent de Tsalion et I’Aiguille de la Tsa (c.f.
fig. 4.6 et fig. 5.2). Ces failles sont peu visibles a I'oeil nu et I’'aide de la carte géologique a
été nécessaire pour les repérer. Il est également probable que les couloirs entre les parois,
soient lié a la structure géologique.

Fig. 5.2 L’Aiguille de la Tsa et ses roches gneissiques. En rouge, une faille est figurée en haut
d’un des couloirs de I’'Aiguille de la Tsa.

Le versant de la Tsa présente une tres forte homogénéité géologique (gneiss de la nappe de
la Dent Blanche), ce qui réduit le nombre de formes structurales, mais qui met en évidence
la macroforme du versant liée a I’érosion différentielle glaciaire.

5.1.2 Les processus et formes glaciaires

Les glaciers ont fortement influencé la topographie générale du versant de la Tsa et la
macroforme qui en résulte.

Au LGM (Late Glacial Maximum), le val d’Arolla était englacé jusqu’a 3000 m environ. Les
glaciers des cirques de la Tsa et des Genevois confluaient avec le glacier d’Arolla vers 2600
m - 2700 m environ. Etant donné la taille du glacier principal (Arolla), il a eu un énorme
pouvoir érosif et a surcreusé le versant de la Tsa en forme d’auge jusque vers 2700 m. A
cette altitude, le versant de la Tsa forme un replat qui contient actuellement les moraines
des petits cirques glaciaires qui ont conflué avec le glacier d’Arolla. Cet épaulement permet
d’expliquer aussi la dynamique passée des glaciers de cirque, qui ont eu une dynamique
plus faible et qui de ce fait, ont laissé des dépbts importants sous forme de bastions
morainiques par la suite (Holocene) (fig. 5.3).

Le bas du versant est a 'origine en forme d’auge. Cette forme a progressivement disparu a
cause des rééquilibrages paraglaciaires qui ont remanié les sédiments en direction de I’aval
au cours du temps. Le bas du versant est ainsi composé d’une importante couverture
morainique, déposée au cours des différents stades tardiglaciaires .
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3668 m,
Petit cirque
' glaciaire

3000 m: N~

2800 mE E gravitaire
iparols; : rééquilibrage
: | : fluviatile
' épaulement
H H ' auge

1900 m : :

fig. 5.3 Corrélation entre la macroforme du versant de la Tsa et la reconstitution glaciaire au

LGM (d’apres Bini et al. 2009). Zoom sur le profil vertical du versant de la Tsa: les
parois rocheuses constituent le haut du versant et ont été faiblement englacées.
L’épaulement glaciaire formé au LGM explique la topographie locale des cirques
glaciaires actuels, tandis que le bas du versant en forme d’auge est soumis a un
rééquilibrage gravitaire et fluviatile. Source de I'image: Google Earth (2011), date de
la photo aérienne: 30.10.2009.

La partie supérieure du versant est constituée de deux petits cirques glaciaires entre 3000
m et 3700 m. Au nord du terrain d’étude, il s’agit du glacier des Genevois orienté a I'ouest-
sud-ouest, tandis qu’au sud, c’est le glacier de la Tsa, orienté au nord-nord ouest.

Bien que la morphologie de ces glaciers soit proche, leur dynamique actuelle ainsi que leur
évolution paléogéographique est différente. La reconstitution de cette derniére est
relativement compliquée pour les positions glaciaires anté-PAG des deux appareils
glaciaires.

Le glacier des Genevois

Situé entre 3000 et 3160 m, le glacier des Genevois n’existe pas actuellement sur les cartes
topographiques, et n’a méme jamais été cartographié et nommé comme tel, méme sur la
carte Dufour de 1861. La morphologie du bastion® est fortement lié a la topographie, les
fronts du bastion sont remaniés en permanence par des processus gravitaires et fluviatiles
par érosion régressive. Le bastion est couvert de blocs de taille décimétrique a
plurimétrique et aucune glace n’affleure. Les blocs sont issus des parois rocheuses qui
dominent la zone, mais leur disposition actuelle n’est pas sous forme de céne d’éboulis ou
d’origine gravitaire. Les blocs n’ont pas de granoclassement et on observe des zones
bombées (présence de glace probable) et des rides de compression a la limite du bastion a
3000 m, indices qui laissent penser que la dynamique glaciaire a joué un réle important
dans la morphogenése. De plus, I'interférogramétrie radar satellitaire de 1997 a également
détecté des mouvements dans le bastion morainique des Genevois (fig. 5.4).

Ces indices laissent penser qu’il subsiste toujours un glacier mais que celui-ci est couvert,
ce qui expliquerait 'omission des cartographes de I'époque.

Enfin, un autre indice laisse penser que ce bastion est d’origine glaciaire, il s’agit du
placage de débris rocheux de taille hétérogéne adossés aux flancs sud de la Dent de

9 un bastion morainique est une forme construite «successivement lors des nombreuses péjorations climatiques
holocenes» Bosson (2010: 136) et présente une morphologie massive et une grande taille.
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Perroc a 3128 m d’altitude (fig. 5.4). Il s’agit probablement de placage morainique. Cet
aspect sera développé dans le point suivant.

Fig. 5.4 1) En bleu, relique supposée de glace enterrée du bastion morainique des
Genevois, ou de la glace semble subsister. Source: Google Earth (date de la photo
aérienne: 30.10.2009). 2) Mouvements repérés avec linterférogramme a 35 jours
d’intervalle (03.09.1997-08.10.1997). Tiré de Delaloye et al. (2005: 87).

Les positions glaciaires des Genevois

Grace aux cartes topographiques historiques (carte Dufour, 1861 et atlas Siegfried, 1878), il
est possible de déduire qu’au PAG, le glacier était déja certainement couvert et qu’il a édifié
le bastion morainique a cette époque-la et pendant les autres péjorations climatiques
holocénes, tout comme pour le glacier de la Tsa.

En revanche, des traces de moraines sont quand méme visibles, ce qui laisse penser
qu’elles sont antérieures au PAG. Quatre-vingt métres au-dessus du bastion morainique
actuel, subsiste un placage morainique adossé a la Dent de Perroc (3675 m) et qui possede
son pendant en rive gauche (fig. 5.5) a 3100 m (606°161/97°985). Ce placage est constitué
d’une matrice fine et hétérogéne combinée avec des blocs de tailles variables et disposés
sans logique apparente, ressemblant a de la moraine de fond. Cette moraine a été peu
remaniée, ce qui indiquerait qu’elle n’est pas si ancienne. Cette limite nette entre la roche
en place et le placage s’étend de 3128 m a 3000 m au bord du bastion. Elle disparait
ensuite a I'aval. A I'inverse, en rive gauche, c’est une petite créte morainique qui constitue
son pendant aux mémes altitudes.

La datation de cette position glaciaire est probablement anté-PAG, pour plusieurs raisons:

e Premiérement a cause des représentations cartographiques de I’époque (fin du
XIX®) qui n’indiquent pas de glacier, alors que le PAG se termine.

e Deuxiemement parce que il a fallu une fonte de glace massive entre le dépét de la
moraine et le niveau actuel et que la fin du PAG semble trop récente pour que ce
stade soit corrélé au PAG. En revanche ce qui est probable, c’est que cette
moraine soit Holocéne ou du Dryas récent (fin du Tardiglaciaire). Le probleme c’est
que la moraine a été fortement remaniée dans le versant et qu’il ne subsiste pas de
traces de positions glaciaires. Pour attester de son age, il faudrait faire des
mesures directes (marteau de Schmid, datation par isotopes cosmogénique)
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En revanche, si cette moraine de fond est certainement vieille, le cordon morainique
considéré comme son pendant, pourrait ne pas I'étre. Laltitude du glacier couvert actuel
est en effet plus haute au sud du bastion (3070 m). Ce cordon pourrait donc étre PAG

Aucune autre trace de moraine ou de placage n’a été détectée dans le versant. Le bastion
est relativement restreint et les processus fluviatiles et gravitaires ont contribué a remanier
les traces de stades tardiglacaires.

Fig. 5.5 1) Le placage morainique en rive droite du glacier des Genevois. 2) En 1878, le
glacier n’est déja pas cartographié sur la carte Siegfried (Evolene, 1878). Il est
probablement déja enterré. 3) Les traces du passage d’un paléoglacier. En trait tillé
violet: les deux moraines peut-étre correspondantes (celle de la rive gauche pourrait
aussi étre PAG) et en trait violet continu la limite probable du glacier couvert au PAG.
Source: Google Earth, date de la photo aérienne: 30.10.2009)

Le glacier de la Tsa

Le secteur glaciaire de la Tsa présente plus d’indices et d’informations sur son histoire
paléo-géographique que celui des Genevois. Il est situé dans la partie supérieure du versant
de la Tsa et s’étend entre 3668 m et 2820 m. En réalité, deux glaciers subsistent
actuellement: celui de la Tsa au pied de I'Aiguille du méme nom et un glacieret sans nom
entre la Pointe et la Dent de Tsalion.

Tous deux sont largement recouverts de débris rocheux parfois plurimétriques et ils se
transforment en glaciers couverts dés 2940 m (fig. 5.6). L’épaisseur des fronts varie entre
deux et trois metres et aucune glace n’affleure en surface, en revanche leur front est
facilement délimitable grace a la différence de couleur entre le glacier (blocs plus foncés) et
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le bastion (blocs plus clairs et semblant aplatis par le passage du glacier). La morphologie
du glacier couvert se rapproche de celle d'un glacier rocheux, avec des zones bombées et
des dépressions qui témoignent de la présence de glace. Toutefois, la topographie est plus
simple et les fronts sont moins hauts qu’un glacier rocheux.

Ces deux glaciers ont probablement di former un seul et unique appareil au Tardiglaciaire
(cf. point suivant pour la reconstitution glaciaire). lls ne sont actuellement plus coalescents,
protégés par leur couverture détritique et alimentés par des névés.

oy

o\

’.‘,'\, ./’,- {9
ROAEPT Y
. 7 ,

v,

=2

Fig. 5.6 Evolution du glacier de la Tsa au cours du temps. 1) Le glacier en 1880. (Carte
Siegfried, Matterhorn 1880). 2) Sa limite actuelle avec un front bien délimité
entierement recouvert de blocs. Au second plan, les névés qui alimentent le glacier
de la Tsa. (Google Earth, date de la photo aérienne: 18.08.2009). 3) Limite actuelle
du glacier couvert de la Tsa.

On constate par ailleurs que ces névés ont tendance a diminuer depuis 1967 (photo
aérienne), tandis que I'apport en matériaux rocheux continue (fig. 5.7) (il pourrait y avoir un
lien avec la dégradation du pergélisol ou le désenglacement de parois rocheuses). En 1967,
les fronts probables sont difficilement reconnaissables, a cause de la couverture neigeuse
(date de la photo aérienne: 28 sept.). En revanche, en 1999, la limite entre les glaciers et la
moraine semble perceptible, grace a la différence entre la morphologie de la moraine (lisse)
et celle du glacier (rides, dépressions) ainsi que la différence de couleur entre le glacier (plus
foncé) et la moraine (plus claire).
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Ainsi, I’évolution récente montre que la survie future de ces petits glaciers va dépendre en
grande partie de leur protection face au rayonnement solaire et aux températures estivales.
Cependant, nous sommes dans une période de réchauffement depuis la fin du PAG et les
appareils réagissent avec une certaine inertie thermique et dynamique au changement des
conditions climatiques. Ces systemes glaciaires sont en grande partie hérités et sont
fortement désquilibrés. Leur ligne d’équilibre remonte et ce type d’appareil a peu de chance
de survie pour les années a venir en raison de sa faible dénivellation.

Fig. 5.7 Le bastion morainique de la Tsa. La géométrie a peu varié ces derniéres années;
c’est surtout la couverture neigeuse et les névés qui ont reculé ou disparu. La
position des glaciers couverts ne semble pas avoir varié bien que ce soit
difficilement décelable.Le cercle jaune indique quelques changements de
morphologie qui ont eu lieu entre 1999 et 2005 sur la morphologie du lobe sud: elle
découle des mouvements de la glace et peut-étre d’une perte de volume. Source
photo aérienne: Swisstopo, 1347-11 (1999) et 1967 (28.09), n° carte:283E, ligne de
vol n°5 et n°prise de vue: 4116.

Les positions glaciaires du glacier de la Tsa

Le versant de la Tsa présenterait cing positions glaciaires plus ou moins marquées (fig. 5.8).
Elles sont représentées par une succession de fronts étagés dans le versant. Les indices
qui ont permis d’établir les différentes positions ont été les suivants: la présence nombreux
grands blocs (jusqu’a 3 m de haut) ainsi que des plus petits disposés de maniére
hétérogene dans les zones plus raides (interprétées comme des fronts). lls sont d’ailleurs
encore visibles malgré la végétation présente jusque vers 2600 m d’altitude. Enfin, la
végétation différe dans les zones de front avec des genévriers, tandis que de la pelouse
alpine prédomine sur les replats. Ce dernier indice, pourrait simplement étre di a la
topographie (la neige reste plus longtemps au plat), plutét que véritablement en lien avec
les fronts supposés.

L'exactitude des fronts n’est pas certaine, et les délimitations peuvent étre fausses par
endroits. De plus, les traits dessinés montrent une dynamique glaciaire inverse a toute
logique: cela donne 'impression que le glacier ayant déposé de la moraine aux stades Tsa
2 a 4 avait un flux glaciaire plus important provenant du nord du bastion, soit vers le
glacieret sans nom. Or, il semble plus logique que le flux glaciaire ait été plus important du
c6té du sud du bastion, la ou se situe actuellement le glacier de la Tsa. La partie sud du
bastion possede plus de dépdts morainiques remaniés a l'aide de torrentialité et de
processus gravitaires que celle au nord, peut-étre en lien avec la pente plus raide (26°
contre 23°). Ces processus auraient «effacé» des dépdts construits, comme s’est le cas au
bastion morainique des Genevois
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Fig. 5.8 1) Les différentes positions du glacier de la Tsa. En médaillon, un extrait de la carte
géomorphologique. 2) Vue de profil depuis le glacier rocheux de la Roussette sur le
haut du versant avec en rouge la limite Tsa 1. 3) Vue automnale sur le bastion. Les
différentes positions glaciaires ressortent bien. 4) Vue depuis le glacier rocheux de la
Roussette sur la position Tsa 4. 5) Zoom sur la méme position Tsa 4. L’effet «<marche
d’escalier» est reconnaissable, ce d’autant plus que des blocs affleurent dans la zone
la plus raide. On assiste a un changement de végétation dans ces zones: la pelouse
alpine laisse place a des genévriers. Le point d’interrogation indique qu’aucune
position glaciaire n’a été repérée dans cette zone, probablement a cause

Le Tableau 1 résume les différentes positions glaciaires du versant. Elles ont été calculées
grace a la méthode de la demi-différence d’altitude des fronts glaciaires (DLEG= 1/2 de la
différence d’altitude entre deux fronts glaciaires) (Scapozza, 2008). Il aurait fallu également
faire les calculs avec la méthode du partage des surfaces (ablation/accumulation) pour étre
plus exact, mais le temps a manqué pour les faire.

