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“Someday you will find me,
caught beneath a landslide”

Noel Gallagher, Champagne Supernova

2

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

Remerciements

Quatre années de travail prennent fin, et, si cétenersion au sein du milieu de la recherche
universitaire fut si enthousiasmante a mes yeuje j@ois en grande partie a mes encadrants. Brunbies,
votre facon d’'appréhender la recherche et votraovisde la direction de thése m’ont fourni les cdiodis
idéales de travail. Merci Bruno pour tes qualitésniaines tout d'abord, et pour m’avoir initié a la
modélisation, et a la recherche de la tournure ayigfue anglaise qui fait la différence. Je te reomer
également d’avoir toujours su piocher les momemdtsensaires a I'avancée de cette thése dans un ethplo
temps véritablement ministériel, et d’avoir tousran ceuvre pour que rien n’entrave son bon dérarénhies,
ton soutien et ton implication indéfectibles soatqu’un thésard (un comme moi, au moins...) peut réee
mieux. Merci pour tes remarques, toujours pertisentqui m’ont permis de repousser les limites de me
raisonnements souvent trop expéditifs, et pourefgie inépuisable dont tu as fait preuve sur lgaer. Ces 5
semaines d’exploration en NZ furent trés enrichisss, et plaisantes (Oh, tu crois qu’on peut yralke ? Mais
oui...).

Un grand merci également a Frank Chanier, géologeeterrain par excellence, qui a su me faire
comprendre (au moins dans les grandes lignes) tdogge néo-zélandaise et m'avoir fait partager,rbgue ce
fut court, sa passion du terrain, que ce soit eret&iwi ou, moins exotique mais tout aussi intéegg, dans le
Jura, au cours d’'un stage de carto dont je ris @aco

Je tiens a exprimer ma gratitude a toutes les peres qui ont collaboré a ce travail, ne serait-ceag
détour d’'une conversation dans les couloirs du Slbmerci spécial a Julien Bailleul tout d’abordrs qui la
stratigraphie du Miocéne supérieur du bassin de Aenw serait restée un mystére pour moi, puis, sadse
particulier, a Jacky Ferriere, Jean-Luc Potdevinividne Bout-Roumazeilles, Jean-Yves Reynaud, Mincen
Caron (merci pour les échantillons !) et bien sir gersonnel technique, Léa-Marie, Sandra, Deny étsrton
masque ! »), Sylvie, et Pascal, dont la contribuiicformatique est essentielle. Le travail de laioire n’étant
pas restreint a la partie scientifique, jadressegrand merci a Monique (méme les corvées admatigas sont
simples avec toi), Mercedes, et Christine.

Le nomadisme scientifique de Lies m'a amené aevigilusieurs laboratoires, a Amiens, Corte et
Perpignan. Je remercie toutes les personnes quegiecontrées a ces occasions et qui m’'ont toujoaservé
un excellent accueil, en particulier Geoffroy Mahie Jean (merci pour le bouquin) et Michelle Fedam, et
Pierre Giresse.

Je suis également reconnaissant a Jian-Fu Shao'aeimpermis de réaliser les essais mécaniques au
Laboratoire de Mécanique de Lille. Merci a Xie Syiopour toute son aide et ses explications lorslale
réalisation de ces essais, que je n'aurai pu effecsans le coup de main (c’est un euphémismejaktsrants
Zheng He, Dawei Hu, et Tao Zeng.

Field work in Aotearoa was a great experience to hwas very lucky to meet such kind people in the
Pongaroa district. Thank you George and Paulinetfa great and peaceful accommodation at Glenrasd,
for everything. Hope to see you very soon. | anatfyrendebted to the Richardson and Wright families
giving me access to their fields at the Waitawaitd Inverell stations. Thank you so much Phyl aed fér
welcoming me, and for the good times we spent (fgadamn right!”). Many thanks to Sharon and thekifor

introducing me to the kiwi way of life during onayd That was great. If Pongaroa is the way to &s ts in

3

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

part because you're never in need of anything thémank you Glenn & Tam from the general store for
providing me everything | could need. Finally, | arateful to Grant Dellow, from the GNS, for acdegt
visiting me in the field, welcoming me in Lower tiahd for the constructive discussions we had.

Et puis, la theése, c’est aussi une belle ribambadgoyeux lurons qui se sont révélés étre plusdgpue
simples compagnons de labo. Riko, cher vieux AmBotando-Ardennais, je t'avoue que cette coloc'me
manquer... Retrouverais-je un jour un voisin au gsidtéché en matiére de décoration ? Prends soin du
haricot... Rooki-Tomato, merci pour toutes ces caat@ns a propos de tout (le pourquoi de notreterice)
ou de rien (t'as crashé combien a Burnout ?) AlEmjrage pour la fin ! ; je vais vous dire une obosonsieur
Pitaksit Ditbanjong : khop khun krab (je apprendddngue) ; Yannick, raleur en chef du bureau 228, aide
pour les manips était précieuse ; a los latinamemias : Melesio (ah, il sait tout faire...), Brendagta luego en
Venezuela y janimo!), Dr. Jean-Carlos (¢ca y eslicifations!), Rodrigo (obrigado pour ton aide),rika,
Maria ; Ousmane (j'ai méme envie d'écrire Monsialfane ! a bientét a Bamako) ; Zhenxuan (Li pour les
intimes, courage !) ; Bénoichalix (tu seras touule bienvenu, fiston, méme mal rasé) ; Christiai ; les
ex-thésards ou étudiants : Bruno, Vincent, Mariegfias, Manu (pour m’avoir expliqué le fonctionnetdmnla
cocotte) et les nouveaux, Biniou, Jean-Fi... et jpa®tudiants croisés en cours ou sur le terrain.

Mes années étudiantes touchent a leur fin, et désiplque j'en ai tiré vous est di : Yves et Dodo
Millochinard (ca va faire dr6le de pas vous voimglant un moment, mais je sais que vous étes partdarto
(Seandapaul m'a dit de te dire Merci, avec la majus, et yagayo), Lionel (argh, maudit coup-fraret)
Charlotte (et puis Samuel aussi, bienvenue dangeld), Vlad (vieux 11, ca fait longtemps, et canopze...),
Milla (good morning, would you prefer a cup of teaa rendez-vous with Morrisex ?), Jess et Jim r(dm
Bonneuil, jai vu Matours, et le meilleur de ce daeVienne peut nous donner), Mixay (B-Man n’dagspmais
le mégamix tient bon), Thomas (Ela malaka !), Saabayla, Jean le Baptiste (bonne chance poumlakieep
it up !), Lara (et les cocos), Amandine, Tranbearitiara, Jérdme le Havrais (¢a sent la fin, alleg Bandra ; a
vous, vieille bande de fimgistes, Serbe, Djé, diréftmell, Yan (Bonchamp fever!), Franche, Manggén et
tous les autres... Ben voila, ca y est, je ne suis ptudiant! Merci pour ces innombrables souvenas
distance n’est que kilométrique. Et puis a tousxcgue je n'ai pas encore cités, Yril, el Talutadbiglanie,
Sandra et Romain les savoyards, Floriane, et lésealbreizhous, meuniots, et chtimis que j'aurasmégarde
oubliés, Maitre Gazonga et I'international ChalBlpminique Rocheteau et les Verts, etc.

A la familia, en Mayenne et en Ariege, a Jeannddédette qui m’ont toujours soutenu, méme si mes
idées leurs paraissent parfois saugrenues... Je ug ouoblie pas non plus, oncles et tantes, cousmssines, et
toi non plus, ptite filleule, méme si je ne voupas beaucoup vu ces derniers temps... A FrancistSdarie-
Angéle, qui aurait certainement apprécié lire cenunscrit.

Enfin, a toi Violetta, qui as su me soutenir et thiwoster’. Ta persévérance, ta rigueur, et ton
infatigable volonté de donner le maximum m’ont perde comprendre comment tirer le meilleur de méima,

et de m'y essayer. Sij'y ai un tant soit peu réussst grace a toi, Merci.

4

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

TABLE DES MATIERES

RESUME / ABSTRACT

INTRODUCTION

PARTIE | - GENERALITES, DONNEES ET METHODES

CHAPITRE 1: GLISSEMENTS DE TERRAIN EN DOMAINE DE MA RGE ACTIVE 7

1.1.1 Types de mouvements 7
1.1.1.1 Chutes, basculements et coulées
1.1.1.2 Etalements
1.1.1.3 Glissements
I.1.2 Facteurs de contrble. Etat des connaissances 11
I.1.3 Domaines d’application de I'étude des mouveemts de terrain 13
1.1.3.1 Applications académiques
[.1.3.2 Risques humains et matériels

CHAPITRE 2: GENERATION DE SURPRESSIONS DE FLUIDE 16
[.2.1 Notion de surpression de fluides 16
[.2.2 Genese des surpressions 16

1.2.3 Influence des surpressions de fluide sur ldabilité des édifices sédimentaires 18
1.2.3.1. Cas des fluides ascendants (d’originéopcte)
1.2.3.2. Cas des fluides descendants (météoriques)

CHAPITRE 3: DONNEES ET METHODES 22

[.3.1 Télédétection 22
1.3.1.1 Choix et acquisition des données
1.3.1.2 Traitement des données
1.3.1.3 Analyse spatiale et interprétation
[.3.2 Terrain 32
1.3.3 Caractérisation des roches 33
1.3.3.1 Sédimentologie
1.3.3.2 Géotechnique

|.3.4 Datation des glissements 39
[.3.5 Modélisation analogique 40
1.3.5.1 Principe

1.3.5.2 Dispositif expérimental
[.3.5.3 Limites méthodologiques

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

PARTIE Il - CONTEXTE GEODYNAMIQUE ET GEOLOGIQUE DU
COMPLEXE GLISSE DE W AITAWHITI

CHAPITRE 1: LA MARGE ACTIVE HIKURANGI 47
[1.1.1 Configuration actuelle 47
[1.1.2 Evolution géodynamique 49
[1.1.3 Activité tellurique 52

CHAPITRE 2: LA CHAINE COTIERE DE L’ILE DU NORD DEN OUVELLE-

ZELANDE 55
[1.2.1 Géologie et structures majeures 55
[1.2.2 Présence de fluides 57
[1.2.3 Géomorphologie de la Chaine Cétiere 59

[1.2.3.1. Effets du climat
11.2.3.2 Végeétation et influence anthropique
[1.2.3.3 Dynamique fluviatile

PARTIE Il - MORPHOLOGIE ET ANALYSE GEOLOGIQUE DU
COMPLEXE DE WAITAWHITI

CHAPITRE 1: RESUME DES PRINCIPAUX RESULTATS 66

[11.1.1 Présentation du complexe glissé de Waitawtn 66
[11.1.1.1 Caractéristigues morphologiques et strtales
[11.1.1.2 Activité des glissements de Waitawhiti
[11.1.1.3 Datation des glissements
[11.1.1.3 Dynamique de l'incision fluviatile
l11.1.1.4 Présence de gaz thermogéniques
[11.1.2 Caractéristiques sedimentologiques et géottniques des roches
impliquées 76
[11.1.2.1 Stratigraphie de la zone d’étude
[11.1.2.2 Caractéristigues sédimentologiques debha&s impliquées
[11.1.2.3 Etude diagénétique
[11.1.2.4 Tests mécaniques
l11.1.2.5 Caractéristiques principales et implioas des roches dans les
glissements
[11.1.3 Mécanismes de déformation proposes 86
[11.1.3.1 Précipitations et végétation
[11.1.3.2 Activité tectonique et sismique
[11.1.3.3 Incision fluviatile et surpressions deitle

CHAPITRE 2: MORPHOLOGY AND STRUCTURE OF A LANDSLIDE COMPLEX

IN AN ACTIVE MARGIN SETTING: THE WAITAWHITI COMPLEX , NORTH
ISLAND, NEW ZEALAND (article publié dans Geomorphologyl09, 184-196) 89

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

PARTIE IV — INTERACTIONS ENTRE SURPRESSIONS DE FLUIDE ET
INCISION. MODELISATION EXPERIMENTALE ET APPROCHE AN ALYTIQUE

CHAPITRE 1: RESUME DES PRINCIPAUX RESULTATS 104
IV.1.1 Problématique 104
IV.1.2 Analyse qualitative (article soumis auwlournal of Structural Geologye 11
septembre 2009) 104

IV.1.3 Glissements en présence de surpressions tlede et d’incision en bas de pente.
Approches expérimentale et analytique (article a sonettre au Journal of Geophysical
Research — Surface Proces3}es 105

CHAPITRE 2: INFLUENCE OF COMBINED INCISION AND FLUI D
OVERPRESSURE ON SLOPE STABILITY: EXPERIMENTAL MODEL LING AND
NATURAL APPLICATIONS (article soumis au Journal of Structural Geologye 11

septembre 2009) 108
IV.2.1 Introduction 109
IV.2.2 Scaling 110
IV.2.3 Experimental set-up 112