Les résultats obtenus seraient corrélables avec la séquence de Tortin, site de référence de
la fin du Tardiglaciaire dans les Alpes Occidentales. Au vu des résultas obtenus, et en
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rapport avec la fig. 5.9, les positions glaciaires Tsa 1 et 4 sont des valeurs typiques pour
’Egesen. Quant aux autres stades, les corrélations sont plus difficiles.

Position | Alt. front (m) DLEG Alt- LE (m) Stade (corrélation possible)
Tsa 0 2750 0 3000 Front historique PAG
Tsa 1 2600 75 2925 Kromer (Holocene) ou ante-PAG (3000 BP) ?
Tsa 2 2450 150 2850 Egesen Ill (Dryas récent) ou Kromer (Holocene) ?
Tsa 3 2350 200 2800 Egesen Il ?
Tsa 4 2300 225 2775 Egesen | ?
Tabl. 1 Positions glaciaires repérées dans le versant de la Tsa'®.
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Fig. 5.9 Stratigraphie des principaux stades Tardiglaciaires et Holocéne. Source: Scapozza
(2011a).

Le premier stade est celui du PAG (Tsa 0) qui se situe a la limite du bastion actuel vers 2750
m (fig. 5.10). Les moraines sont bien conservées et permettent d’expliquer la dynamique du
glacier a cette époque. Le glacier de la Tsa est venu buter sur celui sans Nom, détruisant en
partie sa moraine latérale gauche, en raison d’une plus grande dynamique due a son
orientation nord-nord-ouest.

10 Merci a Cristian Scapozza pour son aide sur la détermination des positions glaciaires.
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Le stade du PAG est le plus aisément reconnaissable, les positions glaciaires suivantes sont
plus difficiles a dater.

Fig. 5.10 Le bastion morainique de la Tsa et son extension glaciaire au PAG. Source photo
aérienne: Swisstopo, 1347-11 (2005). En médaillon: carte Dufour n°22, Martigny
(1861).

Les positions Tsa 1 et Tsa 2 permettent de formuler deux hypothéses. La premiére est que
Tsa 2 pourrait étre considérée comme une phase ultime de I’Egesen au Dryas récent (fig.
5.15) ou alors d’age Holocene, au stade de Kromer, il y a 8°400 BP. Ce stade majeur se
situe généralement entre les moraines Egesen et celles du PAG (Scapozza, 2011a). Si Tsa 2
était d’age Egesen, alors Tsa 1 serait corrélable avec le stade de Kromer. En revanche, si
Tsa 2 était Holocene, alors Tsa 1 serait anté-PAG, soit vers 3000 BP (Sub-Boréal). Cette
date est proposée également pour le glacier de Tsijiore Nouve (Scapozza, 2011a).

En essayant de corréler les positions glaciaires avec la séquence des stades de Tortin, site
de référence pour la fin du Tardiglaciaire des Alpes Occidentales, les valeurs de la
dépression de la ligne d’équilibre (DLEG) sont situées entre 320 et 205 m pour les trois
phases de I'Egesen (Scapozza, 2011). Ces valeurs corroborent celles des stades 3 et 4 de
la Tsa (cf. tabl. 1) et donc ils correspondraient au stade de I’Egesen.

Il faut donc étre prudent avec ces résultats, car premierement les fronts ne sont que
partiellement délimitables. Il se pourrait que le substratum rocheux du versant ait créé une
morphologie étagée et que les fronts ne soient que du placage morainique. Enfin, seules
des mesures précises permettraient de dater ces fronts glaciaires.

Le glacier d’Arolla

Le Bas Glacier d’Arolla est situé trois kilométres en amont du versant de la Tsa et alimente
la Borgne d’Arolla a partir de 2180 m (fig. 5.11). Actuellement, il est alimenté par le glacier
du Mont-Collon qui a un grand bassin d’accumulation a I'ouest du Mont-Collon (3643 m).
Le front se situe vers 2160 m d’altitude (604'264/93°944).
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L’histoire paléogéographique de ce glacier a un lien avec le versant de la Tsa (cf. début du
chapitre). Il subsiste des traces de son passage (moraine construite) au pied du versant de
la Tsa et dans le versant sous forme de placage morainique (les zones de forét)

Fig. 5.11 La fleche indique Le Roc Noir, élément de repéres entre la carte historique et le
paysage actuel. Le front actuel (trait tillé bleu) est représenté sur les deux
illustrations. 1) Localisation du glacier d’Arolla en 1861. Extrait de la carte Dufour
Martigny au 1:100°000 (1861). 2) Le bas glacier d’Arolla actuellement.

La moraine latérale droite du glacier d’Arolla

Une partie de la moraine latérale droite du glacier d’Arolla sillonne sur 200 m de long le bas
du versant de la Tsa, a 1970 m d’altitude (603'527/096650) (fig. 5.12).

Selon Vullioud (2011), au Dryas récent (entre 10’000 et 11’000 BP) les glacier de Ferpéecle et
d’Arolla ne confluaient pas. Celui d’Arolla s’arrétait en amont des Haudeéres. Le sachant, il
semble peu probable que cette moraine construite soit Tardiglaciaire, car il aurait fallu une
épaisseur de glace plus épaisse que le niveau de la moraine pour que la langue pres des
Haudéres.

Ainsi, deux hypothéses sur I’age de cette moraine semblent plausibles.

La premiere est que cette moraine serait anté- PAG (3000 BP, comme Tsa 1). En effet,
I’étude de la carte Siegfried (Matterhorn, 1880) montre que le glacier d’Arolla arrivait trop
loin du cordon morainique pour qu’en I'espace de 30 ans, il ait reculé autant. La végétation
actuelle du cordon, ainsi que la présence de la forét semblent réfuter que cette moraine soit
de 1850.

La seconde hypothése serait que ce stade soit plus ancien lors du stade de Kromer a
I’Holocene par exemple. Pour en étre sdr, il faudrait comme sur les autres glaciers faire des
mesures.
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Hormis ce cordon morainique, il ne subsiste pas de traces de moraines construites dans le
versant de la Tsa. Les autres traces sont du placage morainique qui recouvre le pied du
versant et qui est probablement d’age Tardiglaciaire.
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Fig. 5.12 1) Localisation du cordon morainique par rapport a la carte Siegfried de 1880. 2)
Le méme cordon morainique du glacier d’Arolla au pied du versant de la Tsa.

Conclusion

L’étude des processus et formes glaciaires montrent que le passage des glaciers a fagonné
en grande partie le paysage actuel (cirque, bastions morainiques) du versant de la Tsa.
L’histoire glaciaire du versant est complexe, car certains glaciers n’ont laissé que peu de
traces dans le versant (par exemple le glacier des Genevois, glacier enterré mais ayant une
moraine latérale droite plus haute que le bastion actuel). Enfin, le passage des glaciers est
une source trés importante de sédiments qui pourront étre par la suite remaniés par
d’autres processus, gravitaires notamment.

5.1.3 Les processus et formes gravitaires

Les processus et formes gravitaires concernent de grandes superficies dans le versant. lls
sont variés et parfois actifs grace a la forte déclivité et au stock sédimentaire important que
contient le versant de la Tsa. lls sont présentés ici en fonction de leur taille, du plus grand
au plus petit.

Les glissements rocheux
Le versant est affecté en de nombreux endroits par du glissement rocheux (fig. 5.13).
e La zone la plus étendue (environ 0.3 km?) se situe au nord du terrain: il s’agit du
glissement de Perroc orienté a I'ouest-sud-ouest entre 2960 et 2380 m. Il est

caractérisé par une niche d’arrachement qui marque nettement la limite entre la
zone déséquilibrée et la zone stable de la Dent de Perroc (605°640/98°356). Ce
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glissement est composé de gros blocs (plurimétriques) issus du démembrement in
situ du substratum et ne comporte pas ou peu de matrice fine. A I'aval, une partie
de ces blocs délités sont remobilisés a I’'aide de fluage périglaciaire et forment un
glacier rocheux nommeé les Lésses, entre 2630 et 2340 m (cf. chap. 5.1.4).

Un second glissement plus petit que celui de Perroc est situé sous et au-dessus
de la cabane de la Tsa entre 2510 m et 2200 m (604°790/97°688) et 2800 et 2600
m (605’333/97°611). Il affecte une créte rocheuse qui marque la limite entre les
anciens systémes glaciaires de la Tsa et des Genevois. La morphologie de ce
glissement est semblable a celui de Perroc avec une dislocation de la roche in situ
et des glaciers rocheux dans les parties raides et propices au fluage périglaciaire.

Ces deux glissements rocheux sont proches géographiquement mais aussi probablement
morphogénétiquement. lls résultent de la déstabilisation de I'ensemble du versant avec la
disposition du grand glacier d’Arolla. C’est lui qui est a I'origine de la morphologie actuelle.
En revanche, le dernier glissement rocheux du versant présente des caractéristiques
différentes.

Le versant nord-nord-ouest de la Maya, présente des signes de glissement
rocheux entre 2800 m et 2440 m d’altitude (coordonnées: 604’790/ 97°688), mais il
differe des deux glissements rocheux précédents. Celui-ci est enchassé dans un
couloir raide (40°) et est surplombé par la Maya. Il longe ensuite parallelement le
glacier rocheux de la Roussette, qu’il ne semble pas alimenter en matériaux
rocheux (cf. chap. 5.1.4 pour la description du glacier rocheux de la Roussette). Par
contre, le front du glissement a permis le développement d'un protalus, tout
comme le glissement de Perroc avec le glacier rocheux des Lésses. A la base et
dans les bords du couloir, une trace de niche d’arrachement. est visible. Elle se
présente sous la forme d’une bande claire de trois metres de haut et montre la
limite entre le glissement et la roche en place. La différence principale entre ce
glissement et les deux autres est sa granulométrie. Elle est composée de blocs
anguleux enchassés dans une matrice plus fine. Cependant, il n’existe pas de
granoclassement des blocs, ce qui permet d’exclure que cette zone résulte de
I’éboulisation. L'origine de ce glissement est plus difficile a connaitre, il se peut qu’il
soit également issu de la décompression post-glaciaire. L'origine des matériaux
fins est peut-étre due a la pente raide, a la compression des blocs entre eux et a
I’apport de blocs provenant du versant de la Maya. Au final, il se peut que le
glissement de la Maya soit un cas mixte: chutes de blocs et glissement rocheux.

Les différents glissementsdu versant de la Tsa: 1) Perroc et sa niche d’arrachement
(trait tillé orange) au sommet du tassement. 2) Vue sur le haut du glissement de la
cabane de la Tsa ou la niche d’arrachement est bien visible (trait tillé orange). 3) Le
glissement rocheux mixte sous la Maya qui vient buter sur le glacier rocheux de la
Roussette. Il est formé par des chutes de blocs provenant de la Maya et par le
glissement rocheux, plus profond.
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Si I'on résume, la présence des deux premiers glissements rocheux est probablement
d’origine post-glaciaire, en raison de la décompression. La pente moyenne de ces deux
formes est d’environ 35° pour Perroc et de 30° pour la Tsa, alors que le glissement rocheux
de la Maya a une pente moyenne de 40°. La différence de pente, ainsi que I'apport en
matériaux rocheux permettent d’expliquer la différence entre ces formes.

Les éboulis

Les éboulis sont présents dans le versant en particulier dans la partie médiane (des 2400 m)
et supérieure du versant (fig. 5.14). lls se forment en particulier au pied de parois rocheuses
ou dans des couloirs, principalement a cause de la fatigue de la roche (météorisation) et
créent des cones. Leur granulométrie est variable (centimétrique a métrique), mais triée: les
blocs les plus gros ont roulé les plus loin en raison de leur plus grande énergie cinétique.

Outre, les éboulis, forme construite, on trouve des traces de chutes de blocs (fig. 5.15),
fréquentes dans la partie médiane du versant; en particulier a proximité de zones riches en
matériaux sédimentaires comme les glaciers rocheux et les éboulis. Il s’agit d’un événement
ponctuel dans le temps et qui ne crée pas une forme construite.

Fig. 5.15 1) Impact de blocs. 2) Petit bloc éboulé en équilibre dans la pente.
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Fig. 5.14 1) Un éboulis au-dessus du glacier rocheux de la Roussette vers 2800 m
(605'307/96°359), source aussi de nombreuses chutes de blocs a I'aval. 2) Ancienne
chute de bloc au pied du versant de la Tsa. 3) Eboulis au pied de la Pointe de Tsalion
a 3000 m (606°015/97°554).

Les loupes de solifluxion

La solifluxion est le fluage superficiel du terrain, chargé en eau et en glace. C’est un
processus visible sur le terrain d’étude a deux endroits. Il est bien illustré sous forme de
loupes vers 2460 m (604‘707/96°675). Le versant est exposé a I'ouest et la pente ou pousse
de la pelouse alpine est de 30°. Les loupes se sont formées dans cette zone, a proximité du
glacier rocheux de la Roussette. Certaines loupes atteignent jusqu’a un meétre d’épaisseur
et les plus larges font cinqg métres (fig. 5.16).

Au nord du terrain, vers 2340 m sous la cabane de la Tsa, on retrouve cette méme forme qui
s’est développée sur un éboulis (604°650/97°853). Il s’agit d’une grande loupe de solifluxion
orientée au nord et qui fait dix meétres de large sur 30 métres de longueur et 50 cm de haut.

Ces mouvements sont lents (quelques mm a centimétres par an) et résultent de la
saturation en eau du terrain issu du cycle de gel-dégel de I'eau (Washburn, 1979) provenant
du versant.
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Fig. 5.16 1) Loupes de solifluxion, situées a proximité du glacier rocheux de la Roussette. 2)
Une autre loupe, sous la cabane de la Tsa.

Conclusion

L’étude des processus et formes gravitaires témoigne de I'importance gqu’ils ont dans le
versant tant spatialement que dans leur diversité. Leur localisation est fortement liée a la
présence amont de parois rocheuses ou de zones sédimentaires (moraine), propices aux
remaniements par des processus gravitaires. lls sont concentrés principalement dans la
partie supérieure et moyenne du versant de la Tsa (des 2400 m d’altitude).

Enfin, les processus et formes gravitaires permettent de remobiliser les zones de dépobts
gravitaire par fluage périglaciaire.

5.1.4 Les formes et processus périglaciaire

Une large part de ce chapitre s’intéresse aux glaciers rocheux du versant de la Tsa, car ils
constituent la forme la plus remarquable de la présence du pergélisol dans une région. Ce
sous-chapitre s’intéresse aussi a trois autres formes moins récurrentes localement du
domaine périglaciaire alpin: I’éboulis fluant et la moraine de poussée et les parois
rocheuses.

Les glaciers rocheux

Cinq glaciers rocheux sont présents dans le versant, dont trois actifs entre 2340 m et 2780
m (fig. 5.17 et Tabl. 2). Leur activité a été confirmée par Delaloye et al. (2005) avec
I’interférométrie radar satellitaire, car I'observation géomorphologique seule aurait conclu a
I’inactivité de certains appareils (par exemple: Morand, 2000; Theler & Comby, 2003).

Ces glaciers rocheux sont tous des talus rock glacier, soit des glaciers rocheux formés a
partir d’éboulis en pied de paroi rocheuse ou de versant tassé. lls sont issus du stockage
sédimentaire dans des pentes moins importantes (partie médiane du versant entre 2400 m
et 2800 m), propice a leur formation.

Il s’agit de les passer en revue pour mieux comprendre les caractéristiques propres et les
dynamiques hétérogénes actuelles. Les appareils qui présentent le plus de mouvements et
un danger potentiel pour ’homme et ses infrastructures seront décrits dans le chapitre
suivant (cf. chap. 5.2.4 et 5.2.5), il s’agit du glacier rocheux des Lésses et celui de la
Roussette.
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Fig. 5.17 Localisation des différents glaciers rocheux dans le versant de la Tsa. Le nom des
glaciers rocheux est tiré de I’étude de Morard (2000) et bien que le glacier rocheux
de la Lé Blava ne soit pas dans le terrain d’étude, il a une interaction avec le versant
de la Tsa. Source: Google Earth, (date de la photo aérienne: 30.10.20009).

. Alt. Inf. Alt. Sup. . .
Nom origine Type Orientation Forme Pente
J P (m) (m)
éboulis actif/ . o
Roussette réactivé? 2380 2750 NW polymorphique 31
Grand Tsalé éboulis inactif 2390 2520 W langue 27°
Cabane Tsa | JiSSement ot 2510 2720 NW lobée 31°
rocheux
Bastion Tsa éboulis inactif 2700 2780 SW langue 23°
LosLéssesty dlissement o 2340 2630 WNW langue 31.8°
rocheux
Lé Blava éboulis actif 2430 2690 NW langue 29.5°
Tabl. 2 Résumé des principales caractéristiques des glaciers rocheux.

Le glacier rocheux de la Roussette est un glacier rocheux localisé au pied du versant
nord de la Maya, a I’extrémité sud du versant de la Tsa. Le glacier rocheux est orienté au
nord-ouest entre 2750 et 2420 m (604'789/96°417). Il s’agit d’un talus rock glacier, alimenté
par les parois rocheuses de la Maya et par des éboulis provenant de I'amont dans la
versant. D’un point de vue lithologique, il est composé de gneiss de la nappe de la Dent
Blanche et est constitué de blocs de taille décimétriques a plurimétriques. D’une épaisseur
moyenne de 20 m, son volume est estimé a 2,5 millions de m® pour une superficie d’environ
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13 ha (Lambiel & Vuilleumier, 2011). Cet appareil est composé de 5 lobes surimposés les
uns aux autres et présentant une activité hétérogene (fig. 5 18).

e Le premier lobe est celui le plus a I'aval (604'536/96°507), orienté au nord . D’une
hauteur de 20 metres environ, de 365 métres de longueur et de 165 métres de
large, il présente un front un peu affaissé composé d’une matrice fine et des zones
herbeuses éparses. Le front a été entaillé par du ravinement et des chutes de blocs
a cause d’une érosion progressive liée a I'activité de la langue. La morphologie de
ce lobe est chaotique avec une granulométrie trés grossiéere (blocs décimétriques a
plurimétriques) et recouverte de lichens et de quelques blocs basculés. Dix métres
en amont du front, le lobe est un peu déprimé, tandis qu’a I’'amont de cette zone,
des bombements et des rides de compression témoignent d’une saturation en
glace. Une longue dépression longitudinale longe le lobe latéral gauche, ou de I'eau
de fonte souterraine s’écoule. Au final, ce lobe présente moins de signes d’activité
au niveau du front que le troisieme (il a un front moins raide), mais sa morphologie
témoigne d’une certaine dynamique. Les mesures géoélectriques qui ont été
effectuées sur ce lobe, le GPS et l'interféerométrie radar satellitaire semblent
montrer que ce lobe n’est pas si inactif (cf. chap 5.2.5). Il contien

e Le second lobe est situé 100 m au sud du premier (604°452/96°565). Son front est
a 2420 m et il est orienté au nord-ouest. Ce lobe présente des signes d’activité
quasi nuls: des lichens parsément les blocs, de la mousse et de la végétation rase
ont poussé sur le front et sur le lobe. Le front ne porte pas de trace de
déstabilisation. En revanche, on distingue également des zones bombées a I'amont
du front.

e Le troisieme lobe est situé a I'aplomb du premier lobe (604'664/96'503) de
direction nord-ouest. Il posseéde un front raide (40° environ) de 20 m de haut et trés
actif (chute de blocs, éboulisation), composé d’une matrice fine. A I'amont, la
granulométrie est trés grossiére, au méme titre que les autres lobes (décimétriques
a métriques).

e Le quatrieme lobe est petit comparé aux autres avec une dizaine de métres de
hauteur. Il posséde néanmoins un front actif avec de nombreux blocs éboulés a son
pied. Il est situé a 'amont du troisieme lobe (604‘817/96°417) et orienté au nord. La
granulométrie est toujours trés grossiére avec des blocs métriques a pluri-
métriques.

e Le cinquiéme lobe est le dernier du glacier rocheux (604949/96°395). Il posséde le
front le plus haut (environ 30 m) qui présente la plus forte activité (chutes de blocs
et éboulisation), avec le troisiéme lobe. A I’'amont, il présente des traces de dépbts
liés aux avalanches (petits cailloux déposés sur des blocs, névé). La granulométrie
est l[égérement plus fine aux racines du glacier rocheux et augmente rapidement en
fonction de la pente. Il ne contient pas de traces de lichens.

La mise en place du glacier rocheux et de ses différents lobes est complexe, puisqu’il est
fait de plusieurs lobes (Barsch, 1996); pour aller plus loin, on pourrait le considérer comme
un glacier rocheux polymorphique (Frauenfelder & K&ab, 2000) car il est composé de lobes
de générations successives. Sa formation et son évolution se seraient faites en plusieurs
fois:

e Dans un premier temps, les différents lobes se sont probablement formés durant
I’Holocene, grace a I’alimentation en débris rocheux de la Maya. lls ont suivi la ligne
de pente, ce qui leur a donné une orientation générale nord-nord-ouest. Plusieurs
générations de lobes existent, les plus anciens se sont fait recouvrir par les plus
actifs (sauf dans le lobe 1 qui laisse apparaitre un lobe plus ancien).
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e Dans un second temps, une dynamique différente entre les lobes s’est établie et

certains ont pu fluer plus loin que d’autres,voire recouvrir des lobes plus anciens
(lobe 1). Le lobe 1 semble avoir progressé entre les lobe 2 et 3, animé par une
dynamique plus rapide que les autres et créant un sillon longitudinale a I’amont,
détachant les autres lobes de leur alimentation en pied du versant de la Maya.
Cette dynamique rapide résulterait de I’'alimentation du lobe faite a ’'amont dans un
petit cirque glaciaire orienté nord-ouest de la Maya. Il y subsiste des névés (et
probablement de la glace sédimentaire) et des dépbts d’avalanches a 2800 m
(605°091/96°175). Il se peut que les écoulements sous le glacier rocheux, soient liés
a la fonte de la glace et des névés et que la dynamique du lobe 1 soit déstabilisé
pour cela.

Les données GPS, I'interférométrie radar satellitaire ainsi que les mesures géoélectriques
permettront d’étayer ou non I’hypothése de mouvements différenciés en fonction des lobes
(cf. chap. 5.2.5).

Fig. 5.18

Zoom sur le glacier rocheux de la Roussette. Les fleches de couleur indiquent des
points de repéres entre les zooms et la photo principale. Les lettres L1 a Ls
correspondent aux différents fronts. A) Le front actif du lobe Ls. B) Extrait de la
granulométrie du glacier rocheux (en jaune, un sac a dos. C) Mise en évidence du
lobe L1 par rapport aux autres lobes. D) Les racines actuelles du glacier rocheux
avec un névé et des dépdts d’avalanches (petits cailloux posés en équilibre sur des
plus gros). Il s’agit d’un cirque glaciaire hérité du Tardiglaciaire probablement. Il serait
intéressant de connaitre I'origine de la glace qui alimente le glacier rocheux, il est
possible qu’elle soit sédimentaire aux racines. E) Le sillon longitudinal qui témoigne
d’une zone de fluage plus rapide du glacier rocheux. C’est dans cette zone qu’un
écoulement d’eau souterrain est perceptible durant I'été. F) La photo montre le lobe
actuel L1 et & I'aval un second lobe plus ancien qui s’est fait recouvrir par le premier.
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Si I'on s’intéresse a I'évolution de ces 40 derniéres années du glacier rocheux de la
Roussette (grace aux photos aériennes), on remarque quelques changements dans sa
morphologie, en particulier dans la partie aval (fig. 5.19).

C’est a I'amont du lobe 1 que des rides de compression semblent étre apparues entre 1967
et 2005. Ces rides montrent que des mouvements compressifs ont affecté le glacier
rocheux. Parallelement a ces mouvements, le front du lobe 1 semble avoir subi une
déstabilisation sous forme d’éboulisation et de torrentialité. En plus de ces signes, un sillon
longitudinal semble s’étre créé en rive gauche du glacier rocheux (bien que I'image de 1967
ne soit pas trés bonne). Ce sillon pourrait étre lié a 'augmentation du fluage du glacier
rocheux. L’analyse des données actuelles pourra nous renseigner peut-étre (cf. chap. 5.2.5).

D’autres informations sont difficilement observables sur ce glacier rocheux au vu de la
qualité des images aériennes. De plus, les mouvements ont été repérés a I'oeil et non pas
dans un logiciel spécialisé de type ERDASS, qui aurait pu permettre une différenciation plus
fine.

Fig. 5.19 Entre 1967 et 2005, des rides de compression dans la partie aval du glacier rocheux
de la Roussette sont apparues (trait tillé jaune).La fleche jaune donne un bloc en
point de repére. Source photo aérienne: Swisstopo, 1347-11 (1999 et 2005) et 1967
(28.09), n° carte:283E, ligne de vol n°5 et n°prise de vue: 4116.

Le glacier rocheux du grand Tsalé est situé sous la cabane de la Tsa, en versant ouest
(604°796/97°564). Il s’étale entre 2520 et 2390 m dans une pente moyennement raide pour
le versant (27°). Il est constitué de blocs de gneiss de taille moyenne (décimétrique a
décamétrique) qui forment un amas de blocs d’une dizaine de métres de hauteur avec une
zone centrale déprimée (fig. 5.20). Il ne possede plus de front actif et de la végétation a
colonisé les flancs de cet appareil (pelouse alpine, lichen). La forme de ce glacier rocheux
n‘est pas trés bien marquée et il n'est plus connecté a une source d’alimentation en
matériaux rocheux. Selon ces observations, ce glacier rocheux ne semble pas présenter de
mouvements significatifs, il n’est plus considéré parmi les glaciers rocheux actifs.

Les glaciers rocheux de la cabane de la Tsa sont une coalescence de trois glaciers
rocheux, situés dans la combe des Flancs (fig. 5.20), a proximité de la cabane de la Tsa
(605285/97°712). lls sont orientés au nord-ouest entre 2720 m et 2510 m, dans une zone
de glissement rocheux et présentent des caractéristiques différentes entre eux:

e Le premier glacier rocheux est celui qui prend racine le plus haut par rapport aux
autres, a 2720 m. Il est orienté a I'ouest-nord-ouest et présente une granulométrie

hétérogene (décimétriques a plurimétriques). Ses blocs sont recouverts de
quelques lichens. Ce glacier rocheux est alimenté par les débris rocheux d’une
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croupe rocheuse qui est fortement entaillée par des processus gravitaires
(éboulisation, chutes de blocs, etc...). Ce glacier rocheux forme un lobe trés bombé
a 2642 m. Ce front est net et raide (40° sur une épaisseur de 5 m) et ne présente
pas de traces de matrice fine mais des blocs basculés. Il fournit cependant des
matériaux rocheux pour le troisieme glacier rocheux.

Le second glacier rocheux est une forme un peu plus restreinte que le premier
(2.2 ha contre 2.4 ha pour le premier). Il est orienté au nord-ouest et marque une
limite nette entre lui et le glissement rocheux sur un replat devant la cabane de la
Tsa a 2624 m d’altitude (605°220/97°601). Sa forme bombée, haute de 4 m,
témoigne d’une probable présence de glace. La surface du glacier rocheux est
caractérisée par des gros blocs rocheux (plurimétriques) qui prennent racines sur le
méme rognon rocheux que le premier glacier rocheux. Le front est marqué par un
bourrelet de blocs qui s’arrétent avec la pente qui diminue. Le front présente peu
d’activité.

Cabane delaTsa '
N " aja
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¢ Le troisieme glacier rocheux est celui situé le plus en aval entre 2590 m et 2510
m d’altitude. Il est alimenté par le glissement rocheux et les deux autres glaciers
rocheux. Orienté a l'ouest, il présente une morphologie lobée faite de blocs
plurimétriques, partiellement recouverts de lichens. Son front est raide, composé
de matrice fine et il est de forme bombée, témoignant de la présence probable de
glace.

Ces trois glaciers rocheux s’inserent dans un contexte de glissement rocheux, propice a un
apport de matériaux rocheux. Leur dynamique ne semble pas trés active actuellement (pas
de trace de torrentialité ou d’érosion, mais la morphologie bombée des appareils montre
qu’ils contiennent certainement de la glace. Si le pergélisol se dégrade, ces formes peuvent
étre soumises a deux réactions: soit a leur fossilisation (Janke & Frauenfelder, 2008) soit a
une accélération dynamique (glace plus proche de son point de fusion) (Kaéb et al. 2007).

Le glacier rocheux du bastion de la Tsa, est un petit glacier rocheux situé a I'extrémité
nord du bastion de la Tsa au pied d’une croupe rocheuse (605'486/ 97°‘412), a 2760 m
d’altitude. Ce glacier rocheux est orienté au sud, sur une longueur de 300 m environ pour
une largeur de 100m. Il est composé d’une granulométrie relativement homogéne avec des
blocs décimétriques, recouverts de lichen. Ces blocs tranchent et marquent la limite d’avec
le bastion morainique de la Tsa, qui est composé de blocs gris plus hétérogenes et sans
lichens (gros blocs et matrice fine). Les racines du glacier rocheux ne sont plus connectées
a une source d’alimentation, tandis que la zone du front est déprimée et dépourvue
d’activité (chute de bloc, torrentialité, etc...). Tous ces indices indiquent que cet appareil est
probablement inactif, tout comme le glacier rocheux du grand Tsalé (fig. 5.21).

Fig. 5.21 1) Le glacier rocheux du bastion de la Tsa. 2) La limite est bien marquée entre le
glacier rocheux et la moraine de la Tsa.

Le glacier rocheux des Lésses fait partie du glissement rocheux de Perroc; il est situé
dans sa partie aval entre 2630 et 2340 m(605°004/98°456) et est orienté a I'ouest-nord-
ouest. Il forme une langue de 435 m de long et de 125 m de largeur (fig. 5.22). Sa
morphologie est composée de blocs décimétriques a plurimétriques provenant du
glissement rocheux. Son front semble peu actif, avec une dizaine de meétres d’épaisseur et
composé de matrice fine et de gros blocs (décimétriques a plurimétriques). Il ne comporte
pas de traces d’érosion ou de torrentialité particuliére, a I’exception d’une trace de chute de
bloc qui date de I’été 2009. Cette chute de bloc est significative au niveau de son ampleur
(le bloc est tombé jusqu’au pied du versant) et de sa taille (il fait 48 m® selon mes calculs)
(cf. chap. 5.2.4). Elle témoigne peut-étre d’un regain d’activité de ce glacier rocheux, situé a
la limite du pergélisol discontinu.