IV.2.3.1 Non-incised models (series ‘A’)
IV.2.3.2 Incised models (series ‘B’ and ‘C’)
IV.2.4 Results 114
IV.2.4.1 Series ‘A’ (Non-incised models)
IV.2.4.2 Series ‘B’ (Continuously incised models)
IV.2.4.3 Series ‘C’ (Non-continuous incision)
IV.2.5 Interpretation — Discussion 122
IV.2.5.1 Impact of incision on landsliding
IV.2.5.2 Landslides structure and evolution
IV.2.5.3 Influence of the basal slope

IV.2.6 Applications: Onshore landsliding, the Waitavhiti landslides 125
IV.2.7 Conclusions 127
IV.2.8 References 128

CHAPITRE 3: GRAVITATIONAL INSTABILITIES TRIGGERED B Y FLUID
OVERPRESSURE AND DOWNSLOPE INCISION — INSIGHTS FROM ANALOG
AND ANALYTICAL MODELLING (article a soumettre auJournal of Geophysical

Research, Earth Surfage 131
IV.3.1 Introduction 132
IV.3.2 Experimental modelling 133

IV.3.2.1 Previous modelling

IV.3.2.2 Evolution of the sliding sheet length wittspect to the fluid pressure
applied at the base of a potentially mobile covarthe absence of any
downslope buttress

IV.3.3 Forces in presence and analytical expressiaf the sliding sheet length 137
IV.3.4 Analytical results 141
IV.3.5 Discussion 144

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

IV.3.5.1 Sliding processes in models subjecteduio bverpressure

IV.3.5.2 Comparison between experimental and aicalytnodels

IV.3.5.3 Influence of the cover cohesion
IV.3.6 Conclusions 147
IV.3.7 References 148

PARTIE V — SYNTHESE ET CONCLUSIONS

V.1 Apports de I'approche analytique : évolution dda longueur de glissement et
parametres agissant sur la stabilité de systemes surpression-incision 151

V.2 Apports de la modélisation expérimentale : Méasismes de glissement,
structures et évolution de la déformation 153

V.3 Application au cas du complexe de Waitawhiti 156
V.3.1 Rappel des spécificités du complexe
V.3.2 Processus de glissement dans le complexeai@whiti
V.3.3 Autres parameétres de contrdle potentielsselsion

V.4 Applications a d’autres contextes 162
V.4.1 Cas des canyons sous-marins
V.4.2 Cas des marges transformantes

V.5 Conclusions et Perspectives 616
REFERENCES BIBLIOGRAPHIQUES 168
ANNEXES

A. Création de Modéles Numériques de Terrain sous BOimage 190

B. Systéme d’'information Géographique 195

C. Humidité relative des échantillons soumis a ddests mécaniques — Protocole
expérimental 198

D. Role of fluid overpressure and river incision onlandslides: Field work and
experimental modelling (article publié dans leBollettino di Geofisica Teorica e
Applicata Special Issue, International Geologicalddelling Conference, 22-24
September 2008, Florence, Italy) 199

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

RESUME

Les glissements de terrain sont un des principacte@irs d’érosion des chaines de
montagne. L’étude des facteurs de déclenchemelgisgbarametres contrdlant I'évolution des
instabilités gravitaires est donc un enjeu tresoirtgmt dans la compréhension des processus
de dénudation des reliefs et dans la préventiomistjue naturel associé. De nombreuses
instabilités gravitaires affectent la Chaine Cétiéle I'lle du Nord de Nouvelle-Zélande.
L’'analyse détaillée du complexe glissé de Waitawhitué au cceur du synclinal de Tawhero,
a permis de mettre en évidence un mécanisme degient original dans ce domaine émergeée
de marge active.

Les glissements du complexe sont bordés en bas emée ppar des vallées
profondément incisées, dont la direction est patjpeiaire a la direction de mouvement des
glissements. Trois zones d’échappement de fluighestant en évidence la migration vers la
surface de gaz thermogéniques, ont été découwdates la région. Ces fluides peuvent se
trouver confinés a la base de niveaux silteux peumpables, et ainsi entrer en régime de
surpression. De telles surpressions réduisentgm feritique la résistance au cisaillement de
ces niveaux peu perméables et facilitent alordigsegment de la couverture sus-jacente. De
plus, les fortes incisions fluviatiles érodent kedoirs distaux et éliminent ainsi toute force
résistant au mouvement en bas de pente des glisseme

Des modélisations analogiques ont montré que labowison de surpressions de
fluide et d'incision favorise le déclenchement dissgments, méme le long de faibles pentes
basales. Des failles normales se forment le losgldacs de la vallée, et se propagent ensuite
de facon rétrogressive vers le haut de pente. mcete de la déformation augmente avec
laugmentation de la pression de fluide et/ou dmdle de base. Nous avons également
développé un modeéle analytique de glissement airdétailler les forces mises en jeu et
limpact de la pression de fluide sur I'évolutioesdglissements en I'absence d'un butoir
distal. Les résultats analytiques montrent, a tinsdes modéles expérimentaux, que le
mouvement peut étre initié dans ce cas lorsqueaite$ pressions sont appliquées a la base
de la couverture potentiellement mobile. La longuda glissement augmente quand la
pression de fluide augmente.

L’incision fluviatile conduisant a la mise a l'agfirement de niveaux soumis a des
surpressions de fluide et dont la résistance aailleiment est réduite, et a I'absence de
résistance en bas de pente, est identifiee ici mmmfacteur important de déclenchement

d’instabilités gravitaires de grande ampleur.
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ABSTRACT

Landsliding is a major erosional factor in mountanges. The study of the triggering
factors and of the parameters controlling the etatuof gravitational instabilities is therefore
an important stake in the understanding of the ggses leading to the denudation of reliefs
and in the prevention of the associated naturabttazMultiple gravitational instabilities
affect the Coastal Ranges of the North Island ofvMealand. The detailed analysis of the
Waitawhiti sliding complex, located in the coretbé Tawhero syncline, permits to reveal an
original sliding mechanism in this emerged activergin setting.

In this complex, the landslides are bounded dovpeslny deep-incised valleys having
directions perpendicular to the sliding directioridiree gas seeps, evidencing upward
migration of thermogenic gases to the surface len discovered in the area. These fluids
might be confined at the base of low-permeabilitgt®ne layers, and be overpressured. Such
fluid overpressure critically decrease the sheamngth of these low-permeability layers and
facilitate sliding of the overlying cover. Furthesne, deep fluvial incisions erode downslope
buttresses, therefore removing any force resisiiggng at the base of the slope.

Analogue modelling show that combined fluid ovegstge and incision promote
sliding, even on low-angle basal slopes. Normalltsaiorm on the valley flanks, and
propagate retrogressively upslope. The extent efdéformation increases with increasing
fluid pressure and/or basal slope angle. We hase developed an analytical model of
gravity sliding in order to detail the forces irepence and the influence of fluid pressure on
the evolution of landslides in the absence of aowrslope buttress. The analytical results
show, as observed in the experimental models, dliding might be triggered in this case
where low pressures are applied at the base gidtentially mobile cover. The sliding-sheet
length increases with increasing fluid pressure.

Fluvial incision, leading to the exposure of medbally weak layers subjected to
fluid overpressure and to the removal of the farssting sliding at the base of the slope, is
identified in this study as an important triggerigctor for large-scale gravitational
instabilities.
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INTRODUCTION

La morphologie et I'évolution des chaines de moméagdes marges actives résultent
d’'une compétition entre des processus tectoniquasjuisant a la surrection de ces chaines,
et des processus érosifs, tendant a les détruge.glissements de terrain comptent, avec
lincision fluviatile et I'érosion glaciaire, parmlies agents de dénudation les plus actifs
(Burbank, 2002), et représentent un risque nateglacant les populations installées dans les
régions montagneuses. Néanmoins, la contributien deuvements de terrain a I'érosion
d’'un relief en termes de bilans de masse resteithffa quantifier. Afin d’analyser I'impact
des instabilités gravitaires sur I'évolution d'uelief et réduire les pertes humaines et
matérielles causées par ces instabilités, il esrdel de connaitre et comprendre leur origine
et les processus de glissement associées. Dans lesaglissements a terre, l'infiltration des
eaux de pluie (Rogers et Selby, 1980 ; Bigtetl, 2007) et les secousses sismiques (Keefer,
1984, 2002) sont classiquement décrites comme garesndéclenchants. En mer, l'activité
sismiques et les surcharges sédimentaires sorfackesirs de déclenchement communément
identifés. Si linfiltration d’eaux meétéoriques epar définition un parameétre absent en
domaine marin (hormis en domaine de plate-fornaeprésence de surpressions de fluide a la
base de niveaux peu perméables peut également mdmeléstabilisation de grands édifices
sédimentaires (Mourgues et Cobbold, 2003, Mourgeteal, 2009). Dans les domaines
eémergeés, la migration de gaz d’origine profondesVarsurface, mise en évidence notamment
par la présence de volcans de boue, peut conduiaegénération de telles surpressions.
Cependant, la relation entre glissements a terresuepressions de fluides d’origine
thermogénique n’a que trés peu été évoquee daitieidature.

L’objectif de la présente étude est de caractélesaile de surpressions de fluides sur
la distribution et le déclenchement d’instabiliggavitaires dans un contexte de marge active.
Nous avons choisi de focaliser notre étude surHaii® Cétiere de Nouvelle-Zélande, plus
haute ride, émergée, du prisme de subduction Hikjiwr&n effet, de nombreux glissements
de terrain affectent ces reliefs et des zones dijgmbments de fluides (huiles et gaz) ont été
identifiées dans toute la Chaine Coatiere (Lilli853 ; Fieldet al, 1997). L’analyse d’'images
satellite a permis de retenir le complexe gliss&\tétawhiti comme objet d’étude en raison
des grandes dimensions des glissements le comstitleleur position spécifiqgue au coeur du
synclinal de Tawhero et de leurs multiples diredicde mouvement. Les observations
morphologiques et structurales du complexe glideg, analyses sédimentologiques et

géotechniques des roches impliquées dans lesmksds, et les modélisations analytiques et
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expérimentales réalisées ont permis de proposacidion fluviatile combinée a des
surpressions de fluide comme facteur déclenchantrogabilités gravitaires du complexe de
Waitawhiti.

La premiere partie de ce manuscrit présente damsamier chapitre la nomenclature
en usage des glissements de terrain et les princifa@teurs de déclenchement associés. Le
chapitre 2 introduit la notion et les mécanismésrigine de surpressions de fluide, et décrit
les conséquences de telles surpressions sur litétdbs édifices sédimentaires. Le troisieme
chapitre de cette premiere partie expose les dergtdaéthodes utilisées lors de cette étude.

La deuxieme partie consiste en une présentationcahiexte géodynamique et
géologique du complexe de subduction Hikurangigidha1l) et de la Chaine Cétiere de I'lle
du Nord de Nouvelle-Zélande (chapitre 2).

Le complexe glissé de Waitawhiti est présenté dartsoisieme partie. Le premier
chapitre de cette partie regroupe les principasxltéts des observations morphostructurales
des glissements et des analyses sédimentologitimescaniques des roches impliquées dans
ces glissements. Le premier article rédigé danscddre de cette théese et publié a
Geomorphologyen juin 2009 constitue le second chapitre de gettge. Cet article présente
en détail les caractéristiques morphologiquesctirales et stratigraphiques des glissements
principaux du complexe de Waitawhiti (glissementsrdy Centre, Ouest et Sud-Est). Les
facteurs potentiels de déclenchement de ces itigdatsiont ensuite discutés.

La quatrieme partie du manuscrit est consacréeolai modélisation de cette these.
Le deuxieme article, soumis daurnal of Structural Geologgn septembre 2009, présente les
modéles analogiques réalisés en vue de compreimdheeince combinée de surpressions de
fluide et d'incision en bas de pente sur le dédienwent, la structure et I'évolution
d’instabilités gravitaires. Des modeles, soumidrgection d’air comprimé a leur base, ont
ete effectués en présence ou non d’'une incisiobasnde pente. L'influence des différents
parametres sur I'évolution de la déformation dasss rhodeles a ensuite été discutée. Ces
modeles ont enfin été comparés aux exemples natded glissements de Waitawhiti. Le
troisieme article, dont la soumission est prévuda@urnal of Geophysical Researdgétaille
les forces mises en jeu et I'impact de la pressierfluide sur la longueur des glissements
dans le cas d'instabilités provoquées par des essmns de fluide associées a I'absence d’un
butoir distal. Un modele analytique de glissemeatéétabli et vérifié par des modélisations
expérimentales.

La synthese de tous ces résultats et la conclasarette eétude sont développées dans

la cinquiéme partie. Des facteurs de déclenchemerdes meécanismes d’évolution sont
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proposeés pour les glissements de Waitawhiti. Lespeetives d’application de ces processus
dans d’'autres contextes que les marges actives extfin envisagées. Les références

bibliographiques reprennent toutes les référentiksées lors de la rédaction de ce manuscrit,

y compris celles des articles.
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PARTIE |

GENERALITES, DONNEES ET METHODES

Glissement superficiel, Tawhero
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CHAPITRE 1 : GLISSEMENTS DE TERRAIN EN DOMAINE DE M ARGE ACTIVE

Le terme mouvement de terrain désigne un certainbn® de types de mouvements de
roches, débris ou sols le long d’'une pente, saffet' de la gravité (Varnes, 1978 ; Cruden,
1991). Ces différents types sont caractériséseuais Imorphologies, les matériaux impliqués,
les mécanismes et les vitesses de déplacementhfrgma, 1988). On distingue parmi ces

instabilités gravitaires les chutes de rochesb#ssulements, les étalements, les coulées et les
glissements.