Si I'on s’intéresse a I’évolution récente de ce glacier rocheux, celui-ci ne présente pas une
dynamique trés forte. Entre 1967 et 1999, une trace de petites chutes de blocs est apparue
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durant cette période au front des Lésses (fig. 5.22). Autrement, il n’y a pas d’autres
changements significatifs a signaler.

Enfin, un dernier glacier rocheux doit &tre mentionné. Il s’agit de celui de la Lé Blava, qui
surplombe celui des Lésses. Il se situe au nord-ouest entre 2690 et 2430 m
(605°090/98°703). Selon Morand (2000), c’est un glacier rocheux qui est végétalisé dans sa
partie basse, largement recouverte de lichens. Il est composé de gros blocs (décimétriques
a plurimétriques) et posséde une niche d’arrachement active a 2550 m (604’990/98’653)
(fig. 5.22). Une partie de la langue du glacier rocheux flue sur la bassin versant de la Tsa, au
pied du glacier rocheux des Lésses. Bien que la niche d’arrachement paraisse fraiche, les
dépbts ne le semblent pas. Seule la matrice a di se déposer ces 40 dernieres années.

Fig. 5 22 1) Les deux glaciers rocheux de la partie nord du terrain d’étude, avec la niche
d’arrachement du glacier rocheux de La Lé Blava surplombant celui des Lésses.2) et
3) En trait tillé violet, la limite du glacier rocheux des Lésses. Il ne semble pas avoir
varié de morphologie. La fleche jaune indique la position du bloc de Pramousse
éboulé en été 2009. En 1967, la niche d’arrachement sur le glacier rocheux de la Lé
Blava est déja présente. Source photo aérienne: Swisstopo, 1347-11 (1999) et 1967
(28.09), n° carte: 283E, ligne de vol n°5 et n°prise de vue: 4116.
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Les éboulis fluants

Deux éboulis fluants ont été repérés par Delaloye et al. (2005), mais sur le terrain il n’y a pas
ou peu de signes visibles de fluage (fig. 5.23). Le premier éboulis est orienté a I'ouest au
sud du bastion morainique des Genevois (605’767/97°841), entre 2980 et 2760 m d’altitude.
Il présente une morphologie classique d’un éboulis, a la différence que dans sa partie
inférieure, de petits bombements témoignent de la présence de fluage de ce corps
sédimentaire.

Le second éboulis est situé a I'aplomb du glacier rocheux de la Roussette (605’262/ 96°224)
et est orienté a I'ouest. Il s’étend de 2950 a 2800 m et présente les mémes caractéristiques
que celui prés des Genevois.

Enfin, un dernier éboulis fluant semble s’étre formé au pied de la Pointe de Tsalion a 2940
m. Il est marqué par un bombement dans sa partie aval, comme les éboulis fluants
précédents.

Ces éboulis témoignent de la présence de pergélisol, a cause de la saturaion en glace des
vides, qui induisent un fluage généralisé vers I'aval..

Fig. 5.23 1) L’éboulis fluant sous le bastion morainique de la Pointe des Genevois. Le carré
orange montre la zone bombée au pied de I’éboulis. 2) Celui au pied de la Pointe de
Tsalion. Il présente une morphologie bombée au pied de I’éboulis.

Moraine de poussée

Une forme particuliere s’est développée dans le bastion morainique de la Tsa. Cette forme,
est située a 2780 m (605'620/97°299) et orientée a l'ouest. Elle présente des
caractéristiques proche de la moraines ou de glacier rocheux. En effet, elle est formée de
sédiments qui rappellent de la moraine, avec des blocs hétérogénes, pris dans une matrice
fine (till). De plus, elle est située dans le bord de la moraine latérale droite du glacieret de la
Tsa. En méme temps, cette forme présente une morphologie de glacier rocheux. Elle est
faite d’un front, ou de la matrice fine affleure, comme pour les glaciers rocheux actifs. Avec
’analyse des photos aériennes, on remarque également des rides de compression a la
surface de cette forme. Or, il parait peu probable que ce soit un glacier rocheux du fait de
«l'avancée glaciaire du PAG qui a conduit au réagencement géométrique de corps de
pergélisol préexistant» (Delaloye, 2004: 140). En revanche, du pergélisol peut subsister dans
les zones «latérales et frontales du champ proglaciaire» (Delaloye, 2004: 140).
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Ce type d’indice, laisse penser que cette forme est en fait une moraine de poussée latérale,
soit une forme intermédiaire entre la moraine et le glacier rocheux (fig. 5.24). C’est-a-dire
une masse de sédiments qui ont été poussés vers I'extérieur lors de la réavancée du
glacieret de la Tsa au PAG (ou lors d’une période froide de I’holocene).

Si cette moraine de poussée a encore des mouvements, il faudrait faire une série de
mesures au GPS différentiel ou de l'interférométrie radar satellitaire pour attester de ses
mouvements. Enfin, si elle contient encore de la glace, il faudrait effectuer des mesures
géoélectriques pour connaitre 'origine de la glace. S’il s’agit de la glace de glacier, elle aura
des résistivités élevées ( >5000 kQm) contre environ 1000 kQm, si c’est de la glace de
congélation, voir en-dessous si ce ne sont que des sédiments gelés.

Fig. 5.24 La moraine de poussée délimitée en noir. La fleche localise un méme bloc sur
les deux images. En trait tillé violet: la moraine PAG. Source photo aérienne:
Swisstopo, 1347-11 (2005).

Parois rocheuses

Le pergélisol n’affecte pas que les terrains sédimentaires. Les parois rocheuses qui
caractérisent la partie supérieure du versant entre 3000 m et 3600 m, sont aussi soumises a
ces conditions froides. Elles peuvent réagir plus rapidement a la dégradation du pergélisol
que les terrains sédimentaire, en raison de la plus faible inertie thermique qui régne entre le
substratum rocheux et I'atmosphere.

Conclusion

Les formes et processus périglaciaires occupent la plus grande part du versant de la Tsa et
le pergélisol affecte un grand nombre de formes (parois rocheuses, glaciers rocheux,
éboulis fluant ou moraine de poussée). Toutes ces formes sédimentaires sont situées dans
la partie médiane du versant, entre 2350 m et 2800 m environ. Elles constituent des stocks
sédimentaires importants qui peuvent étre remaniés par les processus fluviatiles.

A I'avenir, ces milieux pourraient devenir plus fragiles en cas de dégradation du pergélisol.
lls pourraient subir une fossilisation ou au contraire une activation dynamique en relation
avec d’autres facteurs (climatiques, topographiques, etc...).
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5.1.5 Les formes et processus fluviatiles

Ce sous-chapitre développe les différentes formes et processus fluviatiles actifs dans le
versant de la Tsa. lls sont exposés selon une logique amont-aval, en commencant par les
coulées de débris et les laves torrentielles, ensuite les cones de déjection, puis les torrents
et la Borgne d’Arolla qui forme le niveau de base du versant..

Les coulées de débris et laves torrentielles

Ce qui différencie une coulée de débris d’une lave torrentielle, c’est que cette derniere
emprunte un chenal préexistant. Sur le terrain, on peut les distinguer en fonction de leur
taille: les coulées de débris étant plus petites et moins profondes que les laves torrentielles
qui sont marquées par un chenal d’écoulement et des levées importantes.

La majorité des coulées de débris et des laves torrentielles se sont déclenchées dans les
zones a forte concentration sédimentaire, c’est-a-dire depuis les deux bastions morainiques
du versant (celui des Genevois au nord et celui de la Tsa au sud du versant), les éboulis et
les glaciers rocheux. La taille et la longueur des coulées de débris et laves torrentielles
varient: les plus petites ne font qu’une centaine de metres de long, tandis que d’autres
s’inscrivent dans le versant jusqu’a la Borgne (fig. 5.25).

fraiche <10 ans

ancienne > 10-ans

Fig. 5.25 Traces des différentes coulées de débris et laves torrentielles du versant. Leur dge a
éte déeterminé a I'aide de I'observation des photos aériennes actuelles (Google Earth,
2011) et de 1999 (Swisstopo, 1347-11).

Seize traces du passage de coulées de débris et de laves torrentielles sont recensées au
sein du versant. Le plus grand nombre provient du bastion morainique de la Tsa, puis du
bastion morainique des Genevois et enfin des éboulis au sud du terrain (605’302/96°371) et
du glacier rocheux de la Roussette. Bien qu’il n’a pas été possible de toutes les dater
exactement, I'analyse des photos aériennes, ainsi que les observations de terrain ont
permis de se faire une idée sur leur age (fig. 5.26).

C’est suite a des précipitations intenses (orage localisé sur les sommets dominants par
exemple) ou a une fonte de la glace dans les zones sédimentaires, que ce type
d’évenements se sont déclenchés préférentiellement. Les bastions morainiques sont des
endroits propices, parce qu’ils contiennent de la glace au point de fusion et que celle-ci
forme un niveau partiellement imperméable sous la couverture détritique (Stoffel et al.
2011). L'eau reste donc en surface et les écoulements se concentrent.
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Si I'on s’intéresse de plus prés a I'évolution des coulées de débris et de laves torrentielles
depuis 1967 (a I'aide des photos aériennes), quelques changements significatifs sont a

signaler
[ ]

au niveau des bastions morainiques:

Le bastion morainique des Genevois porte la trace de laves torrentielles depuis
1967. Une importante lave torrentielle, déclenchée en juillet 2006 (cf. chap. 5.2.2) a
emprunté le méme chenal que celui préexistant en 1967 déja (fig. 5.27). Depuis, de
nouvelles laves torrentielles se sont déclenchée, toutes dans des chenaux
préexistants a 1967. Ces constatations sont faites en fonction de la végétation, et
de la fraicheur des traces de laves torrentielles. Ce bastion semble étre le plus
propice a la formation de laves torrentielles de grande importance pour plusieurs
raisons:

o il est inséré dans un petit cirque glaciaire, dominé par des hautes parois
rocheuses qui canalisent I'eau. En cas d’orage, les écoulements sont rapides et
concentrés.

e La pente du bastion est raide et permet un écoulement rapide vitesse de I’eau

e les cones de déjections paraglaciaires du bastion sont actifs et permettent une
mobilisation de plus de sédiments en cas de déclenchement de lave
torrentielle.

Le bastion morainique de la Tsa a connu différentes coulées de débris et laves
torrentielles entre 1967 et 2005 (fig. 5.28). Certains chenaux préexistants sont
réempruntés par des laves torrentielles. De nouvelles coulées de débris sont
apparues au cours du temps, en particulier une importante entre 1967 et 1999 au
nord du bastion et entre 1999 et 2005.

Si I'on résume, les coulées de débris et les laves torrentielles se sont déclenchées de
préférence dans les zone a fort stockage sédimentaire.ll est difficile de dire si leur fréquence
est en augmentation dans la zone d’étude, en revanche, certaines semblent avoir des tailles
imposantes, ce qui pourrait contribuer a étre une source de danger potentiel (cf chap.

5.2.2).

Fig. 5.26

Zoom sur quelques laves torrentielles dans le versant de la Tsa: 1) Une lave
torrentielle déclenchée depuis le bastion morainique de la Tsa a 2790 m d’altitude
(605°403/ 97°032). 2) Le chenal d’écoulement avec les levées de la lave torrentielle
du bastion des Genevois, font quatre métres de largeur. 3) Vue depuis la cabane de
la Tsa sur les coulées de débris (petites et peu profondes) et la lave torrentielle. 4)
Ancien chenal de lave torrentielle, vers 2270 m d’altitude (604°407/ 97°112).
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Fig. 5.27 Trace de lave torrentielle déja en 1967 (jaune). Il s’agit du méme tracé que celle de
2006. Source photo aérienne: Swisstopo, 1347-11 (1999 et 2005) et 1967 (28.09), n°
carte:283E, ligne de vol n°5 et n°prise de vue: 4116.

Fig. 5.28 Les différentes coulées de débris et laves torrentielles qui se sont déclenchées
depuis le bastion morainique de la Tsa. La fleche jaune montre I’évolution d’une lave
torrentielle dans le temps. En orange, les nouvelles coulées qui sont apparues par
rapport a la photo précédente. Source photo aérienne: Swisstopo, 1347-11 (1999 et
2005) et 1967 (28.09), n° carte:283E, ligne de vol n°5 et n°prise de vue: 4116.

Les cénes de déjection

Dans le versant de la Tsa, il existe deux sortes de cones de déjection. Les actifs et les
fossiles, c’est-a-dire ceux qui ne recgoivent pas ou peu de matériaux sédimentaires
provenant de I'amont.

e Les cones amont sont situé dans la partie supérieure du versant, entre 2700 et
2800 m. lls sont au nombre de deux et dépourvus de végétation, au pied du
bastion morainique des Genevois. Le premier cone est situé entre 2870 et 2740 m
au sud du bastion morainique des Genevois, avec une superficie de 2,6 ha environ.
Le second cone est situé a I'aplomb du premier entre 2820 et 2550 m d’altitude et
s’étend sur une superficie deux fois plus grande que le premier céne (6,9 ha). Ces
deux cones sont, semble-t-il, d’origine paraglaciaire. lls résultent du transfert et du
rééquilibrage post-glaciaire du bastion. lls sont constitués de beaucoup de matériel
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sédimentaire et seraient dus a une fonte de glace massive, a une torrentialité
importante et a un rééquilibrage gravitaire du versant (érosion régressive). Les
cOnes présentent une partie active au sud, tandis que des zones inactives sont
orientée au nord. Ces derniéres sont faites d’anciens chenaux et sont partiellement
recouverts de végétation, montrant que le cbne a connu une dynamique différente
par le passé.

e Les cOnes aval sont situés dans la partie basale du versant et sont au nombre de
quatre. lls recueillent les torrents et les sédiments qu’ils déposent. lls sont
caractérisés par une taille intermédiaire par rapport aux cénes actifs (environ 3 ha)
et font le lien entre le versant de la Tsa (vers 2100 m) et la Borgne d’Arolla a 1900
m. lls sont caractérisés par une végétation rase et pionniére, car ils sont aussi des
cOnes d’avalanches en hiver, ce qui contribue a garder une végétation pionniére
(vernes, arbrisseaux, etc...) (fig. 5.29). Actuellement, ils charrient peu de matériaux,
car rares sont les laves torrentielles et coulées de débris qui atteignent le bas du
versant. Par contre, le cdne le plus actif est celui au pied du versant qui provient du
bastion des Genevois (pres de Pramousse). Sa taille est directement liée a I’activité
paraglaciaire des cbnes amont: tous les sédiments charriés de I'amont se
retrouvent a I'aval au cours du temps. Il est donc normal que ce dernier soit le plus
actif.

Fig. 5.29 1) Le cbne de déjection au départ du sentier de la Tsa depuis Arolla. (603’632/
97°095). 2) Le double cbne de déjection actif polygénique du bastion morainique de
la Pointe des Genevois.

Les torrents et cours d’eau

Dans le versant de la Tsa, quelques cours d’eau temporaires au régime torrentiel sont
présents. Deux torrents prennent leur source dans le haut du versant, il s’agit du Torrent de
la Roussette (1,8 km de longueur), prenant sa source au niveau du bastion morainique de la
Tsa, a 2750 m (605°296/96°724). Un second torrent (603°707/97°127) prend sa source
depuis le bastion morainique des Genevois, a 2900 m d’altitude (2,1 km de long). L’origine
de cette eau provient de la fonte de la glace présente dans la partie supérieure du versant,
soit des systémes glaciaires, soit du pergélisol.

Enfin, cing torrents jaillissent au niveau des cones de déjection dans le versant, vers 2000
m d’altitude. lls sont beaucoup plus courts (environ 300 m). Leur origine proviendrait de
I’eau de fonte s’écoulant sous la couverture morainique du versant et dont I’exurgence de
serait issue d’une topographie favorable (par exemple couverture morainique plus faible,
moraine d’ablation perméable,, etc...).

Tous ces torrents se jettent dans la Borgne d’Arolla, qui marque le niveau de base du
versant de la Tsa entre 1868 m a Arolla (603°471/96°624) et 1838 m a Pramousse
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(603°848/98°673). Ce cours d’eau est d’origine glaciaire et son débit est fortement perturbé
par les captages hydroélectriques. Son débit n’est donc plus naturel et le cours d’eau peine
a étre compétent!, des travaux ont d’ailleurs été entrepris durant I'été 2010 pour enlever
des sédiments et approfondir le lit du cours d’eau entre Arolla et Satarma.

Prés du hameau de Pramousse, la pente de la Borgne s’adoucit (0.4°) et le cours d’eau
divague librement. Cet effet est accentué par les prélevements d’eau pour I’hydroélectricté
et par les cones de déjection qui ont réduit la pente (S. Lane, 2011, communication orale),
permettant de créer une plaine alluviale tressée (fig. 5.30).

Fig. 5.30 1) La Borgne a Arolla (603‘467/96'649). 2) La Borgne, trois kilometres en aval, entre
les hameaux de Pramousse et Satarma.

Conclusion

L’étude des processus fluviatile est importante dans le versant de la Tsa, car ils sont les
principaux agents du transfert sédimentaire au travers du versant. lls se développent en
particulier dans les zones a fort stockage sédimentaire (laves torrentielles, coulées de
débris) et peuvent avoir une ampleur importante (lave torrentielle).

La dégradation du pergélisol en amont libére une partie du stockage sédimentaire, en
raison d’un diminution de la cohésion des sédiments entre eux et offre une mobilisation
potentielle importante de sédiments. Le couplage avec une augmentation des phénoménes
météorologiques intenses (orages), conduit a une augmentation de la torrentialité.

5.1.6 Synthése du chapitre

L’étude géomorphologique du versant de la Tsa révele des formes et des processus aussi
variés que complexes. En effet, le versant ouest de la Tsa concentre une grande partie des
processus du domaine périglaciaire alpin (gravitaire, fluviatile, périglaciaire et glaciaire)
(Delaloye et al. 2005). Cette grande diversité a apporté une quantité considérable de
matériaux sédimentaires dans le versant (en particulier entre 2900 et 2300 m) qui sont
affectés par divers processus.

L’activité des processus est variable dans le temps et I'espace. La dynamique actuelle du
versant montre que la torrentialité serait en augmentation (en intensité en tout cas), la
dynamique glaciaire tend a diminuer avec la fonte de la glace; les processus périglaciaires
peuvent suivre une double tendance: se fossiliser ou connaitre un regain dynamique; enfin
les processus gravitaires sont plus difficile a évaluer. Leur fréquence tendrait a augmenter
pour les zones soumises a des conditions de pergélisol (en lien avec sa dégradation).

A lavenir, un certain nombre de processus (périglaciaires et fluviatiles en particulier)
pourraient ainsi connaitre un regain d’activité si les conditions climatiques changent et
constituer une menace pour ’lhomme et ses infrastructures.

1 Aptitude du cours d’eau a transporter des sédiments.
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5.2 Risques et dangers naturels dans le versant de la
Tsa

Aprés I’étude géomorphologique du versant de la Tsa, il s’agit de se pencher plus en détails
sur les formes et processus de la zone qui peuvent représenter une menace pour ’homme
ou ses infrastructures (la cabane de la Tsa, les sentiers qui la rejoignent, les lignes a hautes
tension dans le bas du versant et le camping). Bien que le versant de la Tsa contienne tous
les mouvements de terrain visibles en zone périglaciaire alpine (glaciers rocheux actifs,
push moraine, glacier couvert, éboulis fluant, solifluxion, glissement rocheux, etc...), tous ne
représentent pas une source de danger.

A laide des observations directes, complétées par les travaux de Morand (2000) et de
Delaloye et al. (2005), quatre processus et formes pouvant étre une source de danger
potentielle ont été identifiés (fig. 5.31). Il s’agit de:

e Les glissements rocheux de Perroc et de la cabane de la Tsa

e Les chutes de blocs

e La torrentialité

¢ Les glaciers rocheux (les Lésses et la Roussette)

acier rocheux

N

Fig. 5.31 Les différents dangers naturels du versant de la Tsa. De gauche a droite: le glacier
rocheux de la Lé Blava. le glissement rocheux de Perroc, avec en dessous le glacier
rocheux des Lesses. Les laves torrentielles du bastion morainique des Genevois. Le
glissement rocheux de la cabane de la Tsa et ses glaciers rocheux. Les laves
torrentielles et les coulées de débris du bastion de la Tsa. Les chutes de blocs
régulieres qui surplombent le glacier de la Tsa et le versant. Enfin, le glacier rocheux
de la Roussette sous le sommet de la Maya.

L’identification et la connaissance des mouvements, vitesses de déplacement ou
occurrence de ces formes et processus, va permettre de donner une premiére évaluation
du risque et du danger qu’ils représentent pour ’lhomme. Il s’agit ainsi d’un premiére étape
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d’identification des dangers qui devrait faire I'objet de mesures complémentaires si le
danger qu’ils représentent s’avérait une menace réelle.

5.2.1 Les glissements rocheux de Perroc et de la cabane de la Tsa

Les glissements rocheux de Perroc et de la Tsa sont considérés comme des cas mixtes par
Delaloye et al. (2005), car ils contiennent tous deux des glaciers rocheux au sein de la
masse instable. Les deux formes sont identifiables I'une de l'autre visuellement et
dynamiquement, car elles présentent des morphologies et des vitesses variées (fig. 5.32).

Fig. 5.32 1) Les glissements rocheux de Perroc et de la Tsa. Source: Google Earth (date de la
photo aérienne: 18.08.2009). 2) Les mouvements de ces formes repérés avec un
intervalle d’un mois entre le 03.09.1997 et le 08.10.1997 (35 jours). ERS descending.
Modifié d’apres Delaloye et al. (2005: 86). Les fleches noires et blanches donnent
des points de repéres communs aux deux images.

Le glissement rocheux de Perroc (au nord du terrain) montre des vitesses de déplacement
différentes en fonction des zones, allant de quelques centimeétres par an pour la majorité de
la zone a des zones plus rapides, notamment a sa niche d’arrachement et au glacier
rocheux. Ce dernier possédait en 1997 et 2009 (repéré gréce a l'interférométrie radar
satellitaire et TerraSAR-X'2 pour 2009) un rythme de fluage de quelques centimétres par
mois, ce qui le met dans la catégorie des glaciers rocheux actifs.

La zone de la cabane de la Tsa est une région complexe, qui mélange du glissement
rocheux et des glacier rocheux. Le glissement se trouve sous la cabane avec des vitesses
du méme ordre de grandeur que celui de Perroc. Au-dessus de la cabane et a c6té, des
glaciers rocheux montrent des vitesses relativement rapides de quelques centimétres par
mois. Le plus rapide est le glacier rocheux le plus haut (son front se situe a 2642 m), car
c’est celui qui montre une forte décorrélation entre les pixels jusqu’en 2009.

Le glacier rocheux du Grand Tsalé et celui orienté au sud sur le bastion morainique de la
Tsa présentent des petits mouvements que I'observation géomorphologique n’a pas
détectée (pas de signe d’instabilité au front, végétation, blocs disloqués, etc..) (cf. chap.
5.1.4).

2| s’agit d’'une autre famille de satellite que INSAR. D’origine allemande, ce satellite posséde une longueur d’onde
plus courte (2.8 cm) que InSAR (5.6 cm), qui permet une résolution plus fine des mouvements de terrain. Ces
données ont été regues peu de temps avant la fin de ce mémoire, leur diffusion n’était donc pas possible et leur
analyse est donc peu poussée dans ce travail.
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Danger potentiel

Les mouvements que montrent I'interférométrie radar a propos des glissements rocheux, ne
semblent pas trés significatifs. Ce qui signifie, qu’il y a peu de risques de voir ces
glissements s’effondrer de maniére brutale en direction de I’aval. En revanche, les blocs de
grande taille qu’ils contiennent, eux, pourraient étre déstabilisés et les chutes de blocs sont
un processus non négligeable pour ces formes, particulierement pour le glissement rocheux
de Perroc ou la pente est raide (environ 35°).

5.2.2 Les chutes de blocs

Durant I'été 2010, des chutes de blocs décimétriques quasi continues se sont produites au-
dessus du glacier de la Tsa, en versant nord entre 3300 m et 3000 m d’altitude (605’871/
96’371) (fig. 5.33). Elles participent au recouvrement du glacier de la Tsa.
L'interférogramétrie radar satellitaire n’est pas en mesure d’observer des mouvements plus
profonds de ces parois rocheuses, en raison du faible angle d’incidence qu’il a. Seule les
observations sur le terrain, donnent des informations.

Le versant nord-ouest de cette méme créte rocheuse est aussi délité (605’516/ 96'228) et
apporte des chutes de blocs réguliéres dans le versant. Contrairement au versant nord, les
blocs peuvent ici dévaler une grande partie du versant, car il ne subsiste pas de replat
important qui les stopperait. On retrouve des traces de ces chutes de blocs jusque vers
2350 m d’altitude, a cbété du glacier rocheux de la Roussette.

Le versant porte la trace de chutes de blocs quasi partout, en particulier au pied des parois
rocheuses.

Fig. 5.33 Extrait de chutes de blocs qui se sont produites quotidiennement sur le glacier de
la Tsa durant I'été 2010. Pour les photos du haut, source: Google Earth (date de la
photo aérienne: 18.08. 2009).
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Danger potentiel

Les chutes de blocs qui atterrissent sur le glacier de la Tsa, bien que régulieres, ne pré-
sentent pas de danger particulier, car leur zone de dép6ét se fait au niveau du bastion de la
Tsa. En revanche, les chutes de blocs orientées au nord-ouest du rognon rocheux (il s’agit
de la créte rocheuse qui relie I'Aiguille de la Tsa a la Maya), peuvent représenter une
menace sur le sentier qui monte a la cabane de la Tsa.

Aucune trace de chutes de blocs, provenant des parois rocheuses du haut du versant, n’est
recensée dans la partie aval du versant (Borgne d’Arolla). Ce n’est pas le cas par contre des
chutes blocs qui se sont détachées au front de glaciers rocheux (cf. chap. 5.2.4).

5.2.3 La torrentialité

Les traces de coulées de débris et de laves torrentielles sont multiples dans le versant. Elles
affectent en particulier les bastions morainiques et les éboulis (cf. chap 5.1.5), zones
propices, car riches en sédiments meubles. Elles s’étalent parfois sur quelques centaines
de metres de longueur, comme parfois sur le versant en entier. L'intérét est de traiter ici
d’une lave torrentielle plus importante que les autres qui a affecté le versant de la Tsa, au
niveau du bastion morainique des Genevois le 21 juillet 2006 (fig. 5.34).

Cette lave torrentielle a une double zone de départ a 2982 m d’altitude (605'901/ 98’252) et
a 2980 m d’altitude (605°955/ 98’197). Les deux niches d’arrachements font environ dix
meétres de largeur pour cing de profondeur. Les deux laves torrentielles confluent ensuite a
2825 m d’altitude (605’730/ 98°073) et ont parcouru I’entier du versant. Une premiére zone
de dépbt s’est faite entre 2400 m et 2200 m, dans une zone moins raide. Le reste de la lave
torrentielle a rejoint un torrent qui se jette dans la Borgne. Elle a donc atteint le pied du
versant, mais de maniere atténuée (ne permettant pas de créer un embécle sur la Borgne
d’Arolla par exemple) 300 m a 'amont du hameau de Pramousse, a 1900 m d’altitude. Les
dégats que cet événement a engendré sont dérisoires: elle a emporté les sentiers qui
montent a la cabane de la Tsa depuis Pramousse et un nouveau chenal d’écoulement a été
créé au niveau du cdne de déjection. Actuellement, la végétation a repris ses droits, et la
trace de la lave torrentielle s’atténue dans les zones végétalisées (fig. 5.35). De plus, un
nouveau sentier a été recréé depuis Pramousse durant I’été 2009, avec un tracé modifié.

D’autres événements de ce type ont été repérés dans les Alpes au cours de I’été 2006 (par
exemple: Rouiller, 2006; Vullioud, 2011). Divers facteurs et hypothéses peuvent expliquer
une lave torrentielle de cette ampleur:

e Durant presque tout le mois de juillet 20086, le 0°C diurne s’est situé a plus de 4200
m d’altitude et le temps était caniculaire (SLF, 2011), favorisant la fonte de la
couche active du pergélisol, des névés et des glaciers.

e Consécutivement a la vague de chaleur de juillet, de violents orages se sont
déclenchés dans les Alpes et le versant de la Tsa n’y a pas échappé. C’est en fin
de journée qu’un violent orage s’est localisé entre la Dent de Perroc et la Pointe
des Genevois, provoquant la lave torrentielle.

e Le dernier facteur ayant contribué a déclencher une lave torrentielle de cette
ampleur est certainement la fonte du pergélisol et des névés présents au sommet
du bastion morainique des Genevois qui ont apporté de I'’eau de fonte météorique.
Se sont ajoutés, les intenses précipitations qui ont saturé le terrain en eau. La
pression de l'eau a augmenté en présence de la glace de glacier qui a
impermeéabilisé le bastion et a concentré les écoulements d’eau. Une plus grande
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quantité de sédiments (fins notamment, permettant de transporter de plus gros
blocs) a pu étre libérée, contribuant a créer cette lave torrentielle de grande taille.

Au final, c’est l'arrivée de ce violent orage qui semble est le facteur principal du
déclenchement de cette lave torrentielle. Du fait qu’il était trés localisé, il n’a pas touché le
bastion de la Tsa (seulement de maniére atténuée). Ceci expliquerait pourquoi aucune lave
torrentielle ne s’est déclenchée depuis ce dernier, quand bien méme les conditions
topographiques et géomorphologiques sont semblables.

Danger potentiel

La torrentalité est le processus qui représente un des plus grands dangers dans le versant
de la Tsa. La lave torrentielle des Genevois de 2006 montre 'ampleur qu’elle peut avoir
dans ce type de versant (2.2 km de long). Etant donné que la partie supérieure du versant
(dés 2800 m d’altitude) est composée essentiellement de marge proglaciaire, ce type d’aléa
pourrait se produire a I’avenir plus souvent en raison d’une augmentation de la disponibilité
de matériaux non consolidés (Chiarle et al. 2007) et de précipitations.