1.1.1 Types de mouvements
[.1.1.1 Chutes, basculements et coulées

Les chutes de roches sont des détachements pandaietatériel depuis des versants
a forte pente ou des falaises (Figs. .1.1A etuden et Varnes, 1996 ; Dikati al, 1996).
Les chutes peuvent étre des mouvements de blocsifsnami bien de débris et sont
généralement trés rapides (>0.05.€ruden et Varnes, 1996).

Les basculements consistent en une rotation \&vart d'une masse rocheuse autour
d’un point (une charniére) situé sous le centrgrdeité de cette masse rocheuse (Fig. .1.1C ;

Cruden et Varnes, 1996). Les basculements ontitksses variables, selon les contextes.

~— 3 Flexural toppling C
TR Block toppling l /Cf;a‘?ks
1 ~ | <3
)‘ o R [. D= N, BN

! |
77N W ! vob
R o\ Limestone||

Do ,]' - CEr ——
_—— oy ETT |imast

- &' Tl 1; XX imestone

\T e e e e

Figure 1.1.1 : Chutes et basculements de rochesSé&héma d’'une chute de roches le long
d’'une falaise érodée a la base. B : Photographia dbute de roches de Randa (Suisse). C :

Bloc-diagramme illustrant un basculement (Dileal, 1996).
Les coulées sont des mouvements non cohésifsiapéges (plusieurs m's Cruden

et Varnes, 1996), et impliqguant tous types de n@sgrdepuis de fines particules jusqu’a des
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blocs plurimétriques. Les coulées marquent soul/émblution ultime de mouvements en

masse tels chutes, basculements et glissementdgiCet Varnes, 1996 ; Dika al, 1996).

[.1.1.2 Etalements

Le terme « étalement » désigne I'extension latatalee masse rocheuse cohésive, ou
d’un sol, au dessus d’'un niveau de faible résigtatypiquement de type argileux (Cruden et
Varnes, 1996 ; Dikaet al, 1996). Ce type de mouvement peut donc étre déans divers
contextes. L’étalement de masses rocheuses intérgeite a la déformation ou a la
mobilisation des roches ductiles sous-jacentes .I(Eig; Dikau et al, 1996). Ces

mouvements sont généralement trés lents (<16 mim.@ruden et Varnes, 1996).

crack trench

squeezing out

Figure 1.1.2 Bloc-diagramme d’un étalement de escbur une couche ductile (Dikatial,
1996).

[.1.1.3 Glissements

Les mouvements de roches faisant I'objet de lagmtésétude sont des glissements de
terrain. Le terme « glissement » est utilisé pagsigher le mouvement de matériel cohérent
le long d’'une surface de cisaillement, appeléetadaiement », « décollement » ou « surface
ou plan de rupture ». On distingue deux types dss@hents: (1) rotationnels ou (2)
translationnels (Cruden et Varnes, 1996 ; Dikaal, 1996).

Glissements rotationnels
Ces mouvements impliquent la rotation de matéadbhg d’'une surface de rupture
incurvée et concave (Varnes, 1978). L'extensionseriace de tels mouvements varie de
guelques metres carrés (glissements de sols) @uisikilometres carrés (Dikaat al, 1996).
Les glissements rotationnels de sols ont des esepsuvant étre trés rapides, de l'ordre de
plusieurs métres par seconde, alors que les glassnide roches sont généralement plus

8
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lents, se déplacant apres leur initiation de quesqoentimetres par aiVarnes, 1958).
L'infiltration et la circulation d’eau le long dulagn de rupture est un paramétre important
contrélant le taux de mouvement de tels glissements

Plusieurs indices morphologiques permettent d’ifientun glissement de terrain
rotationnel (Fig. 1.1.3). La présence de cicatridesrachement délimitant des blocs glissés et
basculés vers le haut de pente atteste d’'un mouudméong de failles normales listriques,
dont le pendage diminue vers le bas de pente (Rig). La partie distale des glissements
rotationnels forme une zone d'accumulation, appdiéarrelet frontal, comprenant des
structures compressives. Parfois, ces bourrelstauk peuvent étre évacués par érosion, en
particulier dans le cas de glissements bordés endbgpente par des riviéres. Les contre-
pentes, formées entre les zones en extensionaenepression, et les dépressions induites par
le basculement des blocs glissés sont des engréifdrentiels de rétention d’eau. Des mares
et tourbieres s’y développent souvent, permettand@hner un dge minimum au glissement
en datant la matiére organique qui les composeg(etal, 1999). Enfin, le mouvement peut
induire le basculement, voire I'arrachement vershdait de pente des arbres présents en

surface.

Cicatrice d’arrachement
principale ) )
Cicatrices d’arrachement Future cicatrice
secondaires d’arrachement

Arbres basculés
Dépression en contre-pente, ’K
zone de rétention d’eau 4
<) /

Blocs glissés basculés

Figure 1.1.3: Bloc-diagramme montrant les print#sa caractéristiques structurales et
morphologiques de glissements rotationnels (modi@res Varnes, 1978).

L’évolution des glissements rotationnels peut inglléd mise en place de glissements
emboités et/ou la propagation rétrogressive deéfarchation. Les glissements emboités
désignent des mouvements initiés au sein mémeglissement de plus grande ampleur (Fig.

1.1.4). Les deux mouvements peuvent étre contermmorau différés. Lorsque la pente
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globale du systeme reste importante apres une @rermphase de glissement des blocs, des
fractures peuvent se développer en arriere de datriie d’'arrachement principale. Ces
fractures conduisent a la formation d’'un nouveaanpbe rupture, illustrant ainsi la

propagation rétrogressive de la déformation (Fig3).

NW SE |NE ) S
lower part of the site upper part of the site
recent reactivations no recent reactivations
(most recent 14 January
1982)

loess (L)

colluvium (cv)

glauconitic
sands and clays (G)

Kimmeridgian / Oxfordian
clays and marls (K)

,,,,,

des vagues.

Glissements translationnels

On parle de glissement translationnel lorsque levement s’effectue sur une surface
sub-plane (Cruden et Varnes, 1996; Dikatual, 1996). Les surfaces de rupture de tels
glissements suivent souvent des zones de faiblaeisepntinuités (failles ou plans de
stratification) ou présence de niveaux argileux.réSp leur initiation, les glissements
translationnels sont décrits comme des mouvements [(de I'ordre d’'un métre par mois),
voire trés lents (1 m.d8) (Cruden et Varnes, 1996 ; Dikat al, 1996). En fonction de la
pente basale et de la vitesse du mouvement, laengdissée peut soit évoluer en un bloc
homogene, soit se fracturer et former ainsi plusiemités glissant sur la surface de rupture
(Fig. 1.1.5A; Dikau et al, 1996). Les glissements translationnels peuverdir aune
composante rotationnelle, le long de failles ligigs séparant les blocs glissés, et s’ancrant

sur le plan de rupture (Fig. 1.1.5B).
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Figure 1.1.5 : Glissements translationnels. A :@dthagramme d’un glissement translationnel.
B : Coupe du glissement de Chapel Rock (Devon, RogaUni), d’aprés Graingest al.
(1985). On peut noter la composante rotationnallglssement (blocs A, B et C). Un butoir
compressif peut également se former en partieldideaglissements translationnels.

1.1.2 Facteurs de contrble. Etat des connaissances

Les mouvements de terrain sont le résultat de nabawaison de facteurs d’instabilité
internes (ou déterminants) et de facteurs extgmesiéclenchants). Les parametres internes
au systéme, comme la lithologie, la pente basaldeosurface et les propriétés mécaniques
des roches, conditionnent le déclenchement d’iflgé&sbgravitaires. En effet, le mouvement
est facilité par la présence de roches de faibdestehce ou la fracturation/altération du
milieu, réduisant ainsi sa résistance au cisaillgmee fortes différences mécaniques dans la
stratification, par exemple lorsque des niveauxsdsret résistants reposent sur des niveaux
peu résistants, peuvent également faciliter le e@tlement d’instabilitées. En mer, la
présence de fluides d’origine profonde entrantégime de surpression est aussi identifiée
comme facteur déterminant. Cet aspect sera dégailiein du chapitre 2 de cette partie.

Les parameétres externes, conduisant au déclenahediestabilités gravitaires
peuvent étre d’origine tectonique, climatique ouhewpique. L’accélération soudaine de
I'activité tectonique conduit a l'intensificatiorridale des gradients de pente des versants,
favorisant alors le mouvement le long de ces pefResringet al, 1999). Les séismes sont
eégalement identifiéess comme un facteur majeur ddedébement d’instabilités gravitaires
(Keefer, 1984, 2002). Les séismes provoquent @, esiélon les cas, la thixotropie de certains
niveaux ou induisent la déstructuration d'un matgrisqu’alors cohérent. Dans les zones de
subduction, la forte activité sismique provoquendenbreux mouvements de terrai,
glissements consécutifs au tremblement de ter@hi«Chi, 1999 a Taiwan, Liat al, 2006).

En Nouvelle-Zélande, Croziat al. (1995) et Davie®t al. (2006) ont aussi montré que de
nombreux glissements de terrain, pouvant étre dmdgr ampleur (g, glissement de
Waikaremoana, 2,2 kinDavieset al, 2006), étaient liés au mouvement de failles astiv
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D’intenses précipitations peuvent conduire a lmmegtation de la pression
interstitielle d’'un ensemble rocheux, diminuantsaila résistance de ce milieu et menant au
déclenchement d'instabilités gravitaires (Terzad®50 ; Sitaret al, 1992). Ce phénomeéne
est particulierement important dans le cas d’inktab superficielles€.g, Nouvelle-Zélande,
Rogers et Selby, 1980 ; Taiwan, Cletral, 2006), et peut mener a la liquéfaction de cestain
niveaux, favorisant ainsi le mouvement (Wang es&a2003). L'infiltration et la circulation
d’eau interstitielle est alors contrélée par lagsité et la densité de fractures du milieu (Binet
et al, 2007). La circulation d’eau peut également swffer le long de discontinuités
meécaniques ou stratigraphiques, formant des ngmgrebées et favorisant alors la genese de
décollementsd.g, La Clapiere, Alpes francaises, Cagbal, 2004).

Les mouvements de terrain résultent du déségeibtre forces motrices (la gravité
étant la plus importante) et forces résistantehyjites par la friction basale ou par la présence
d'une butée en bas de pente. Le retrait de la bdiswle peut donc conduire au
déclenchement d'instabilités, les forces résistamie mouvement devenant inférieures aux
forces motrices (Dikawet al, 1996). Ce retrait peut étre engendré par incisioviatile
(Schultz-Ela et Walsh, 2002 ; Azafet al, 2005 ; Lacostest al, 2009), par I'action des
vagues en milieu cotier (Grainget al, 1985), ou consécutivement au retrait de glaciers
(Meigs, 1998 ; Whippleet al, 1999). Les activités anthropiques (fondationsusement de
canaux) peuvent aussi mener a la suppression deddistales.

La stabilité des versants est également contfidéda présence ou non de végétation.
En effet, les racines des arbres ont pour effetigiteenter la cohésion des sols et d’en
diminuer la saturation en eau (Peagtal, 1987 ; Zhangt al, 1993). De fait, la réduction de
la couverture végétale (lors de périodes glaciaipes exemple) peut conduire au
déclenchement d’instabilités gravitaires. La déftaton de versants est le facteur
anthropique le plus important dans le déclencherdénstabilités de pente (Sidle, 2005).
Dans les régions montagneuses, de nombreuses &ridesbassin versant de la riviere
Waipaoa, Nouvelle-Zélande, Reid et Page, 2002)ligsaimt clairement un lien entre
déforestations anthropogéniques et glissementsrdart. Toutefois, ces glissements sont de
petite taille, leur profondeur ne dépassant géagraht pas 2 m.

La combinaison de tous ces facteurs rend lesfselien développés des zones de
marge active particulierement sensibles aux gliesgsnde terrain (fortes pentes, forte

sismicité, fortes incisions et présence éventuwkdlfuides).
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1.1.3 Domaines d’application de I'étude des mouveemts de terrain

1.1.3.1 Applications académiques

L’étude des mouvements de terrain est un enjeticpigrement important dans la
compréhension et la gquantification des phénomeénaduisant a I'érosion d’'un relief. En
effet, les mouvements de terrain sont, avec l'inaidluviatile et I'érosion glaciaire, un des
principaux agents de dénudatioa.q, Plateau Tibétain, Mengt al, 2006). Les taux
d’érosion induits par les mouvements en masse santbles et dépendent du type
d’instabilité. Les mouvements de sol, n'impliquapie la couverture superficielle, induisent
des taux d'érosion ne dépassant pas 1 mim(ateimsathet al, 1997). Dans le cas de
glissements profonds (>10 m), I'estimation des s de matériel impliqué et de I'dge des
glissements rend la quantification de taux de datiod plus difficile. Toutefois, différentes
méthodes, basées par exemple sur la simplificatiathématique de la morphologie des
glissementsd.g, glissements rotationnels, Cruden et Varnes, 1686&ur les relations entre
surface et fréquence des glissemeatg,(Nouvelle-Zélande, Hoviust al, 1997), peuvent
permettre d’estimer les volumes de matériel madsliDe méme, il est possible de dater les
mouvements, en utilisant des outils radiogéniquaesepemple (Langt al, 1999 ;cf. § 1.3.4).
Les taux d’érosion estimés par Hovies al. (1997) dans les Alpes du Sud de Nouvelle-
Zélande sont ainsi de 9+4 mmarCes taux élevés sont de I'ordre des taux de d#immd
maximum induits par érosion fluviatile dans lesioka de montagnes (~10 mni‘are.g,
Himalaya, Burbanlet al, 1996 ; Chaine Cotiere, 1le du Nord de Nouvell&aZéde, Litchfield
et Berryman, 2006) ou par érosion glaciaire (1 ad®an' ; Halletet al, 1996).

Si I'on considere les domaines sous-marins, desnve$ considérables de sédiments
sont mobilisés par des processus de glisseneeqt Storegga slide, Norvége, ~3000 ¥m
Haflidasonet al, 2004 ; Matakaoa avalanche, Nouvelle-Zélande, 400 Lamarcheet al,
2008 ; marge égyptienne, 1900 krhonckeet al, 2009). L4, les volumes impliqués dans les
glissements sont plus importants qu’a terre dudaita fréquente évolution d’'un glissement
en débrite voire en courant de turbidité (MulderGachonat, 1996). En mer, certains
mouvements en masse de trées grande ampleur pewawemssi affecter la couverture
sédimentaire de certaines marges sur plusieunné&ties d’épaisseur, en présence de niveaux
de décollements intra-sédimentaires. Ces niveawdé@mllement peuvent étre saliferes,
argileux ou des niveaux impermeéables soumis a ulgsessions de fluide. Ces surpressions

peuvent étre générées par le craquage d’hydroewtanm profondeure(g, delta du Niger,
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Bilotti et Shaw, 2005 ; delta de ’Amazone, Mourguet Cobbold, 2003). Ces processus de
glissement a tres grande échelle sont généralequetifiés de « tectonique gravitaire » par
opposition au terme de « glissement », généralenésetrvé a des phénoménes de moindre
ampleur actifs a des échelles de temps plus réduite

L’étude de ces glissements est importante dangidiog de la compréhension des

phénomenes d’érosion et transferts de matiére degas, actives ou passives.

1.1.3.2 Risques humains et matériels

La prévention et la remédiation des mouvement®idain occupent actuellement une
place prépondérante dans la gestion des aléasxjaes naturels. En effet, de nombreux foyers
de population sont installés sous la menace dirdcte mouvement de terrain, notamment
dans les régions montagneuses et cotieres. Lesamanis de terrain présentent donc des
risques pour les populations et pour les bien&ebhomie. Parmi les exemples récents, on
peut citer le glissement de Leyte (Philippineskleléché le 17 février 2006 apres de fortes
pluies et un séisme de faible magnitude (M=2,6)aqiétruit un village et causé la mort d’'un
millier de personnes (Sassd al, 2007). Dans le monde, environ 5% des victimes de
catastrophes naturelles sont des victimes de moamsnae terrain, soit un total de plus de
40000 morts pour la période aolt 1993 - mai 20Gbidau 1.1.1 ; Alexander, 2005). Il est
donc nécessaire d’étudier ces mouvements afimadeetile nombre de victimes ainsi que les
dégats matériels (infrastructures, canalisatiotts,.& Le suivi des glissements (hydrologie,
sismicité, déplacements) permet la prévention degues. Les actions entreprises pour
empécher les mouvements sont, selon les cas, tlessade terrassement et de stabilisation

des pentes, ou bien des drainages afin de linaiteaturation en eau du milieu.
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Tableau 1.1.1 : Nombre de mouvements de terradeatictimes causées directement par ces
mouvements, pour la période aolt 1993-mai 200 (dsmAlexander, 2005).

Nombre Nombre
Région Nombre d'événements de victimes
9 d'évenements n'ayant pas fait directement liées
de victimes aux mouvements
Afrique 7 1 237
Amérique
du Nord 30 24 19
Amérique 21 6 3214
Centrale
Amérique
du Sud 65 13 32243
Caraibes 10 2 787
Asie 153 38 3682
Océanie 1" 4 121
Europe 50 26 337
Moyen-Orient 5 2 62
Total 352 116 40702

En mer, le risque principal associé au déclencherde glissement concerne la
destruction de cablages sous-marins ou le risqusut@ami (exemple de I'effondrement de
'aéroport de Nice en 1979, Muldet al, 1997, Danet al, 2007 ; glissement de Grand
Banks, Canada associé au séisme de 1929, Pip&set 2087).
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CHAPITRE 2 : GENERATION DE SURPRESSIONS DE FLUIDE

[.2.1 Notion de surpression de fluides

Un fluide est dit en surpression lorsque sa prassikzede la pression hydrostatique,
pression exercée par une colonne de fluide a I'statique a une profondeur donnée.
L’occurrence de fluides en surpression dans lesmsdds est frequente. Ces fluides sont
présents dans divers contextes géologiques (Yas#iddis, 2002) : bassins sédimentaires
(e.g, Mer du Nord ; Holm, 1998), marges passivesg ( deltas de '’Amazone, Mourgues et
Cobbold, 2003 ; et du Niger, Bilotti et Shaw, 2005&)zones de subductioe.g, Caraibes, Le
Pichon et al, 1990 ; Asie du Sud-Est, Henst al, 2002 ). La nature des fluides en
surpression est également variée : eau, gaz owdsdures liés au craquage de matiére

organique.

[.2.2. Genese des surpressions

Les surpressions de fluide sont la conséquencd’@he diminution du volume des
pores et/ou (2) d’'une expansion du fluide dansédinsent (Osborne et Swarbrick, 1997;
Swarbrick et Osborne, 1998). Ces mécanismes peudteat induits par des processus
tectoniques ou sédimentaires.

(1) Une diminution de la porosité peut étre indut@ compaction verticale ou
horizontale des sédiments. Le phénoméne de coropaatiticale est mis en évidence dans
les bassins sédimentaires tels le delta du Nigde golfe du Mexique (Bowers, 1994) et est
pour I'essentiel contrdlé par la vitesse de sédiatem (Luo et Vasseur, 1992). Au cours de
leur enfouissement, les sédiments perdent leseluiiterstitiels contenus dans les pores. Or,
si le taux de sédimentation devient important, fagdes interstitiels ne peuvent s’échapper.
Les sédiments sont alors dits sous-compactés n@sken charge de ces niveaux peut induire
des surpressions de fluides importantes. La miggaae de nappes chevauchantes (Smith et
Wiltschko, 1996 ou l'accrétion d'un prisme (Moore et Vrolijk, 199peuvent également
conduire a la compaction verticale de certaineséanet engendrer des surpressions. La
compaction horizontale est un processus limité znnes tectoniquement actives comme les

chaines d’avant-pays ou les prismes d’accréog, (Papouasie-Nouvelle Guinée, Heneig
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al., 2002), mais apparait secondaire face au phénoae@m®mpaction verticale (Moore et
Vrolijk, 1992 ;e.g, prisme de Nankai, Screatehal, 2002).

(2) Le principal facteur d’expansion des fluides lescraquage des huiles en gaz lors
de la génération d’hydrocarbures (Hunt, 1995 ; $Bwiek et al, 2002). Au cours de la
diagenése, la matiere organique enfouie se dégmad@rogene (Fig. 1.2.1). Ce kérogene va
ensuite subir deux craquages successifs, fonctiedmugmentation de la température. Dans
la fenétre a huile (60-120°C, de 2 a 4 km de prdéom en considérant un gradient
géothermique de 30°C/km), le kérogéne subit un @erraquage lors la catagenese (Fig.
1.2.1). L’'expansion du fluide est alors estiméereb et 50 % (Meissner, 1978 ; Ungeséer
al., 1983). Au cours de la métagenése, un craguagmdaice des hydrocarbures va alors
produire des gaz thermogéniques (méthane essent@it). Cette transformation a lieu dans
la fenétre a gaz (Fig. 1.2.1), a des températumapdses entre 120 et 160 °C, a des
profondeurs situées entre 4 et 6 km. Swarbatlal. (2002) estiment 'augmentation du

volume de fluides entre 75 et 140 % lors de cesiesformation.

Diagenése

1+ Kérogéne 9 - 30
€ - 60 o
£ 2
5 2
3 Catagenése 8
5
‘s - 90 —
a o

Gaz humide
— 120
Méthane
5 - Métagenése |- 150

Figure 1.2.1: Processus de transformation du l&reg menant a la formation de gaz
thermogéniques, modifié d’aprées Hunt (1995).

La migration de fluides allochtones (fluides thegéniques par exemple), formeés

dans des réservoirs profonds, a travers un systédieentaire peut également conduire a la
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genese de surpressions (Gayal, 2003). A terre, les surpressions de fluides sootvent
engendrées par une augmentation de la pression dieastitielle dans les sols ou roches
considérés. La variation de la saturation en eaurdkeux émergés peut s’effectuer (1) par le
biais d’'une remontée du niveau piézométrique €2psuite a des precipitations intenses.

La présence de fluides en surpression entraineesé@qdilibre au sein de la matrice
poreuse des sédiments. Le retour a I'état d’éqeildeffectue avec la migration des fluides
vers la surface. Les directions et vitesses deatigr sont conditionnées par la perméabilité
des roches et la vitesse de génération des flfBldton et Maltman, 1998). Les réseaux de
fractures notamment offrent des conduits préféstntie migrationd.g, Bassin du Congo,
Gayet al, 2006). La perméabilité intrinseque des sédimexgsce également un contrdle tres
important sur la migration des fluides. Des vaoiasi de perméabilité dans la stratification
engendrent en effet des variations de pressiods ebntraintes dans la matrice. A la base de
niveaux de faible perméabilité (niveaux argileux paemple), les fluides présents dans la
matrice peuvent alors se trouver confinés, et entras un régime de surpressiey( delta
du Niger, Mourgues et Cobbold, 2003). Cet étatiadacteur d’instabilité trés important actif
a toutes les échelles, depuis le déclenchement al@vaments pelliculaires jusqu'a la

déstabilisation d’éventails profonds entiers.

[.2.3 Influence des surpressions de fluide sur la tabilité des édifices

sédimentaires

1.2.3.1. Cas des fluides ascendants (d’origineopia)

Le confinement de fluides en surpression a la bdasee couche de faible perméabilité
induit une réduction de la résistance de cette le®|Eig. 1.2.2 je.g, prisme de la Barbade,
Fisheret al, 1996). En effet, une partie des contraintes d¢stast supportée par la phase
fluide. On définit alors la contrainte effectiveuse variable contrélant les déformations d’'un
milieu poreux, comme la différence entre la conteitotale et la pression de fluides
(Terzaghi, 1923) :

o'=o0-Pld (1.2)
1 00
avec P la pression de fluide et Id la matrice idéntf O 1 0|, représentant ici le
0 01

tenseur des contraintes induit par la pressioruigess.

18

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

1- Cercle des contraintes totales
2- Cercle des contraintes effectives

Figure 1.2.2 : Etat des contraintes totales etctiffes dans le cas d’'un systéme soumis a une
pression de fluides B, : contrainte totale maximaleoy, : contrainte totale minimaleg; ,; :
contrainte effective maximal@ag; 4 : contrainte effective minimale.

Lorsque le fluide est a I'état hydrostatique, latcainte totale verticale s’écrit :
Ozz= pgzZ (|2)

avec p la masse volumique du matériawéa profondeur,

Lorsque le fluide s’écoule dans le milieu (état fymrostatique), il exerce également une
force de volume (de type force d’Archiméde), indujtar le gradient de pression dans le
systéme, noté :

OP=0P /16z (1.3)

avecP la pression de fluide etla profondeur.

De fait, on peut exprimer ici la contrainte effgetcomme :
Oo'=c-0P(l.4)

Afin de déterminer l'effet de la pression des fesddans un systéme poreux, il est nécessaire
d’introduire ici le paramétrg. Ce paramétre décrit le rapport entre la variatierpression de
fluides le long d’'une colonne de sédiments et &sgion lithostatique, poids de cette colonne.
_P(2)-R(©)
- poz
avec A variant entre 0,4 et 2=0,4 correspondant a la pression hydrostatiquett

A (1.5)

signifiant que la pression de fluide est égale arssion lithostatique. Par la suite,
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nous utiliserons toujours des valeursAdeorrigées de la pression hydrostatique, c'est-
a-dire 0</A <1.