Les dégats engendrés par la lave torrentielle de 2006 sont, au final, minimes, mais ne
doivent pas exclure des conséquences plus graves sur ’homme et ses infrastructures, a
I’échelle locale comme globale.

Fig. 5.34 La lave torrentielle de 2006, avec quelques zooms sur les changements morpho-
logiques qu’elle a engendrés. En 2006, les niches d’arrachement, ainsi que le chenal
d’écoulement sont tres marqués dans le paysage, que ce soit dans la partie
supérieure ou inférieure du versant (zone de dépdt). En 2010, son tracé est toujours
visible, bien que la végétation ait repoussé jusque vers 2500 m d’altitude. Le
nouveau sentier créé suite a la destruction du premier est trées marqué dans le
versant, car il a été creusé durant I’'été 2009 .
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Fig. 5.35 Revégétalisation du terrain apres le passage de la lave torrentielle. Les fleches
servent de repéres entre les deux images.

5.2.4 Le glacier rocheux des Lésses

Le glacier rocheux des Lésses est un glacier rocheux actif, faisant partie du glissement
rocheux de Perroc (cf. chap. 5.1.3 et 5.2.1). Au front du glacier rocheux a 2369 m d’altitude
(604°830/ 98'542), s’est détaché le 17 juillet 2009, un bloc de gneiss (nommé ici bloc de
Pramousse) de 48 m® qui a atterri a huit métres d’un pyléne a haute tension au pied du
versant a 1840 m d’altitude (603’975/ 98’849) (fig. 5.35). Le bloc a dévalé le versant sur plus
de 500 metres de dénivellation en suivant la ligne de pente. Il a laissé derriére lui une
tranchée de terre (marquée dans la forét entre 1900 et 1880 m d’altitude), issue des impacts
du bloc.

Etant donné la taille du bloc, celui-ci a pu étre repéré facilement sur la photo aérienne de
2005, ainsi que sur la photo aérienne de Google Earth 2009. Les fleches de la fig. 5.35
donnent des repéres sur la zone de départ du bloc (jaunes) et un bloc de repére (bleu).

Avant cet événement, peu de traces d’activité du front étaient visibles (cf. photos aériennes
au chap. 5.1.4). On peut donc se poser la question si ce glacier rocheux connait une
recrudescence de sa dynamique actuellement ou si cette chute de bloc n’est qu’un
événement isolé.

Pour répondre a cette question, il faudrait des mesures précises, comme un suivi GPS des
mouvements de surface et des mesures géoélectriques pour connaitre mieux la structure
interne de cet appareil, mesures qui n’existent pas pour le moment. En revanche, les
données INSAR de 1997, ainsi que les données TerraXSAR (2009), montrent que ce glacier
rocheux a un mouvement de quelques centimeétres par mois.

A Pavenir, il faudrait pouvoir assurer un suivi plus précis de ce type d’événement pour
plusieurs raisons: premierement parce qu’elle est située a la limite inférieure du pergélisol.
Deuxiémement, parce que ce type d’événement pourrait avoir une fréquence augmentée, si
la vitesse de reptation du glacier rocheux augmente (Kaab et al. 2007). Enfin, parce que le
versant est raide et qu’il contient des glaciers rocheux, avec des blocs hétérométriques
entre 2350 et 2700 m d’altitude.
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Fig. 5.36 lllustration des conséquences de la chute du bloc du glacier rocheux. Source photo
aérienne 2005: Swisstopo, 1327-33 (2005); 2009: Google Earth (2011).
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Danger potentiel

Le bloc de Pramousse n’a pas fait de dégats matériel, grace a sa trajectoire. Au final, il s’est
arrété a quelques metres d’un pyléne électrique, a environ 200 m en aval du hameau de
Pramousse. Il n’a pas traversé de sentier ou atteint d’infrastructures. Mais cela aurait pu
étre le cas et entrainer des conséquences dramatiques, au vu de la taille du bloc.

Ce type d’aléa est une menace a prendre au sérieux, qui demanderait un suivi des glaciers
rocheux, en particulier ceux dont les vitesses de fluage sont en augmentation.

5.2.5 Le glacier rocheux de la Roussette

Le glacier rocheux de la Roussette (cf. chap 5.1.4 pour I'étude géomorphologique) est la
forme périglaciaire qui a été la plus étudiée dans le cadre de ce travail, et qui de ce fait,
offre le plus d’informations sur ses mouvements et sa structure interne's.

S’il a été étudié de maniére plus approfondie, c’est parce qu’il présentait des vitesses de
fluage rapides en 1997 (Delaloye et al. 2005). De plus, de par sa position dans le versant, il
représenterait selon Morand (2000) une menace potentielle pour le sentier pédestre et le
camping d’Arolla (fig. 5.37). Il cumule en effet des fronts élevés et raides, des traces de
laves torrentielles et des chutes de blocs aux fronts des lobes, une pente raide (30.5°) et
une situation a la limite inférieure du pergélisol discontinu (le front est a 2380 m d’altitude),
ce qui en fait une zone sensible en cas d’augmentation des tem-pératures.

30.65°E  6lév.2184.m Altittide  3:50" km

Fig. 5.37 Le glacier rocheux de la Roussette. Source: Google Earth (date de la photo aérienne:
18.08.2009)

13 cette partie du sous-chapitre pourrait donc paraitre disproportionnée en regard des autres processus et formes
traitées dans versant de la Tsa. Il semblait cependant important de pouvoir développer plus longuement ces
informations récoltées.
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Vitesses de déplacement

L'interférométrie radar satellitaire (INSAR) a montré que le glacier rocheux de la Roussette
avait des vitesses de plusieurs centimétres par mois et de quelques millimétres par jour en
1997 (fig. 5.38). Pour compléter et actualiser ces données, 20 blocs du glacier rocheux ont
été marqués et leurs positions mesurées avec un GPS différentiel durant I’été 2010 (entre le
29 juin et le 13 octobre 2010).

Magnitude of 3D SEATIEL d |Magnitude of 3D
displacement rate ez 5 NI e I [displacement ral
Ecm‘u iR R s X %m:d
T AAstes:
Fig.5.38 Signaux InSAR avec 1) un intervalle de 35 jours (03.09.1997-08.10.1997) et 2) a un

intervalle de 1 jour (29.07.1997-30.07.1997). Tiré de Delaloye et al. (2005: 44). Les
deux signaux montrent une zone centrale avec des vitesses de déplacement plus
rapides (centimétres par jour contre centimetres par mois).

L’'analyse des mesures de déplacement indique des vitesses variées en fonction de la
position des blocs dans le glacier rocheux (fig. 5.39). On remarque ainsi que:

e Les vitesses les plus faibles mesurées (entre trois et dix cm) se situent dans les
zones de replat, soit a I’lamont des front des lobes 3, a 2490 m d’altitude (604°592/
96’'562) et 4, a 2600 m d’altitude (604'792/ 96’445).

e Les vitesses comprises entre 10 et 15 cm sont peu nombreuses et se localisent a
proximité des zones aux vitesses les plus faibles: c’est-a-dire proche des zones de
replat ou légérement bombées (proche du lobe 4 et dans la zone centrale du
glacier rocheux).

e Les vitesses moyennes (entre 15 et 30 cm) sont présentes dans la partie centrale
et dans les zones bombées (en pente), a proximité du lobe 4 et 3. Ces vitesses de
déplacement indiquent des mouvements rapides, proche de 100 cm/an.

e Les vitesses les plus rapides sont localisées longitudinalement au glacier
rocheux, prés de la rive gauche. Les mesures montrent des déplacements jusqu’a
50 cm, permettant de déduire une vitesse annuelle d’environ 150 cm/an pour cette
zone. Ces déplacements rapides se localisent dans une zone de dépression
parallele a ’écoulement du glacier rocheux entre 2645 m et 2560 m d’altitude sur
environ 400 m de longueur. Elle constitue la limite avec la zone de cisaillement,
c’est-a-dire la limite entre la zone en mouvement et le bord du glacier rocheux qui a
plus de rugosité. Un écoulement d’eau souterrain est perceptible le long de cette
zone déprimée, ce qui pourrait expliquer les vitesses rapides (glace au point de
fusion).

En croisant les observations de terrain avec les données INSAR et le DGPS, on constate
que les données corroborent. Les zones les plus actives, soit la partie centrale du glacier
rocheux, sont effectivement identiques, quand bien méme il n’y a pas beaucoup de points
GPS. Les données GPS de 2010, confirment que ce glacier rocheux est actif.
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Pour savoir si le glacier rocheux a connu une augmentation de ses vitesses de fluage
récemment, il faudrait réaliser une étude photogrammétrique, comme Lugon et al. (2008)
I’ont faite pour le glacier rocheux de Tsarmine.

3 > )

~ Déplacement en cm
29 juin - 13 octobre 2010
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Fig. 5.39 Mouvements du glacier rocheux mesurés au DGPS. Source fond de carte: Google
Earth (date de la photo aérienne:18.08.2009)

Une analyse photogrammétrique n’a pas été réalisée pour la Roussette. En revanche, les
photos aériennes de 1999 et 2005 ont été comparées et superposées. Cette maniere de
faire est peu poussée, entrainant des résultats mitigés. Le peu d’intervalle de temps entre
les deux photos aériennes peut aussi expliquer le manque de résultats probants de cette
maniéere de faire pour ce type de glacier rocheux lobé, contrairement aux résultats obtenus
par Christophe Lambiel pour le glacier rocheux de Tsarmine (Lambiel, 2006: 222).

Fig. 5.40 Le glacier rocheux de la Roussette (violet) et la zone (jaune) qui présente les
mouvements les plus visibles entre 1999 et 2005. Cette zone correspond a celle
mise en évidence par les interférogrammes InSAR d’un jour et d’'un mois en 1997. Le
carré rouge correspond a la zone présentant des rides de compression récentes,
expliquée certainement par les vitesses rapides de la zone centrale qui se prolonge
au lobe 1. En médaillon, un zoom du carré rouge et fleches de repéeres des photos
aériennes de 1999 et 2005. Source photo aérienne: Swisstopo, 1347-11 (2005 et
1999).
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L'observation des photos aériennes montre tout de méme un mouvement généralisé des
blocs (fig. 5.40) dans la partie centrale du glacier rocheux (en trait tillé jaune). La partie aval
du glacier rocheux semble avoir subi le plus de déformations (en rouge) et présente des
rides de compression en raison du fluage périglaciaire. Des mesures photogrammétriques
plus poussées pourraient attester si le glacier rocheux a subi une accélération ou si
I’activation du lobe 1 est récente.

Structure interne

Deux tomographies électriques 2D ont été réalisées sur le glacier rocheux de la Roussette
en ao(t 2010 (fig. 5.41). Le choix de leur emplacement a été dicté par la nature du sol,
généralement composé de blocs plurimétriques. Il fallait donc trouver des zones de
matériaux plus fins et moins poreux pour faire les mesures, car méme I'aide des éponges
salées et mouillées ne suffit pas dans ce type de terrain pour faire passer le courant
électrique.

Un second probléme s’est greffé au premier, le syscal a connu des pannes, empéchant de
faire plus de deux profils en deux jours. Au final, les données récoltées permettent de se
faire une idée de la structure interne du front 1 et 2 du glacier rocheux de la Roussette. Les
données récoltées sont a interpréter avec prudence, résultant a la fois des conditions du
terrain (forte porosité) et a la fois du traitement des données (grand pourcentage d’erreur lié
au filtrage').

Fig. 5.41 Localisation des fronts du glacier rocheux (5) et des deux tomographies électriques.
Photo: C. Lambiel.

La premiere tomographie électrique (ERT 1) est située pres du front 1, sur la partie la plus
rapide du glacier rocheux (fig. 5.42). Le début du profil (partie aval) est installé au front qui
est composé de matrice fine. Cette zone présente des résistivités basses, excluant la
présence de corps gelé a cet endroit. A I'amont du front, les résistivités augmentent,
notamment vers une zone bombée qui présente un corps résistant (> 8 kQm) d’une dizaine
de métres de profondeur. La taille des blocs augmente aussi, contribuant au brouillage des
données.

14 Les données traitées par C. Lambiel montrent un pourcentage d’erreur moins important que mes valeurs
obtenues. C’est donc ses résultats qui ont été retenus.
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On constate pour ce premier profil que les résistivités sont peu élevées globalement et qu’il
n’y aurait pas ou peu de corps gelé. Peut-étre que la dynamique rapide du glacier rocheux
en est la cause. En revanche, des signes d’instabilités sont perceptibles au front: le profil a
été installé sur la zone de déclenchement d’une coulée de débris rocheux, une vingtaine de
meétres sous le front. L’absence de corps gelé en profondeur pourrait expliquer que le lobe a
une moins bonne cohésion.
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Fig. 5.42 Tomographie électrique du lobe 1

La seconde tomographie (ERT 2) a été réalisée plus en amont sur le second lobe du glacier
rocheux. Le profil a été installé dans une zone de matériel plus fin et compact. Les résultats
obtenus montrent que le terrain ne serait pas gelé dans la partie aval (fig. 5.43). La zone
amont, en revanche, montre des résultats plus dans la norme, avec des sédiments gelés.

Ces deux tomographies électriques montrent des résultats surprenants: dans les deux cas,
la partie aval des tomographies ne contiendraient pas de sédiments gelés, quand bien
méme nous nous trouvons au front des lobes. Les parties amont semblent montrer des
résultats plus probants, avec des sédiments gelés. Pour autant que les données obtenues
soient crédibles, nous nous trouvons alors dans un terrain faiblement englacé. Il se peut
aussi que le glacier rocheux soit composé de pergélisol tempéré, ce qui expliquerait les
faibles résistivités enregistrées.
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Fig. 5.43 Tomographie électrique sur le lobe 2.
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Comparaison entre le glacier rocheux de la Roussette et celui de Tsarmine

A trois kilomeétres en aval dans le val d’Arolla, est situé le glacier rocheux de Tsarmine (fig.
5.44). Surveillé et étudié (structure interne, évolution et mouvements) depuis 2004 (Lambiel,
2004; Cheseaux, 2005; Delaloye et al. 2008), il pourrait offrir des informations et des
explications sur la dynamique et la structure interne du glacier rocheux de la Roussette. I
s’agit donc de voir s’il existe des similitudes sur la granulométrie, les vitesses de
déplacement et la structure interne de ces deux formes, qui présentent des orientations et
altitudes proches (Tabl. 4).

Fig. 5.44 Localisation des glaciers rocheux de Tsarmine et de la Roussette dans le val d’Arolla.
Source: Google Earth (date de la photo aérienne: 30.10.2009).

Nom Coordonnées Type Alt. Inf. (m) Alt. Sup. (m) Orientation
Roussette 604.500/96.500 réactivé ? 2420 2750 NW
Tsarmine 605.500/99.500 réactivé 2480 2680 W

Tabl. 4 Comparaison entre les glaciers rocheux de Tsarmine et de la Roussette.