En considérant un gradient de pression constaribate la hauteur du systéme, la contrainte
effective verticale s’écrit alors (Mourgues et Coloh 2003) :

Ulzz:(l_A)ng (|6)

L’augmentation de la pression de fluides induit dmeinution et une réorientation des
contraintes effectives appliquées au systeme pabidiss de forces de courant liées au
déplacement des fluides (Fig. 1.2.3). Ces forces ateirant ont tendance a étre

perpendiculaires a la surface libre, et donc olelgaux forces gravitaires. Les surpressions de

fluides favorisent ainsi la formation de décollemserde failles listriques, et modifient la

limite de stabilité des édifices sédimentaires .(F&3 ; Hubbert et Rubey, 1959 ; Mourgues,
2003).

A Pression/Contrainte (Mpa) B
0 0 50 100 150 200
\
\\
\
1000+ y
\
\
\
20001 ‘[(% 2000 m
£ i
z g, X
3 > s
% 30004 2 ’% 4000 m
g = s, -
S o
* 4000+ % %
ol % 6000 m
I~ &
\ | o,@/
50001 2, N
2\Q
%
.3 . . . . o
6000+ %\a \\\ \Q\ Directions des contraintes effectives principales
© \\ N - --  Limite supérieure du domaine en surpression
\ \

Figure 1.2.3 : Profil non linéaire de pression tedies et ses conséguences mécaniques. A :
Evolution du profil de pression en fonction de tafpndeur. La pression de fluides augmente
dans les niveaux de faible perméabilité. B : Rétaon des contraintes effectives. Modifié
d’apres Mourgues et Cobbold (2003).

Dans les zones de subduction, la présence de dl@desurpression est associée a la
genese de décollements a la base du prisme daeccr@d.g, prisme de la Barbade,
Westbrook et Smith, 1983 ; Fishetral, 1996). Henry (2000) a identifié dans le décolletne
de ce prisme un niveau sous-compacté a forte pres fluides. La circulation épisodique

© 2011 Tous droits réservés.

de fluides au niveau du décollement permet alorglissement le long de ce plan (Henry,
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2000). De fortes pressions de fluides ont égaler@gntnises en évidence dans le prisme de
Nankai (Screatoret al, 2002). Les surpressions de fluides ont donc umpoitance
prépondérante dans la genése de décollementsaadadbs prismes d’accrétion et facilitent le
mouvement le long de ces plans. Le déclenchemenstabilités gravitaires liées a des
surpressions de fluides a la base de niveaux paoéables, bien décrit en mer.d, delta du
Niger, Mourgue<et al, 2009), n’a toutefois, a notre connaissance, jaré#@ envisagé dans

les domaines émergeés.

1.2.3.2. Cas des fluides descendants (météoriques)

Dans les domaines émergés, les surpressions de #mgendrent des instabilités au
sein des milieux rocheuxe(g, Alpes francaises et italiennes, glissement deClapiéere,
Cappaet al, 2004 ; glissement de Rosone, Bigetl, 2007). Toutefois, I'action de I'eau sur
la stabilité d’un milieu rocheux est différente kkction de fluides d’origine profonde. En
effet, les fluides profonds induisent une diminatide la résistance d’'un niveau peu
perméable, favorisant ainsi le déclenchement deveroant de masse au-dessus de ce niveau.
A contrarig la saturation en eau d’'un milieu engendre saabéssation, par augmentation de
la pression de pores, réduisant ainsi la résistdecee milieu et conduisant a la perte de sa
cohésion €.g, liquéfaction, Wang et Sassa, 2003) et son effemeént (Terzaghi, 1950 ; Sitar
et al, 1992). Les eaux météoriques peuvent aussi agim lubrifiant lors de leur
infiltration et favoriser ainsi le mouvement le ¢pd’'une surface de rupture.§, La Clapiére,
Cappeet al, 2004).
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CHAPITRE 3 : DONNEES ET METHODES

1.3.1 Télédétection

L’objectif initial de cette thése était de caraigér la typologie et I'ampleur de
glissements récents dans la Chaine Cotiére de dileNord en Nouvelle Zélande, de
déterminer les grands types de glissements et rdifa les facteurs de contréle et de
déclenchement associés. Avant de sélectionner glese de Waitawhiti comme I'objet
d’étude de cette thése, une cartographie systémeatigs glissements affectant la partie
émergée du prisme d'accrétion de llle du Nord deuwlle-Zélande a été effectuée.
L’interprétation d’imagerie satellitaire (SPOT5@tiickBird-2) s’est avérée étre la solution la
plus adaptée en vue de (1) repérer et cartografdseglissements de terrain existants, (2)
déterminer une ou plusieurs zones d'étude et (8ctefer I'analyse morphostructurale

détaillée de cette (ces) zone(s).

[.3.1.1 Choix et acquisition des données

Le type d’'images satellite choisi devait soutenirmieux notre démarche. En effet,
différentes acquisitions sont possibles (par exempiages SPOT, LANDSAT, RADAR). La
résolution, la gamme spectrale ou le mode (passé#atif,) sont variables en fonction du type
d’'image choisi.

Nous avons privileégié dans un premier temps ungrammation d'image SPOT5 en
mode panchromatique (capteur sensible a toutderigsieurs d’onde du spectre visible) noir
et blanc, avec un niveau de traitement 1A (images tmaitées et seulement corrigées
radiométriqguement). Une telle acquisition, typigesmadaptée a la cartographie au 1/50000,
voire au 1/25000 (Mekarnia et Chorowicz, 1992),spriée I'avantage d’offrir des scenes
couvrant d'importantes surfaces (60 km x 60 km)dent la résolution au sol est tres
satisfaisante (tachele de 2,5 m au nadir du dabdellp titre de comparaison, les images
LANDSAT permettent I'acquisition de scenes de 185 de large pour une tachele de 30 m.
Deux images SPOT5 acquises en mode panchromatigsenpent en outre l‘avantage de
pouvoir étre associées en stéréoscopie et de pgezneigenese de Modeles Numériques de

Terrain, outil trés intéressant dans l'optique dlgses géomorphologiques. Deux couples
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d'images SPOT5, centrés sur la Chaine Coétiereibledu Nord de Nouvelle-Zélande, ont
ainsi été programmeés et acquis en début de th&d5)2Les scénes constituant ces deux
couples couvrent une surface de 60 km x 60 km huesaui permet une analyse régionale de
la Chaine Cdétiére néo-zélandaise.

Notre objectif était ensuite d’imager plus en détai structure complexe des
glissements étudiés et de caractériser si podsibleactivité et leurs évolutions temporelles.
A l'exception des images WorldView (tachele de 50).cles images QuickBird sont les
images de meilleure résolution au sol (tachéle Herb au nadir en mode panchromatique)
disponibles sur le marché (Fig. 1.3.1). Les imaQesckBird constituent donc un complément
Haute Résolution idéal aux images SPOT5 (Fig. J.#2itre d’exemple, les images Ikonos

offrent une résolution de 81 cm.

Fauchée (angle d’ouverture de 'acquisition)

+ M QuickBird W WorldView

B KOMPSAT-2
M TerraSAR-X

B Ikonos
W Eros B Cosmos (KVR 1000)

u
FORMOSAT-2 B SPOT5

W ALOS Prism

Résolution

IRS 1c
[ ]
SPOT1-4 W H ALOS Avnir-2 Cosmos (TK 350)
[ ]

RADARSAT m
WALOS Palsar g

- ENVISAT/ERS g Landsat 7

Figure 1.3.1: Fauchée et résolution de différetypes d’images satellite (d’aprés
www.spotimage.fr).

Bien que les images QuickBird n'aient pu étre agsscen stéréoscopie (service qui
n'est disponible en Haute Résolution que depuiR0tbus avons préféré a une acquisition
WorldViewl, trois images QuickBird-2 en mode pamchatique noir et blanc. L’acquisition
de telles images présente en effet 'avantage degdosélectionner sur la zone d’étude des
images d’archive depuis 2001, année de lancemesatglliite QuickBird. En cours de thése,
ces images QuickBird-2 (Fig. 1.3.2), centrées swdste complexe glissé (détaillé en partie
[1) identifié sur les images SPOT5, ont ainsi &@uises, en archive pour 2003 et 2006, et en

programmation pour 2008.
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Figure 1.3.2 : Extraits d'images satellite centsés le complexe glissé de Waitawhiti. A :
image SPOT5 (résolution : 2,5 m). B : image Quic#E (résolution : 0,61 m).

Présentation des caractéristiques et parametresglissition des images SPOT5

En 2005, deux programmations de couples d'imag€¥TSkont donc été réalisées par

notre équipe, dans le cadre du programme ISIS d&ESC[dossier de programmation ISIS

0411/705). Ce programme a pour but de donner umsaetix images SPOT, a tarif

préférentiel, a la communauté scientifique europédravaillant sur des projets de recherche.

Les couples d'images acquis étaient centrés ragpewnt sur le Nord de la Chaine Cotiere

(région de Hastings) et plus au Sud, dans le Wapea(région de Dannevirke) (Fig. 1.3.3).

Altitude (m) N
3000

2000

<& 1000

Auckland

Couple SPOT5
Nord

Figure 1.3.3 : Localisation des couples d'image©%P étudiés.
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Le satellite SPOTS5, lancé en 2002, a une orbitsdmat observe donc la méme zone
tous les 26 jours. L'orbite de ce satellite est @dleurs héliosynchrone, de fagon a éviter de
trop fortes variations des conditions d’ensoleibatn Le satellite SPOTS est doté de capteurs
a visée oblique permettant d’obtenir une visiomésigcopique d’'une scene par association
d’'images prises sous des angles différents (F3#)l. 2 télescopes HRG (Haute Résolution
Géométrique) permettent d’effectuer des prisesudeobliques jusqu’a +27° de la verticale
(Fig. 1.3.4A). La résolution des images obtenuewtpatteindre 2,5 m en mode
panchromatique (en cas d’acquisition bi-image seatd). Le capteur HRS (Haute
Résolution Stéréoscopique) permet I'acquisitionsggganultanée de couples stéréoscopiques,
non plus latéralement mais en acquisition « avemgra » (Fig. 1.3.4B). Ainsi, lors du méme
passage du satellite, les télescopes, installggcagement a I'avant et a I'arriere du satellite,

peuvent capturer plusieurs images couvrant la m#&nde de terrain.

= InajneH

w zeg

Figure 1.3.4: Modes d’acquisition des images SP{d%prés www.spotimage.fr). A:
Acquisitions latérales (2 passages du satellitef @apteur HRG. La fleche représente le sens
de déplacement du satellite. B : Acquisition « a\amnére » avec le capteur HRS.

Afin de privilégier la résolution des images (Tahld.3.1), nous avons opté pour une
acquisition stéréoscopique avec le capteur HRGcHoex présente toutefois un désavantage
par rapport aux images obtenues par le capteur HR®ffet, les conditions d’ensoleillement
pouvant varier entre 2 prises de vue espacées Hanemps, les images acquises

simultanément ou dans des délais trés courts godtrglement plus faciles a corréler.
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Tableau 1.3.1: Caractéristiques des images SPOTEhpamatiques obtenues avec les
capteurs HRG et HRS.

HRS (Haute HRG (Haute
Résolution Stéréoscopique) Résolution Géométrique)
. . 10m 5m
Résolution - . o .
5 m en stéréoscopie 2,5 m en stéréoscopie
., SPeGite 0,49 - 0,69 ym 0,48 - 0,71 ym
électromagnétique
Champ de 600 km x 120 km 60 km x 60 & 80 km
prise de vue
Eeartds t_emps 90 secondes (simultané) variable
entre les 2 images

La qualité des couples d'images SPOT dépend (1kodeditions d’ensoleillement et
(2) des angles d’incidence des prises de vue. Gandeparameétre est mesuré par le rapport
Base/Hauteur (B/H) des couples (Fig. 1.3.4A). Lpp@t B/H est compris entre 0 et 1,1. I
exprime pour un couple d’'images stéréoscopiquespgort entre la base (distance entre les 2
positions du satellite) et la hauteur (altitudesddellite, H=832 km). Un rapport B/H éleve
induit une grande précision des Modéeles NumériqiesTerrain générés. Cependant, la
corrélation des images du couple est alors pldiitkf voire impossible en terrain accidenté.
Il est donc nécessaire d’évaluer avec attentiorapgort B/H le mieux adapté au type de
terrain et a la précision recherchée. En effet, pnogrammation d'images SPOT5 implique
durant 6 mois plusieurs prises de vue, dont leseargjincidence (fonctions de l'orbite du
satellite), et les conditions nuageuses variemevient alors au commanditaire des images de
sélectionner le couple qu’il souhaite acquérir. amotre cas, des rapports B/H moyens,
combinant bonne précision du MNT et corrélationseasfacilement réalisables, étaient un
bon compromis. Les faibles angles d’incidence dupt® Sud (induisant un plus faible
rapport B/H, Tableau 1.3.2) ont permis des coriéfet plus aisées que pour le couple Nord,
qui présentait de plus importantes distorsionsplDs, la qualité radiométrique des images du
couple Sud était supérieure a celle des imagesodple Nord, malgré le laps de temps

important entre les prises de vue.
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Tableau 1.3.2 : Caractéristiques des deux coupliesages SPOT5 étudiés. Le nombre de
jours important entre les prises de vue pour lgp&ud s’explique par le fait que la zone
n'était pas située sur l'orbite du satellite et ges conditions nuageuses n’étaient pas

optimales.
Couple Espacement entre Angle Rapport Capteur Apergu Apercu
SPOT5 les prises de vue d'incidence B/H d'acquisition image 1 image 2
Nord . 28,55° Est
(Hastings) 4 jaurs 12,74° Ouest Q7T HRG
Sud . 16,77° Est
(Dannevirke) 81 Jours 19,07° Ouest LS HRG

Présentation des caractéristiques et parametresglisition des images QuickBird-2

Le satellite QuickBird, lancé en octobre 2001,useq des images noir et blanc a 61
cm de résolution ou des images couleurs (4 band@sj4amde résolution pouvant chacune
couvrir une surface de 16,5 km x 16,5 kiiorbite de ce satellite est, elle aussi,
héliosynchrone mais il se déplace a une altituds fdible que le satellite SPOT5 (450 km
contre 832 km, respectivement), ce qui expliquaddlleure résolution des données acquises.
En effet, la résolution au sol est directement a@mmthée par l'altitude du satellite et I'angle
d’ouverture de l'acquisition (la fauchée). Les iragagjue nous avons acquises couvrent une
surface de 25 km2 au sol. Les deux images QuickBird'archive (2003 et 2006,
respectivement) et I'image programmée en 2008 rétajeasiment brutes, c'est-a-dire ni
orthorectifiées, ni projetées (Tableau 1.3.3). 8euhe correction radiométrique avait été

réalisée (niveau de traitement de base).
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Tableau 1.3.3: Caractéristiques des images QuickBiétudiées.