Le glacier rocheux de Tsarmine (605’406/ 99°432), orienté a I'ouest, prend racine au pied de
la face nord-ouest de la Blanche de Perroc (3651 m) vers 2680 m d’altitude. Le front du
glacier rocheux est abrupt et influencé par la topographie: son front s’effondre aux racines
d’un chenal raide a 2460 m d’altitude (605’175/99°442) (fig. 5.45). La morphologie du
glacier rocheux forme une langue et sa surface est composée de blocs métriques a
plurimétriques. La moitié inférieure du glacier rocheux est recouverte de lichens, indiquant
que le glacier rocheux a connu une période de faibles mouvements. La surface du glacier
rocheux est plutdét plane, avec une partie centrale déprimée et bordée par deux crétes
latérales que Lambiel (2004) considére comme une zone de cisaillement. Celle-ci témoigne
de la limite entre la zone quasi immobile du bord du glacier rocheux et celle centrale, en
mouvement.

Le glacier rocheux de Tsarmine est considéré comme un glacier rocheux réactivé , avec des
vitesses horizontales comprises entre 0.8 et 1.5 m/an, voire 2 m/an au front (Delaloye et al.
2008). Un retrait du front du glacier rocheux en direction de 'amont de 20 a 30 métres entre
1983 et 1999 a été repéré par une étude photogrammeétrique (Delaloye et al. 2005). Des
mesures saisonniéres ont été entreprises depuis 2004 et montrent que le glacier rocheux
connait des variations de vitesses d’une année a l'autre (par exemple les années 2005 et
2009 sont plus rapides que 2006 et 2007), mais aussi en fonction de la saison. Ces
derniéres sont expliquées en partie avec la MAGST; si un hiver a été trés froid et peu
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enneigé (comme 2004/2005), le pergélisol réagit avec six mois de décalage, soit durant
I'été, en ayant des vitesses de déplacement réduites. A I'inverse, si un été a été trés chaud,
les vitesses hivernales seront plus rapides (Lambiel, 2006). La structure interne du glacier
rocheux semble expliquer en partie aussi les vitesses de fluage du pergélisol, qui réagit de
facon décalée face aux températures de surface.

Fig. 5.45 Différentes vues sur le glacier rocheux de Tsarmine. 1) Vue sur le front abrupt du
glacier rocheux. 2) Le front du glacier rocheux, vu depuis Satarma, avec la foret qui
forme la limite avec le couloir d’éboulis. 3) Détail sur la morphologie du glacier
rocheux, avec la zone de cisaillement et les différentes zones avec les lichens
(Lambiel, 2006: 220).

Quant a la structure interne de Tsarmine, elle a été étudiée par Lambiel (2006) a 'aide de
sondages et trainés géoélectriques. Les résultats obtenus montrent que la couche de
surface est trés poreuse. Dessous, un niveau gelé a été repéré, présentant des valeurs entre
10 et 60 kQm et interprété comme un pergélisol tempéré a semi-tempéré (Lambiel, 2004)
(fig. 5.46). Les zones les plus résistantes se situent dans les zones bombées.

Résistivité apparente 4
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@®7-12 @12-20 . 20-50 géoélectriques temp.d'équilibre hivernale en °C
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Fig. 5.46 Localisation des sondages et trainé géoélectrique sur le glacier rocheux de Tsarmine.
Tiré de Lambiel (2004: 221).
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Au final, le comportement du glacier rocheux de Tsarmine semble réagir aux températures
de surface, en raison de «/’absence de glace massive au toit du pergélisol» (Lambiel, 2006:
225).

Si I'on tente de comparer les informations du glacier rocheux de Tsarmine avec celui de la
Roussette, voici ce que I'on peut en dire:

e Au niveau du contexte géographique, les deux glaciers rocheux sont compris
dans des tranches altitudinales semblables, tout comme leur orientation (Tabl. 4).
Au niveau de leur surface, ils ont des tailles de blocs identiques (blocs
décimétriques a plurimétriques). Les blocs de Tsarmine contiennent en partie des
lichens et des blocs basculés, qui témoignent dans un premier temps de I'inactivité
de l'appareil; puis dans un second temps de sa probable réactivation (blocs
basculés). Bien que le glacier rocheux de la Roussette n’ait pas la méme forme que
celui de Tsarmine (il forme des lobes, alors Tsarmine est une langue), il porte aussi
des traces de lichens et de blocs basculés (cf. chap. 5.1.4), y compris dans le lobe
le plus actif (lobe 1). En considérant le glacier rocheux de la Roussette dans son
ensemble (tous les lobes), il pourrait étre considéré comme un glacier rocheux
réactivé, comme Tsarmine. Cependant, en considérant les lobes isolément, il
faudrait alors plutét le définir comme un glacier rocheux actif, car la partie
supérieure du glacier rocheux (lobe 5) ne contient pas de lichens.

e Si I'on s’intéresse aux vitesses de surface de ces deux glaciers rocheux, lors de
I’été 2010, on constate que:

e pour le glacier rocheux de Tsarmine, les mouvements les plus rapides
sont dans la zone centrale du glacier rocheux (fig. 5.47), comprenant des
vitesses entre 30 a plus de 50 cm en quatre mois. Dans le détail, les
vitesses les plus rapides (> 50 cm) sont situées vers 2530 m d’altitude
(605’303/ 99°406) dans une zone bombée. Les valeurs comprises entre 15
et 50 cm sont localisées dans toute la partie centrale du glacier rocheux de
I’amont a l'aval. Les valeurs les plus basses, correspondent a la zone de
cisaillement, soit la limite entre les bords du glacier rocheux et la zone en
mouvement. On constate ainsi que globalement le déplacement horizontal
du glacier rocheux est le plus important dans la partie centrale et que seuls
les bords sont ralentis a cause d’une plus grande rugosité du terrain. La
vitesse moyenne annuelle de 2010 est de 1.4 m/an, soit un peu plus lente
que l'année 2009 (1.8 m/an) (données: Reynald Delaloye, 2011); cette
différence de vitesse est probablement liée aux conditions climatiques
différentes entre les années 2009 et 2010 et aussi aux conditions
thermiques du pergélisol qui est tempéré a semi-tempéré (Lambiel, 2006).

e Les vitesses horizontales du glacier rocheux de la Roussette, ont été
décrites plus haut. En synthése, on remarque que celles-ci sont plus
hétérogenes, d’une part, parce que le glacier rocheux a une forme plus
complexe que Tsarmine, et d’autre part, parce que moins de données ont
été récoltées (ce qui donne une moins bonne représentativité). On constate
que le lobe 1 a des vitesses trés rapides (environ 50 cm) et que les zones
de replat sont plus lentes.

Les mouvements enregistrés montrent que les deux glaciers rocheux sont trés actifs
avec des vitesses annuelles de I'ordre de 2 m/an. Les vitesses horizontales sont donc
proches pour les zones les plus rapides. Les conditions thermiques du sous-sol sont
donc peut-étre proches, avec un pergélisol tempéré.

Ce sont les données géoélectriques qui vont nous renseigner. A ce sujet, il faut
cependant considérer cette analyse avec prudence, car la série de données GPS sur
la Roussette est courte dans le temps.
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Fig. 5.47 Vitesses des glaciers rocheux de la Roussette (médaillon)et de Tsarmine en été 2010.
Source: Googe Earth (date des photos aériennes: 18.08.2009 et 30.10.20009).

e La structure interne de Tsarmine a été étudiée par Lambiel (2006) a I'aide de
sondages et de trainés géoélectriques (fig. 5.46). lls révelent que le niveau actif du
glacier rocheux est trés poreux avec de grandes résistivités (20-300 km), un corps
gelé a été repéré entre 5 et 15 m d’épaisseur (<10 kQm). La résistivité générale du
glacier rocheux n’est donc pas trés élevée; elle augmente vers les zones bombées.
Pour la Roussette, deux tomographies électriques 2D ont été effectuées. La qualité
des résultats est mitigée a cause de la porosité du terrain et du grand pourcentage
d’erreur li¢ au traitement des données. Les résisitivités montrent que le terrain ne
serait que partiellement gelé ou que, comme dans le cas de Tsarmine, le pergélsiol
serait tempéré.

Cet essai de comparaison entre les deux glaciers rocheux doit étre interprété avec
prudence, car moins de données ont été récoltées sur le glacier de la Roussette (durée des
mesures au GPS, quantité de points GPS et fiabilité des données géoélectriques). Malgré
cela, les vitesses de déplacements et les résisitivités montrent des résultats proches. Les
conditions topographiques (orientation, altitudes) sont semblables, tout comme une partie
des déplacements et la structure interne. Il est donc probable que ces deux glaciers
rocheux soient affectés par un pergélisol tempéré ou semi-tempéré; la glace contenue dans
ces appareils serait alors proche du point de fusion, expliquant en partie peut étre les
vitesses de fluage rapides.

110



5. Etude géomorphologique

Danger potentiel

Dans les points 5.2.4 et 5.2.5, les glaciers rocheux présentant des événements brusques
(chute de blocs) ou des mouvements rapides (glacier rocheux de la Roussette) ont été
traités, cependant il ne faut pas oublier les autres glaciers rocheux du versant (ceux de la
cabane de la Tsa et celui de la Lé Blava) qui sont situés dans la méme tranche d’altitude
(2400 a 2700 m d’altitude). Il s’agit donc aussi de glaciers rocheux actifs qui pourraient a
I’avenir constituer une menace.

Dans le cas d’'une augmentation des vitesses de déplacement des glaciers rocheux,
I’activité en chute de blocs et la torrentialité a leurs fronts pourraient augmenter. Ces deux
phénoménes constituent un danger non négligeable qui pourrait augmenter a I'avenir.
L’observation des cartes topographiques depuis les années 80 montre que le sentier de la
cabane de la Tsa a été refait a plusieurs reprises, a cause de ces dangers-la (fig. 5.48).

Concernant, le glacier de la Roussette, il constituerait une menace pour le camping d’Arolla
(Morand, 2000), en cas d’effondrement d’un front ou de lave torrentielle importante.

5.2.6 Synthése du chapitre

Les mouvements de terrain observés dans ce sous-chapitre sont divers, par leur
dynamique mais aussi dans leur répartition spatiale.

e Les glissements rocheux sont une forme présentant des mouvements lents. La
forme en elle-méme ne semble pas présenter une menace directe; en revanche,
des chutes de blocs isolées sont plausibles et représentent un danger réel.

e Les chutes de blocs sont précisément un des principaux dangers qui menace le
versant de la Tsa. Elles se déclenchent préférentiellement depuis des zones a forte
accumulation sédimentaire (glacier rocheux, glissement rocheux, bastion
morainique) ou depuis des parois rocheuses. L'exemple du bloc de Pramousse
(2009) est une menace a prendre au sérieux, face a sa taille et a sa proximité avec
le hameau de Pramousse.

e La torrentialité est le principal danger qui affecte le versant de la Tsa. Les laves
torrentielles et les coulées de débris pourraient augmenter a I'avenir avec le
I’augmentation des températures et I'intensité des précipitations (Schoeneich & De
Jong, 2008). Au vu de la taille de la lave torrentielle du bastion morainique des
Genevois de 2006, et de I'important stock sédimentaire présent dans la partie
supérieure du versant, la torrentialité constitue le processus le plus dangereux. En
effet, c’est le processus qui peut mobiliser le plus de matériaux et créer le plus de
dégéats en regard d’une chute de blocs.

e Les glaciers rocheux, représentent une menace réelle qui pourrait augmenter a
I’avenir dans les zones a la limite inférieure de la ceinture du pergélisol, dans notre
cas entre 2350 m et 2700 m d’altitude. K&ab et al. (2007) considérent qu’il peut
advenir trois types de réponses a I'accélération des vitesses de fluage des glaciers
rocheux. Tout d’abord, une augmentation du flux sédimentaire, sous forme de
chutes de blocs, d’éboulisation ou de torrentialité. Il peut y avoir également une
réactivation du fluage de glaciers rocheux qui étaient inactif sou actifs, comme
c’est la cas pour Tsarmine, par exemple (Lambiel et al. 2004). Enfin, des
effondrements et glissements de terrain peuvent se produire au front de glaciers
rocheux (par exemple le glacier rocheux du Griob dans le Turtmanntal: Delaloye et
al. 2005).
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Jusqu’a présent peu de dégats liés aux menaces citées ci-dessus sont répertoriées. Mais
elles peuvent devenir réelles et les événements marquant de ces cing derniéres années (la
lave torrentielle des Genevois de 2006 et le bloc de Pramousse) montrent qu’ils ont eu une
grande ampleur (taille).

D’autre part, le versant de la Tsa ne contient que peu d’infrastructures humaines, ce qui
réduit considérablement les risques.

Légende

----- Nouveau sentier (2009)

----- Ancien sentier (<1988)

lave torrentielle de 2006

glacier rocheux de la
Roussette

1| | Swisstopo, CN 1:25000 (1347)

Les sentiers qui ménent a la cabane de la Tsa sont tous menacés. Celui au départ
d’Arolla avait un tracé plus proche du front du glacier rocheux de la Roussette (selon
le plan cadastral de 1988) et de ce fait, il était plus exposé aux instabilités du front
(éboulisations, torrentialité). Le second sentier qui méne a la cabane de la Tsa depuis
Pramousse a été détruit par la lave torrentielle de 2006. Un nouveau sentier (bleu) a
été refait durant I’été 2009).

Enfin, au vu de ces constats, il semblerait pertinent de mettre en place une prévention
passive du versant (Lugon et al. 2008), avec un suivi monitoré du versant (INSAR) ou par
LIDAR (prévu pour I'été 2012 a la Tsa). |l s’agit de mettre en place des mesures
proportionnées face aux infrastructures actuelles et aux activités humaines.
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5.2 Transfert sédimentaire du versant

L'activité des processus géomorphologiques est forte en zone de haute montagne, en
particulier dans un contexte de changement climatique (Ravanel, 2009), car le systeme
alpin se déséquilibre (le glaciers et pergélisol sont plus proches de leur point de fusion). De
ce fait, les géosystemes deviennent plus sensibles et fragiles et le transfert sédimentaire
des versants se trouve accéléré. Simultanément, la fréquence et l'intensité des aléas
naturels peuvent augmenter comme par exemple les mouvements gravitaires (chute de
blocs, éboulements, etc...) et fluviatiles (laves torrentielles).
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Fig. 5.48 Dynamique sédimentaire du versant de la Tsa en fonction des formes et processus
ainsi que de leur intensité.
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Il s’agit ici de mettre en évidence la maniére dont s’opére le transfert sédimentaire au sein
du versant de la Tsa (fig. 5.48):

e Le versant de la Tsa est situé dans un milieu alpin. dominé par des processus
gravitaires, fluviatiles périglaciaires, et glaciaires et qui expliquent la morphogenése
actuelle.

e Le transfert sédimentaire du versant s’opere au travers de différents processus et
d’une dynamique spatio-temporelle variée entre ’'amont et I'aval. Il s’agit donc d’un
systeme complexe qui méle des zones d’érosion, de transfert et de stockage
(intermédiaire parfois) au sein du versant. Les processus dominants sont
actuellement gravitaires et fluviatiles.

e Les zones de stockage du versant de la Tsa sont des zones de replat, 1a ou existe
une perte d’énergie du systeme dans la cascade sédimentaire. Les zones
principales sont situées sur les bastions morainiques de la Tsa (2700 m) et des
Genevois (3000 m) et en pied de versant au niveau des cones de déjection.

e Les processus fluviatiles, sont les processus les plus actifs et effectifs pour
remanier les sédiments en direction de I'aval. La torrentialité affecte en particulier
les zones sédimentaires meubles (moraine ou éboulis), soit jusque au pied du
versant, soit que dans la partie médiane du versant. Sa fréquence et son intensité
pourraient a I'avenir augmenter considérablement, du fait de I'important stock
sédimentaire dans la partie supérieure du versant et du changement climatique.

e Les formes glaciaires sont situées principalement dans la partie supérieure du
versant et sont en grande partie héritées. Le profil transversal du versant de la Tsa
en est le résultat (cf. chap. 5.1.2) et explique en partie le transfert sédimentaire. Le
profil du versant forme une auge dans la partie inférieure (surcreusée par le glacier
d’Arolla au LGM), puis un épaulement (2700 m) ou se sont formés les bastions des
petits cirques glaciaires de la Tsa. Ces bastions constituent les plus importants
stocks sédimentaires du versant.

e L’éboulisation et les chutes de blocs (cf. chap. 5.1.4) sont les processus
gravitaires principaux qui déterminent le transfert sédimentaire amont-aval du
versant. lls agissent a partir des zones de stockage sédimentaire comme les
glissements rocheux et les bastions morainiques. L’intensité de ces processus
gravitaires pourrait a I'avenir étre en recrudescence a cause de la disparition du
pergélisol.

e La morphologie périglaciaire est située dans la partie intermédiaire du versant
(entre 2400 et 2700 m) (cf. chap. 5.1.4). Elle s’est développée dans les zone
d’accumulations sédimentaires (au pied d’éboulis ou de paroi rocheuse). Ce sont
les glaciers rocheux qui présentent une dynamique plus active que les autres
formes; A leurs fronts, la torrentialité et I’éboulisation transférent les sédiments a
I’aval.