Image Date de Angle Couverture A
QuickBird-2 prise de vue au nadir nuageuse pargh

2003 19-04-2003 7,3° non mesurée

2006 19-04-2006 7.4° 3,1%

2006 31-05-2008 22,2° 0%

[.3.1.2 Traitement des données

Les systemes de coordonnées et de projection Néoxas (New Zealand Map Grid
et Geodetic Datum 1949) ont été utilisés pour géoeacer les images et créer la base de
données. L’orthorectification des images permet ietégration dans une base de données de

type Systeme d’Information Géographique (SIG),iséal sous ArcMap 9.0.

Les images SPOT5

Géoréférencement, orthorectification et correctimugométrigues

Les images SPOTS5 étaient prétraitées en niveawe'g#st-a-dire que les images étaient
guasiment brutes. Or, la capture d’'images obligae napport a la verticale induit une
distorsion de ces images. Il est donc nécessaiceriger ces distorsions avant de procéder a

toute analyse. Ces corrections ont été realiséee g logiciel GEOimage 4.2.
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Dans un premier temps, nous avons georéférencéndeges SPOTS a l'aide de points
repérés sur des cartes topographiques dont lesl@uwges sont connues précisément. Le
référencement d’'images dans l'espace permet dégeories déformations inhérentes a la
prise de vue, on parle alors d’images orthoreetifie

Nous avons ensuite réalisé sous Adobe PhotoshoprdéBorations radiométriques
(contraste, luminosité, niveaux de blanc) sur lesges orthorectifiées afin de faciliter
lanalyse et l'interprétation des images (Fig. 3)3.Ce logiciel s’est en effet avéré plus

efficace que GEOimage 4.2 pour améliorer le rentuel des images panchromatiques

traitées.

Figure 1.3.5 : Géoréférencement et améliorationioradtrique d'une image SPOT5
appartenant au couple Sud (Dannevirke). A : imageebB : image orthorectifiée.

Geénération de MNT par association en stéréoscopie

La création de MNT a partir des couples stéréosgms d'images SPOT5 a été
réalisée sous GEOimage 4.2 (Annexe A). La créat®mMNT est basée sur la comparaison
de 2 images non-géoréférencées. Les principaleststes de chaque image du couple sont
repérées puis superposées. L'utilisateur peutantréler et corriger si besoin les erreurs de
corrélation. Cette étape est ensuite répétée, |lyamadevenant de plus en plus détaillée a
chaque nouvelle itération. Le logiciel met alorscermrespondance les pixels de chaque image
et attribue a chacun une valeur, on parle de amtaisparités (Fig. 1.3.6). Connaissant
I'altitude et les coordonnées spatiales d’'un pdimtrepére dans lI'image, il est alors possible
de convertir toutes les valeurs de disparités gtu@déds et de géoréférencer le MNT créeé.
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Figure 1.3.6: Cartes de disparités créees lorsadmise en correspondance d’images pour la
génération de MNT. A : 2 pas d'itération. B : 4"° pas d'itération. Les fleches noires
indiquent les erreurs de corrélation du logicieljlgest possible de corriger manuellement.

Limites méthodologiques

La précision de localisation absolue (sans poirigppli, en terrain plat), est
théoriguement de 50 m pour les images SPOT 5. Qeéteision est améliorée lors du
géoréférencement et de l'orthorectification desgesa En I'absence de points GPS, on
choisit des points remarquables sur des cartegjtapbiques que I'on repére sur les images
satellite. Globalement, la précision visuelle dgues d’'une carte topographique est de 1/3 de
mm, ce qui équivaut a une distance de 8,25 m poercarte au 1/25 000. Dans notre cas, un
certain nombre de cartes au 1/50000 ont été imgmdéns GEOimage 4.2 afin de réaliser le
géoréférencement des images (sélection d’'un cartaitbre de points d’ancrage sur la carte).
La précision de localisation absolue des scénesTSP€3t alors de 16,5 m. La précision de la
localisation relative d’'un point par rapport & witra au sein d’'une scene est plutdét bonne
dans le cas d’'images acquises avec de faiblessadgheidence (inférieure a 10 m).

Concernant les MNT, en théorie, I'association efrésiscopie peut permettre une
résolution de 2,5 m par pixel. La résolution vextécoptimale pouvant étre obtenue pour les
MNT est alors d’environ 8 m (calculé en utilisam module de GEOimage 4.2). Cette
résolution est fonction de la résolution horizoatat de I'angle de prise de vue des images.
Dans la pratique, la réalisation de MNT a 2,5 mté&aasiment impossible suite a des
problémes de corrélation des deux images dansolesszboisées, présentant des différences
d’éclairage ou tres pentées (effets d'ombres). Dbensdétail, de nombreux artefacts
émaillaient les MNT produits. Ces MNT n’ont done attilisés qu’a titre indicatif pour
estimer les gradients de pente moyens et estimeolames des glissements identifiés.
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Les images QuickBird-2

Géoréférencement, orthorectification et correctimmgométrigues

Les images QuickBird-2 ont été géoréférencées, omthifiees, et corrigées
radiométriquement, suivant le méme protocole que [&s images SPOT5. Une campagne de
terrain d’acquisition de points GPS sur la zone glissement a toutefois permis de
géoréférencer les images plus précisément qu'elisamti des points issus de cartes

topographiques.

Limites méthodologiques

Pour les images QuickBird-2, la précision de la&zlon absolue (sans points d’appui,
en terrain plat) est de 23 m. Afin d'effectuer eatement le géoréférencement, il est
nécessaire de disposer d’un nombre conséquentides pi@ reperes et que ces points soient
bien répartis dans toute I'image. Nous espériotes @@ mieux les trois images QuickBird les
unes par rapport aux autres, de facon a quanti@eolution des glissements au cours du
temps (entre 2003, 2006 et 2008). Malgré la campatjacquisition de points GPS, le
nombre insuffisant de points de repere dans la zbéieide (glissements situés en pleine
campagne, peu de routes et d’intersections faciendentifiables, peu de batiments et
constructions) a conduit a un géoréférencemenéréift pour certaines parties des images
QuickBird-2. Les comparaisons strictes entre imagest donc pas pu étre réalisées dans des
conditions d’observation optimales.

La précision de la localisation relative d’un pgnatr rapport a un autre au sein d’'une
méme scene était cependant excellente au vu déstdution des images (61 cm) et des
faibles angles d’incidence lors de I'acquisitiofl &r rapport au nadir en moyenne).

1.3.1.3 Analyse spatiale et interprétation

Nous avons dans un premier temps effectué sur $@ bdas images SPOT5 une
cartographie de tous les glissements de terraiactidiles et des principaux linéaments
(failles majeures) le long de la Chaine Cotiered(07Bm?2 de données satellitales). Nous avons
ensuite intégré cette cartographie a une basemede SIG (ArcMap 9.0 ; Annexe B). Cette
base de données comprend les formations litholegigt structures tectoniques majeures,
tirées des cartes géologiques disponibles (au NDahnevirke 1/250000, Kingma, 1962 ; au
Sud : Wairarapa 1/250000, Lee et Begg, 2002). talisation des zones d’échappements de
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fluides (Lillie, 1953 ; Francis, 1995 ; Fielek al, 1997) et des épicentres des principaux
séismes  (www.geonet.org.nz;  www.seismology.harvard.edu; www.neic.usgs.gov;
www.ngdc.noaa. gov) ainsi que les taux de surrec{iillans, 1986) ont également été
intégrés a la base de données.

La mise en relation de la cartographie des gliss¢gnde terrain et des informations
bibliographiques nous a permis d’identifier degsitontrant un intérét particulier : grandes
surfaces de glissement, densité de glissementsrtampe, ou glissements liés a un contexte
spécifiqgue. Nous avons ainsi choisi de focalisdrentravail sur la zone de Waitawhiti, dans
le couple SPOT5 Sud (Wairarapa). Ce complexe gpségentait en effet un environnement
géologique intéressant : présence de sorties miedude failles et mise en place au cceur d'un
synclinal du prisme d’accrétion. Les glissementzel@omplexe apparaissaient en outre tres
bien exprimés et conservés sur les images saseligequi présageait d’excellentes conditions
d’analyse sur le terrain.

L’analyse des images QuickBird-2, plus précisequees sur la zone de Waitawhiti a
permis une interprétation morphostructurale détillde cette région, de préciser les
observations des images SPOT5 et de mieux faifierieentre observations satellitales et
données acquises sur le terrain. La comparaisaoe & différentes images Quickbird-2 a
également permis la détection de structures ncamelht formées entre deux images
(cicatrices d’arrachement notamment). Les résuttatsette interprétation sont présentés dans
le chapitre 2 de la partie Ill (Lacosteal, 2009).

1.3.2 Terrain

Deux missions de terrain, organisées en févrieir Z80semaines) et en mars 2008 (3
semaines) ont permis de calibrer et d’affiner &nprétation des images satellite. Notre
approche a été a la fois structuraliste (morphelogi structure des glissements, failles,
détection des surfaces structurales), sedimengio@ype de roches impliquées, stratigraphie
de la région) et « hydrologique » (caractérisatitas profils de rivieres, relations avec les
masses glissées, détection de sorties de gazh@p. 111.2). L’échantillonnage des gres fins
et des siltstones composant les séries turbiddigle la zone a conduit a une analyse
stratigraphique détaillée de la région de Waitaw(lit Figs 4 et 5, chap. 111.2). Enfin, nous
avons preleveé les niveaux formant le corps et keldes glissements, afin d’effectuer une
caractérisation sédimentologique et mécanique atdges impliquées dans les glissements de
terrain et des roches constituant les zones stdbl&srégion.
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|.3.3 Caractérisation des roches

Dans le but de caractériser les principaux typesratdes impliquées dans les
glissements étudiés, nous avons effectué, au seialmbratoire Géosystemes (UMR 8157
CNRS) de l'université de Lillel, des analyses ségiitnlogiques et pétrographiques, ainsi que

des tests mécaniques sur tous les échantillonsvésl

[.3.3.1 Sédimentologie

Granulométrie

Les analyses granulométriques ont permis de déterrta taille des grains constituant
les roches impliquées dans les glissements, e$ lpraportions relatives (Fig. 1.3.7). Ces
analyses ont été réalisées suivant le principa diffusion et diffraction d’un rayon laser sur
des particules en suspension. L'angle de diffractioversement proportionnel a la taille des
particules, est mesuré par une cellule photoétpariNous avons utilisé ici un granulometre

Malvern Mastersizer 2000 (laser rouge He-Ne, longsid’onde : 632 nm et 466 nm).
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7 B
(B) 1 o
6 1 80
s 5 (A) 41 70
0 4 60
4
g 4 50
[}
> 3 4 40
2 N 30
4 20
1 4 10
00.01 0.1 1 10 100 1000 30000

Particle Size (um)

Figure 1.3.7 : Courbes de distribution de la tadies particules (A) et leurs proportions (B)
dans I'échantillon de siltstone 08WAIO5.

Minéralogie

Les analyses minéralogiques ont ici été conduitegde d’'un diffractométre a rayons
X Philips PW 1710. La détermination de la minéréode la roche totale et des minéraux
argileux de cette roche par diffraction des ray¥nmgcessite une préparation des échantillons

selon les protocoles établis par Holtzapffel (19&3pout-Roumazeillest al. (1999).
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Les échantillons sont tout d’abord réduits en peuelr séchés a I'étuve a 100 °C
pendant 24 h. La minéralogie de la roche totaleobstnue simplement en passant cette
poudre au diffractomeétre a rayons X. Afin de déieanla minéralogie des argiles, il est
nécessaire de décalcifier les échantillons. Onepkors I'échantillon en poudre dans un
pilulier contenant un fond d’eau distillée, et omjpute de I'acide chlorhydrique a 20%. On
agite ensuite la solution pendant 10 minutes enviRlusieurs phases d’attaque acide sont
parfois nécessaires pour éliminer la totalité desbanates de I'échantillon. Lorsque la
solution est acide, on compléte le pilulier d’eastitiée afin de stopper I'attaque acide.

Apres décantation du matériel en suspension, amrédila solution acide surnageante
et on rince I'échantillon en ajoutant de I'eau itlist. Cette phase de rincage est répétée
jusqu’a ce que l'eau reste trouble méme aprés anguk période de décantation, ce qui
signifie que les argiles de I'échantillon sont détllées.
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Figure 1.3.8: Exemple des trois diffractogrammesenbs pour I'échantillon ANN23. Les
différents pics ont été annotés.

La fraction argileuse (<2 um) est alors isoléeregmee sur des lames de verre. On
étudie ensuite la diffraction des rayons X pouryPes d’échantillons (Fig. 1.3.8), (1)
I'échantillon brut, (2) I'échantillon glycolé ploégpendant 12h dans de I'éthyléne glycol et
(3) I'échantillon chauffé a 490°C pendant 2h. Lesstdiffractogrammes obtenus permettent

alors l'identification des minéraux argileux. Paemple, la chlorite possede toujours des pics
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al14 A 7 A, 4,75 A et 3,53 A alors que les picdademectite sont différents en fonction du
diffractogramme (14 A pour I'échantillon naturel A pour I'échantillon glycolé et 10 A
apres chauffage ; Fig. 1.3.8).

Calcimétrie

Nous avons réalisé des mesures de calcimétrie sararg le volume des échantillons avant
et aprés attaque acide en milieu confiné. Le potiacee de carbonates dans I'échantillon est
alors exprimé :

%:AV—C

(1.7)

avec4V la difféerence de volume de I'échantillon avantaptes attaque acide la
masse de I'échantillon eun coefficient dépendant de la pression atmosphérid de
la températurecE0,4346 pour T=17°C et P=767 mm Hg).

Densité et porosité

La porosité est le rapport du volume de pores (melunon solide) au volume total de

'échantillon. La porosité ¢) peut étre calculée a partir des valeurs de dendéd

I'’échantillon :

S
p=1-—  (.8)

a

avecd la densité apparente de I'échantilletrd, la densité absolue de I'échantillon.

La densité apparente est le rapport entre la magsmique p) d’'un échantillon et la masse
volumique de I'eaupea), @ une température donnée. Le calcul de la deapparente prend

en compte le volume total (partie solide + pores)échantillon.

=P -_M (1.9)

Peau Vt,O eau

avecm la masse de I'’échantillon ¥t le volume total de I'’échantillon.

La densité absolue est le rapport de la masse&dedhtillon au volume de sa partie solide :

m
Vs,Oeau

da = (1.10)

avecm la masse de I'échantillon ¥t le volume de la partie solide de I'échantillon.
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A T=20°C, pea=1 et donc dp. Les mesures et expériences ont été effectuée2@C. Nous
utilisons donc indifféremment densité et masse maue dans les équations de bilans de

masse présentées ci-dessous.

A

-m_: masse du bloc de paraffine

-m : masse de l'échantillon brut

- m_: masse de l'échantillon enduit de paraffine

: masse de l'échantillon délité

- m, : masse du pycnométre vempli d'eau déminéralisée

- m_.: masse du pycnomeétre rempli d'eau déminéralisée et

contenant le bloc de paraffine
-m_: masse du pycnomeétre rempli d'eau déminéralisée

et contenant l'échantillon enduit de paraffine
-m : masse du pycnomeétre rempli d'eau déminéralisée

et contenant l'échantillon délité

B| . CALCUL DE LA DENSITE APPARENTE (échantillon paraffiné):

a. Calcul de la masse volumique de la paraffine p,, :

m, mp

' Vo _mz_(ml_mp)

avec  Vp: le volume de paraffine entourant l'échantillon

b. Calcul de la densité apparente, d:

m m m

m
d:— —
Ve I/ep_I/p [ml _(m3_mep)]_[(mep_m)pp] m,; +mpp +mep(1 _pp)_m3

avec V,: le volume de l'échantillon
Vep: le volume de I'échantillon paraffiné
V,: le volume de paraffine entourant l'échantillon

- CALCUL DE LA DENSITE ABSOLUE (échantillon brut) d,, :

md

da:

mi— (ma—ma)

Figure 1.3.9 : Principe du calcul des densités eppa et relative a I'aide d’'un pycnometre.
A : mode opératoire expérimental. B : calculs desités.
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Les densités apparente et absolue ont été mesgrées a une série de pesées
réalisées a l'aide d’'un pycnometre (Fig. 1.3.9)s léchantillons se délitant trés facilement
dans l'eau, la densité apparente a été mesuréerta gachantillons préalablement
impermeéabilisés en étant enduits de paraffine. ¢asitié absolue a été déterminée a partir

d’échantillons bruts.

Etude de lames minces

Des lames minces polies, d'une épaisseur de 300nimeté réalisées a l'atelier de
litholamellage du laboratoire Géosystémes afin alwer en détail la structure et la
pétrographie des grés et siltstones de la zonaudBétCes lames ont été étudiées en
microscopie optique (microscope Olympus BX60 équipgne caméra SpotFlex), puis
métallisées au carbone en vue d’analyser les éksngenstitutifs de la matrice des roches au
microscope électronique a balayage (Quanta 200pléa un spectrométre EDS. La matrice
des roches a également été imagée en cathodolumimes(systéme a cathode froide, modéle

8200 MKV, monté sur microscope Olympus BX41, équpie caméra SpotFlex).

1.3.3.2 Géotechnique

Des essais géotechnigues ont été réalisés, au dtaler de Mécanique de Lille
(Polytech’Lille) sur les 2 principaux types de restprésents dans la zone d’étude. Ces essais
ont été effectués en collaboration avec le Pr.-Biaishao et le Dr. Xie Shouyi (Laboratoire
de Mécanique de Lille).

Les tests uniaxiaux et triaxiaux ont été menés tmsonditions du laboratoire, avec
un taux d’humidité relative constant de 55%. Ceststent été réalisés sur des éprouvettes
(Fig. 1.3.10) dont I'élancement, rapport de la leauntsur le diamétre, est un paramétre

important. Un élancement d’environ 2 est idéal géaet Cook, 1969).
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Figure 1.3.10: Eprouvettes soumises aux tests niguwes, avant (A) et aprés (B) déformation.
Les fleches indiquent la direction des contraim@simales appliquées.

Nous avons utilisé pour effectuer ces essais mégagasi une cellule autonome et
autocompensée (brevet de l'université de Lille1007%94). La chambre d’autocompensation
de la cellule permet d’inhiber I'effet de la presside confinement sur le piston. La force
axiale appliquée est donc purement déviatoriquevéln situé en partie supérieure permet
d’obtenir une contrainte déviatorique sans utiliderpresse (Fig. 1.3.11). Nous avons utilisé
deux générateurs de pression (modéle Gilson) atiofed’huile d’'une capacité de 60 MPa
afin de contréler 'augmentation de la pressiornrede par le vérin et de maintenir la pression
de confinement, respectivement (Fig. 1.3.11). Li@sse de chargement appliquée était faible
(10 mL/min). Les déplacements axiaux ont été mespay des capteurs de type LVDT
(« Linear Variable Deformation Transforme) »et les pressions déviatorique et de

confinement par des capteurs de pression.

AR T 5
I

Pompe 1
(pression axiale)

Pompe 2
pression de confinement)

(- 1: vérin hydraulique

= ‘\ Ay
i TT =

’, = -
Chaine | —~
Cellule de

6 2: cellule de confinement,
embase supérieure
7 3: cellule de confinement, fat
4: cellule de confinement,
L embase inférieure
5: rondelle d'acier
4 6: LVDT

7: éprouvette

confinement

Chaine d'acquisition = Pompe 2
des données (pression de
confinement)

Figure 1.3.11 : Dispositif utilisé pour les essaigcaniques. A : photographie du dispositif.
B : Principe et coupe du dispositif.

Compression uniaxiale

12 essais en compression uniaxiale ont été effecifié@ de déterminer la résistance
des roches a la déformation, pour différentes valethumidité relative. Ces tests ont été
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réalisés dans la cellule décrite précédemment. ef@igf seule une contrainte axiale
déviatorique a été appliquée ici, la pression ddigement étant égale a 0. Les éprouvettes
utilisées avaient un diametre de 20+0,2 mm, et lengueur variait entre 25 et 41 mm (Fig.
1.3.10). Nous avons testé la résistance des étlbastpour des humidités relatives de 29%,
55% et 72% (mesurées par hygromeétre analogiqueispe £2 %), et pour des saturations
totales en eau (100%). Ces différentes valeursnditiiteé relative ont été obtenues en suivant
le protocole de I'O.I.M.L. (1996) (Annexe C). Selds gres fins ont pu étre testés pour des
conditions de saturation totale en eau (100%). ffat,des échantillons de siltstones, tres

facturés, se cassaient immédiatement apres immersio

Tests triaxiaux

Des tests triaxiaux ont été conduits en vue dermiéter la cohésion et I'angle de
frottement interne des roches étudiées. Des épttesvE20+0,2 mm de diamétre, longueur
variant entre 27,6 et 32 mm) de gres et de silkstamt été préalablement réalisées. Ces essais
ont été conduits en appliquant une contrainte tidntpie axiale et en soumettant les

échantillons a des pressions de confinement d& M#ta, respectivement.

[.3.4 Datation des glissements

Difféerentes méthodes permettent de dater des giests de terrain (Langt al,
1999). (1) Un age minimal peut étre donné en dadahhide du radiocarbone la matiere
organique des tourbieres mises en place dans pessdons formées par le mouvement. (2)
La lichénométrie permet d’estimer la période datistion des lichens sur des rochers mis a
nu par un glissement. (3) Il est possible de dpter dendrochronologie des évenements
externes, enregistrés lors de la croissance dessafd) Des isotopes dits cosmogéniques (par
exemple®He, %Be, %°Al) sont produits lors d’interactions entre cersaatomes et les rayons
cosmiques. Il est donc possible de dater, en cesaiai le taux de production de ces isotopes,
la mise a nu des roches, notamment lors de la taymde cicatrices d’arrachement. (5) La
lumiere (ou la chaleur) permettent aux électronm dhilieu de s’en « échapper ». Lorsque ce
milieu est enfoui, par exemple sous une masseégliskes électrons s’accumulent. La
méthode de stimulation par luminescence optiquenpede libérer les électrons et d’en
mesurer la quantité piégée au cours du temps. Gmamd le taux d’accumulation des

électrons, il est possible de dater I'enfouisserdentilieu.
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Les cicatrices d’arrachement n’étant pas bien exges sur le terrain, les isotopes
cosmogéniques n‘ont pas pu étre utilisés. L'abseeezones distales compressives a
également compromis ['utilisation de méthodes aaim@scence afin de dater les glissements.
Nous avons donc choisi de déterminer des ages mmipour les glissements par datation au
radiocarbone (Langt al, 1999). Nous avons pour ce faire prélevé la mat@nganique
piégée dans les tourbieres mises en place dangpeessions formées entre les blocs glissés
(Fig. 1.3.12). Les morceaux de bois et racinesiaobkantillonnés a la base des tourbiéres
donnent un age minimum pour le glissement. En ,daiépbt de cette matiére organique est
postérieur au glissement mais il est impossibleatmaitre le temps écoulé entre la formation

de la dépression et I'installation de la matierganique.

H Tourbieres

-
_ Cicatrice d'arrachement |
—_ principale

Figure 1.3.12: Tourbieres échantillonnées pourdiation des glissements. A: Coupe
schématique d'un glissement de terrain rotationrl. Photographie d'une tourbiere
échantillonnée sur le terrain (glissement Centre).

Nous avons sélectionné plusieurs tourbieres au desuglissements et creusé jusqu’a
rencontrer le substrat rocheux. Nous avons enguékevé les morceaux de bois les plus
proches de ce substrat rocheux, c’est-a-dire les gohciens. Les échantillons ont été envoyés

pour datations au Radiocarbon Laboratory de PoZPalogne.
[.3.5 Modélisation analogique
1.3.5.1 Principe
L’étude de certains systémes naturels est rendfiieildj voire impossible, par
'accessibilité du systeme, comme dans le cas élede de mécanismes de déformations

crustales ou mantelliques (orogeneses, zones ahistidn) et/ou par les échelles de temps

inhérentes a certains mécanismes tels les proceésssfs. La modélisation analogique
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permet alors I'étude simplifiée d'un systéeme ndtwwemplexe, a I'échelle réduite du
laboratoire. Il est ainsi possible de tester llefice d'un ou plusieurs parametres sur
I'évolution du systeme considéré, a des échellasm@s humaines.