Cascade sédimentaire

Le versant de la Tsa peut étre aussi considéré comme un géosysteme dynamique constitué
de deux sous-systémes connectés I'un a l'autre: le sous-systéme glaciaire et le sous-
systéme versant. Dans chacun d’eux, une distinction entre les zones de production de
matériel sédimentaire, de transfert et d’accumulation sédimentaire sont effectuées (fig.
5.49). Ce choix de représentation est dicté par les conditions géomorphologiques du
versant (les parois rocheuses sont aux mémes altitudes dans le versant, idem pour les
glaciers, etc...). La représentation du géosysteme de la Tsa sous forme de sous bassins
versants aurait aussi été possible. Au final, il s’agit d’avoir une vision des chaines de
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processus qui agissent dans le versant et de proposer un modeéle conceptuel qui traduit
comment se passe le transfert de sédiments dans le versant (fig. 5.50).

Le sous-systéme glaciaire de la Tsa est un géosystéme qui comprend la partie supérieure
et médiane du versant (entre 3600 et 2500 m environ). Il contient des formes et processus
principalement d’origine glaciaires, d’ou son nom. La zone d’érosion de ce géosysteme est
liée aux processus de météorisation qui fatiguent les parois rocheuses du versant de la Tsa.
La zone de transfert est située entre 3600 et 2900 m, elle comprend le transfert de blocs
par la gravité d’une part, et les glaciers qui les transportent a I'aval, d’autre part. La zone de
dépdbt constitue le dernier élément du sous-systeme glaciaire. |l est caractérisé par des
bastions morainiques (Tsa et Genevois) qui ont laissé une grande quantité de sédiments
entre 3000 et 2500 m.

La zone tampon est le recoupement des deux sous-systéemes, glaciaire et versant. Il s’agit
d’'une zone d’épaulement glaciaire, caractérisée par le stockage de matériaux
sédimentaires amenés par les systémes glaciaires de la Tsa et d’Arolla. Cette zone s’étend
entre 2800 et 2200 m. L’énorme quantité de matériaux accumulé a permis la mise en place
des formes et processus actifs actuellement dans cette zone. Il s’agit principalement de
glaciers rocheux, glissement rocheux ou de torrentialité.

Le sous-systéme versant remobilise les sédiments déposés par le sous-systeme glaciaire
et les emporte a I’aval sous forme de torrentialité et d’ébouilsation pour les plus importants,
qu’ils redéposent dans le versant ou qu’ils sortent du systeme. Les cbnes de déjection
caractérisent la zone basale du sous-systéme versant et ils recueillent les apports
torrentiels.

Ainsi, la dynamique générale du versant montre une succession de zones d’accumulation,
de transfert et d’érosion de sédiments, en lien avec de la pente et les sédiments
mobilisables. Plus celle-ci est raide, plus les sédiments pourront transiter en direction de
I’aval. Au contraire, les zones de faible pente (par exemple le haut du bastion morainique de
la Tsa) permettent une accumulation de sédiments. La zone clé du systéme est la zone
tampon qui cumule une pente raide (33° en moyenne) et qui posséde un important stock
sédimentaire.
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Fig. 5.49

Modélisation du transfert sédimentaire a travers le versant, avec [lintégration
des deux sous-systémes et le modéle d’érosion-transport - dépét de la Tsa’®.

5Pour des raisons
proposé par Otto &

de lisibilité, le modéle de cascade sédimentaire a été librement adapté par rapport a celui
Dikau (2004: 337).
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Erosion glaciaire

A

Paroi rocheuse

cryogenése météorisation
Glacier météorisation Glissement Eboulis
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Fig. 5. 50 Modele conceptuel de la cascade sédimentaire du versant de la Tsa. Les sorties
(output) du systeme de la Tsa sont les avalanches, les chutes de blocs et la torren-
tialité.

Conclusion

Lintérét de lanalyse géosystémique est de comprendre comment s’opere le transfert
sédimentaire dans le versant de la Tsa entre I'amont et I'aval. La chaine de processus est
variée et parfois longue. Des sédiments peuvent étre remobilisés plusieurs fois, avant de
sortir du systéme de la Tsa. lls seront ensuite repris dans un nouveau systéme (La Borgne).

Les conditions topographiques et climatiques ont une influence sur lintensité des
processus et leur fréquence. lls favorisent un transfert parfois rapide des sédiments . La
représentation géosystémique permet de mettre en avant I'intensité des processus et ceux
qui dominent la morphogenese actuelle. C’est une approche qui permet d’appréhender la
dynamique d’une versant.
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Photo chapitre

Le glacier rocheux de la Roussette depuis le sentier qui monte a la cabane de la Tsa.
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6.1 Synthése

Le versant de la Tsa est un versant complexe d’un point de vue dynamique et spatial. Les
formes et processus sont variés (glaciaires, gravitaires, fluviatiles et périglacaires) et
s’insérent dans un versant raide, avec une forte extension verticale (on passe de I'étage
glaciaire a forestier sur 1700 m de dénivellation).

Cette étude a permis de mieux comprendre quel est I'état de la dynamique d’un versant en
zone périglaciaire alpine. Il s’agit de revenir sur les questionnements de départ. Pour y
répondre, ce sont I'observation géomorphologique, linterférométrie radar satellitaire
(INSAR), les photos aériennes et des mesures aux GPS différentiel sur le glacier rocheux de
la Roussette qui apportent une aide.

A) Quelle est la stabilité d’un versant alpin en zone périglaciaire ?

Il est difficile de donner une réponse claire et définitive a cette question qui est vaste. D’une
maniére générale, les Alpes subissent des mouvements de réajustements continus, en
particulier depuis la fin du PAG (Amelot & Coutterand, 2006).

De maniere précise, le versant de la Tsa présente des zones que I'on peut considérer
comme stables (par exemple:le pied du versant enforesté et jusque vers 2500 m environ).
Dans le détail, les choses sont plus compliquées et, c’est une multitude de mouvements qui
affectent le versant: lents (loupes de solifluxion, glissements rocheux), intermédiaires
(glaciers rocheux actifs) et rapides (glaciers rocheux actifs, laves torrentielles et coulées de
débris et enfin chutes de blocs) (cf. chap. 5.2).

Pour aller plus, loin, voici d’autres questions qui se sont posées, permettant de mieux
comprendre le transfert sédimentaire du versant de la Tsa.

e Comment s’opére le transfert sédimentaire dans le versant ?

Le transfert sédimentaire s’opéere de I’'amont en direction de l'aval et la provenance de la
majorité des sédiments est issue de la zone tampon du versant (entre 2500 et 2800 m). La
région d’étude a un fort héritage glaciaire qui a modelé la macroforme qu’est le versant. Les
glaciers ont créé un épaulement glaciaire qui est la zone majeure de stockage sédimentaire.
Cette zone joue le role de relais entre le sous-systéme glaciaire de la partie supérieure du
versant et le sous-systeme versant qui remobilise les sédiments et les sort du géosystéme
de la Tsa par la Borgne d’Arolla a 1900 m (cf. chap. 5.3)

¢ Quelles sont les formations superficielles ou les processus sont les plus actifs ?

Il s’agit préférentiellement des formes ayant un fort stockage sédimentaire: les moraines,
glissements rocheux et glaciers rocheux sont les formes du versant de la Tsa avec des
processus parfois trés actifs de torrentialité, chutes de blocs et fluage périglaciaire (cf.
chap. 5.2)

¢ Quelles sont les zones potentiellement dangereuses du versant?
Pour répondre a cette question, aucunes mesures n’ont été effectuées. Il s’agit d’une

appréciation personnelle et les résultats d’observation et de conversations avec les
habitants de la vallée.
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Pour qu’il y ait un danger, cela nécessite automatiquement la présence de I'homme ou
d’infrastructures. Or, le versant de la Tsa n’est que peu touché par la trace de ’'homme.
Cependant, en fonction des aléas naturels recensés dans le versant, quelques zones
présentent des dangers. Il s’agit des bastions morainiques (risque de laves torrentielles
comme en 2006 au bastion des Genevois) et les glaciers rocheux (risque de chutes de
blocs, éboulisation et laves torrentielles au niveau des fronts. (cf. chap. 5.1.4, 5.1.5 et 5.2)

o Existe-t-il un lien entre ces zones dangereuses et le pergélisol ?

Presque toutes les zones dangereuses se situent au-dessus de 2500 m, soit dans la
ceinture du pergélisol. Sans mesures directes attestant de sa présence, c’est prendre des
raccourcis que dire que les zones dangereuses sont liées au pergélisol et a sa dégradation.
Premierement, parce que sa dégradation peu entrainer deux types de réaction: une
fossilisation des formes d’une part, ou une accélération dynamique d’autre part.

Dans le second cas, des risques peuvent découler de cette situation. C’est le cas par
exemple pour des glaciers rocheux, qui connaissent un regain d’activité lié a une
dégradation du pergélisol. Le glacier rocheux de la Roussette enregistre des mouvements
de surface rapides qui entrainent une instabilité a ses fronts et qui peuvent avoir des
conséquences directes sur I'aval: risque potentiel de lave torrentielle ou d’effondrement
d’un front sur le camping d’Arolla (Morand, 2000).

Sans plus de mesures et dans une certaine durée, il est difficile de faire des constats
valables. Voila pourquoi, une autre série de questions ont été posées pour faire état de
I’évolution temporelle du versant.

B) Y a-t-il des changements de dynamique sédimentaire (accélération
notamment) a I’échelle spatiale et temporelle dans le versant de la Tsa ?

Cette question s’est posée en partant du constat général que la dégradation du pergélisol
pourrait entrainer une augmentation des instabilités de terrain avec le changement
climatique (Lugon et al. 2008).

Pour répondre a cette question, il a fallu se pencher sur des photos aériennes, les comparer
et faire état du présent pour le versant de la Tsa.

¢ Quelle est I'évolution passée du versant (ces 30 derniéres années) ?

Des changements ont affecté le versant de la Tsa, notamment dans les accumulations
sédimentaires de type glacier rocheux et bastions morainiques. On remarque de nouvelles
instabilités (chutes de blocs, torrentialité) au front de glaciers rocheux (Les Lésses, la
Roussette) et des bastions morainiques (laves torrentielles et coulées de débris).

¢ Quelle est I'évolution présente ? Y a-t-il un changement de dynamique ?

Depuis ces 5 derniéres années une chute de bloc conséquente (bloc de Pramousse) (cf.
5.2.2) et la lave torrentielle des Genevois ont affecté le versant. Il s’agit d’événements
majeurs, tant dynamiquement que spatialement (grande amplitude de la lave torrentielle) (cf.
chap. 5.2.3). le glacier rocheux de la Roussette présente aussi des mouvements rapides (2
m/an).

Cependant, malgré ces événements ponctuels marquants ou les mouvements du glacier
rocheux de la Roussette, il est difficile de dire si un changement de dynamique affecte le
versant en lien avec le pergélisol. C’est probable, mais seules des séries de mesures
précises et un suivi régulier pourront I'attester.
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¢ Quelle est son évolution future possible, en regard du contexte actuel ?

Avec le changement climatique, les environnements de montagne seront a I'avenir plus
fragiles. Au vu de I'important stock sédimentaire que contient le versant de la Tsa, celui-ci
ne devrait pas faire exception, preuve en est surement la lave torrentielle des Genevois,
déclenchée en juillet 2006 apres un violent orage et un mois de canicule. Les bastions
morainiques des Genevois et de la Tsa sont un des points faibles du versant en terme de
danger ou un des points forts en terme de remaniement sédimentaire. A I'avenir, ces
formations pourraient étre fortement touchées, si le stock sédimentaire perdait de la
cohésion (fonte du pergélisol). Le pergélisol n’affectant pas que les terrains meubles, des
éboulements majeurs pourraient aussi avoir lieu (Deline et al. 2009; Ravanel, 2011),
remaniant de maniére significative la morphologie du versant de la Tsa.

Perspectives

Le pergélisol affecte une grande partie du versant de la Tsa. Son étude améne un certain
nombre de réponses sur sa dynamique et son «état» actuel. En revanche, il faudrait établir
un suivi plus long des mesures pour attester ou non de I'augmentation des vitesses des
mouvements de surface.

Le versant de la Tsa ne se préte que moyennement a la continuation de mesures de
déplacement sur un glacier rocheux comme la Roussette (accés long et danger
d’avalanches en hiver pour un suivi saisonnier). Il semblerait aussi intéressant de faire des
mesures géoélectriques sur les bastions morainiques, en particulier celui des Genevois, afin
de mieux comprendre sa structure interne.

En revanche, un suivi par interférométrie (INSAR, Terra-XSAR) ou LIDAR du versant
semblerait possible, aussi comme premier moyen de surveillance du versant.

6.2 Conclusion

L’étude du versant de la Tsa a permis de mettre en évidence qu’un versant périglaciaire
alpin est complexe de par ses formes et processus mais aussi de par sa dynamique. Les
environnements alpins subissent un constant réajustement, plus marqué encore depuis la
fin du PAG, qui a fait entrer le monde alpin dans une période de déséquilibre. Linertie qui
caractérise ces milieux est complexe a comprendre et le pergélisol est un de ces éléments.
Difficile a appréhender et a connaitre ses réactions (dynamiques et spatiales), il convient de
I’étudier pour pouvoir mieux le comprendre et prévoir ses réactions face au changement
climatique. Selon Bommer et al. (2010: 43): « il faut donc s’attendre a une recrudescence
des éboulements et des glissements de terrain dans les régions a pergélisol».
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Photo du chapitre

Le versant de la Tsa vu depuis Pra Gra.
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