Les premiéres expériences de ce type furent réaliaé début du ¥9°siecle par Sir
James Hall (1815), qui observa que la compressmrsttates horizontales menait a la
formation de plis. Ces expériences fondatricegctfifes avec de simples étoffes, menerent
au cours du 19" et au début du 20° siecle a la réalisation de modéles de plus en plus
élaborés. Les matériaux utilisés se diversifierégalement. Par exemple, des couches
d’argile, déja utilisées par Hall (1815) furent kegaent employées par Favre (1878). Cadell
(1890) étudia la déformation de modéles multicosatmmposés de platre et de sable humide.

En fait, la principale difficulté dans la réaligati de tels modéles réside dans
I'utilisation de matériaux analogues, c’est-a-diggant des propriétés meécaniques similaires
aux roches étudiées, en considérant les échelldasndigs respectives du laboratoire et du
systeme naturel. Hubbert (1937) fut le premier dtnadaccent sur I'aspect fondamental du
dimensionnement des modéles en sciences de la TCatte théorie a ensuite été complétée
par de nombreux auteurs (parmi d’autres, Hubbé&§11 Davy et Cobbold, 1991). Les
modélisations sous gravité artificielle (Dixon, #97Dixon, 1975; Dixon et Summers, 1985;
Ramberg, 1967; Ramberg, 1981), permettant I'utibsade roches trés résistantes, mais
colteuses et difficiles a mettre en ceuvre ont B&h@onnées au profit de l'utilisation de
matériaux de faible résistance dans le champ denpms normal. De nombreux matériaux
(e.g, sable, miel ou silicone), analogues a des roahesomportement rhéologique fragile ou
ductile, ont alors depuis été largement employas gamuler la déformation de systémes
naturels (Weijermarsl986 ; Mandl, 1988 ; Vendeville et Jackson, 19%thellart, 2000 ;
Panienet al, 2006). La réalisation de modeles analogiquesieeqdonc le dimensionnement
des matériaux, mais également des parametres Emitld déformation. Cette contrainte
implique que les ratios modéle/nature des dimessivitesses et contraintes agissant sur le
systeme demeurent constants au cours de I'expéatam

Mourgues et Cobbold (2006) ont montré, sur la lwB&gquations de diffusion, que la
génération de surpressions de fluides était mad#éspar l'injection d’air ou d’eau dans les
modeles. En revanche, dans les modéeles, la digsigde ces fluides est quasi-instantanée. Le
dimensionnement de phénoménes transitoires comdisdipation de surpressions n’est donc
pas envisageable dans le cas de modéles analogifjoetefois, la valeur des pressions
dissipées est négligeable face aux conditionsalegide pression dans le modéle, le fluide

pouvant alors étre considéré a I'état d’équilibmecaurs de I'expérience.
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Par ailleurs, les modéles présentés dans ce trataignt constitués de matériaux
poreux a faible cohésion. Ces matériaux obéissénta de déformation de Mohr-Coulomb,
indépendante du temps et des vitesses de déformateon laquelle, le long du plan de
rupture (Byerlee, 1978):

T = ontang+c (1.11)

avecr la contrainte cisaillanteg, la contrainte normale au plag)’'angle de friction

interne et la cohésion du matériel.

Le temps n’est donc pas un facteur pris en compies cces expériences et seules les
contraintes et pressions ont été dimensionnées ransnodéles, en conservant des valeurs
équivalentes de densité et d’angle de frictionrimdeentre la nature et le modeéle, et en
considérant la cohésion du matériel comme négliggadr rapport aux autres contraintes en
présence.

La pression de fluides est correctement dimensersindes valeurs du coefficient de
pression fluide 4, eq. 1.5 sont similaires dans la nature et dans les modelégaisseur des
différentes couches a été calculée de telle sareelg coefficient de pression de fluide
puisse atteindre des valeurs proches de 1 a ladhasereau de microbilles. Ces valeurs ont
éte calculées a partir de la loi de Darcy :

Q :EE (1.12)

S nAx
avecQ le débit d’'air passant a travers une section diacS, k la perméabilité du

milieu, n la viscosité de l'air eflP/Ax le gradient de pression dans ce milieu.

Le gradient de pression au travers d’'un coucheai8pure est ici €gal au quotient de
la pression d’air injecté a la base du mod&lear I'épaisseur de la couch&R/Ax=Py/e).
Nous avons ainsi pu calculer le débit d’air en cleagndroit d’'un modele comportant un
nombre défini de couches de perméabilités conndess en avons déduit la pression en
chaque endroit du modeéle. La valeur du coefficidat pression de fluide a ensuite été
déterminée, en chaque point du modéle, en divisaptession de fluide en ce point par la
contrainte lithostatique exercée sur ce point. Bgecmaniere, nous avons pu calculer les
épaisseurs des couches et les pressions basalesesegour que le coefficient de pression de

fluide atteigne des valeurs proches de 1.
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1.3.5.2 Dispositif expérimental

Nous avons utilisé pour cette étude le dispositipérimental construit par Régis
Mourgues et élaboré par Mourgues et Cobbold (200&).dispositif (Fig. 1.3.13) permet
d’injecter de I'air comprimé a la base des modgbesmettant ainsi de simuler la génération
de fluides en profondeur. L’'air est injecté danscaisson d’homogénéisation (Figs. 1.3.13A
et B), puis distribué sous le modéle par des tuydaexdiamétrap= 0,8 cm, reliant le caisson
a des cellules de 5 cm de c6été (Fig. 1.3.13C), @oam de hauteur. Un tamis est installé a la
base des cellules, afin d’éviter que le sable dmiasit les modéles ne s’écoule dans les

tuyaux.

Couche de microbilles
Socle

Couverture:]é A

Tamis basal

Manomeétre
digital . L. Jlnjection
Caisson d'homogénéisation “— gair
29t |
— n —_—
B

— Injecteurs

== - F Injection

}__ 3 ﬁ dair

|
|

~ o i
]
Jalalal el ol 1ol
[alalalel ]

| A

Figure 1.3.13 : Dispositif expérimental. A : Cougpghématique du dispositif. B : Photographie
du dispositif en coupe. C : Vue des injecteurs aosapt la partie supérieure du dispositif.

Les modeles, construits entre deux vitres de vedtaient composés d'un socle
constitué de sable grossier (Sibelco BEO1l) repgosanle tamis basal, d'une couche de
microbilles de verre (Sovitec AG) et d'une couvestuwle sable grossier (Sibelco BEO1)
(Tableau 1.3.4). La faible perméabilité des miclieki en fait un niveau de décollement
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potentiel, empéchant la migration de I'air versiéait du modeéle. Nous avons utilisé du sable
grossier ayant une forte perméabilité pour faciliee migration de l'air dans le socle et la
couverture. De plus, Mourgues et Cobbold (2006) mantré que plus le contraste de

perméabilité entre le décollement et la couverestegrand, plus le glissement est aisé.

Tableau 1.3.4 : Propriétés physiques des matéuélisés.

Angle de friction
interne (°)

1600 34 70
Sable | D50 =316 um [ (Schellart et al., 2000 ; (Panien et al., 2006) (M.Klinkmiiller, 100
Panien et al., 2006) comm. pers.)

1600 24 27
Microbilles | D90 = 106 um | (Schellart et al., 2000 ; | (Panien et al., 2006; (Panien et al., 2006) 10<K<30
Panien et al., 2006) |Yamada et al., 2006) ”

Matériau | Granulométrie Densité (kg.m) Cohésion (Pa) Perméabilité (D)

La pression d'air injectée était mesurée par mamendigital de précision (Metra
3150, précision + 0,1 %) équipé d’'une sonde despragqprécision + 0,2 %) permettant ainsi
de calculer a chaque étape la valeur du coeffidemnression de fluide appliqué a la base du
décollement.

Nous avons réalisé plusieurs séries de modéledigmapt une pente basale plus ou
moins forte, et l'incision ou non de la partie dodgle située en bas de pente. La table de
modélisation était inclinée entre 0 et 4°. Nousrsvdéveloppé un dispositif permettant de
simuler I'action d’une riviere en incisant une padu modele. Un tuyau de PVC sur lequel
est branché un aspirateur coulisse sur un raietterdu sable sur toute la longueur du
modele. Ce dispositif permet en outre de réalissridcisions différentielles, définissant ainsi

une partie aval profondément incisée et une parntient non incisée.

1.3.5.3 Limites méthodologiques

Le dispositif expérimental utilisé permet globalemele réaliser des modeles
comparables a des exemples naturels. Plusieussibiaérents a ce dispositif sont cependant a
relever :

(1) La friction latérale du sable contre les vitdesverre ajoute une force résistante au
mouvement. Costa et Vendeville (2004), Schreursalet(2006), Vendeville (2007) et
Souloumiac (2009) ont notamment montré que cetteefgouvait avoir une trés grande

influence sur le style de déformation et I'évolatides modeles analogiques. Afin de limiter
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les effets de bord, nous avons introduit une fipaisseur de microbilles de verre entre le
modéle et les vitres de verre.

(2) La pression d’air injectée était mesurée addie du caisson d’homogénéisation
(Fig. 1.3.13A). Toutefois, ces valeurs sont diffiétes des valeurs de pression régnant a la base
du niveau de décollement. En effet, la transitiotreeles tuyaux (de diamétre 0,8 cm) et les
injecteurs a la base du modele (des carrés de Blecrodté) induit une perte de charge
singuliere du flux d’air. La pression effectiveaaldase des microbilles est donc inférieure a la
pression injectée dans le caisson d’homogénéisabons avons effectué une expérience
témoin et mesuré la pression a la sortie du caiga@en plongeant la sonde manométrique a
la base du modele. Il apparait une relation liméaitre les pressions obtenues :

Py=0,6P; (1.13)
avecPy, la pression d’air a la base de la couche de miteslale verre eP. la pression

d’air a la sortie du caisson d’homogénéisation.

(3) Une partie du flux d’air injecté s’échappe @ga¢nt probablement dans les parties
latérales et distales du modele, conduisant aidsisasurestimations des pressions nécessaires
au glissement. Enfin, chaque épisode de glissenpeawoque I'amincissement de la
couverture. Les contraintes alors appliguées atemsys different des contraintes initiales.
Afin de minimiser cet effet et d’éviter la formatiale volcans de sable, nous avons a chaque

épisode de glissement comblé les parties amineeEsdu sable grossier.
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CHAPITRE 1 : LA MARGE ACTIVE HIKURANGI

[1.1.1 Configuration actuelle

La marge Hikurangi est associée a la subductida géaque Pacifique sous la plaque
Indo-Australienne a la terminaison Sud de la zomesubduction des Tonga-Kermadec (Fig
[1.1.1A). Cette subduction est de plus en plusauidivers le Sud et évolue ensuite en une
grande faille transformante intracontinentale, dlld Alpine. Cette faille transformante
constitue le relais entre la subduction Hikuraveyis I'Ouest et une subduction a vergence
opposée le long de la fosse de Puysegur (FiglB)l.La plaque Pacifique plongeant sous
I'lle du Nord de Nouvelle-Zélande est constituéelpacrodte relativement épaisse 12 km)
du Plateau Hikurangi, un large plateau essentielfénde nature volcanique porté par la

lithosphére océanique du Pacifique (Davy et Wo&@$941, Wood et Davy, 1994 ; Collet
l., 1996 ; Mortimer et Parkinson, 1996). L'lle du N@ppartient a la plague supérieure indo-

australienne et est constituée d’une crodte typigur continentale portant un arc actif calco-

alcalin localisé dans la Zone Volcanique de Taufg. (1.1.1B).
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Les vitesses de convergence diminuent depuis 47amuléns la fosse des Tonga-
Kermadec jusqu’a environ 41 mm/an au Sud de la enbligurangi (Fig. 11.1.1 ; De Metst
al., 1994 ; Beavamt al, 2002 ; Nicolet al, 2007). Cette diminution vers le Sud est liée a la
position du pdle de rotation Pacifique-Australigyé actuellement a environ 2100 km au Sud
de Ille du Nord de Nouvelle-Zélande (Walcott, 897987).

Depuis l'arc volcaniqgue a I'Ouest jusqu'a la fosse I'Est, 5 éléments
morphostructuraux majeurs composent le complexaibdduction Hikurangi (Fig. 11.1.1B) :

1/ la zone volcanique de Taupo, terminaison Sutlade des Tonga-Kermadec et de
leurs bassins arriére-arc respectifs, les basentatdl et du Havre. Le volcanisme s’est
développé ici essentiellement au Quaternaire (Ck8&9, 1986), les arcs de Coromandel et
du Northland, plus a I'Ouest, étant devenus inaciifec la migration du volcanisme au
Pliocene (Ballance, 1976, 1993).

2/ La Chaine Axiale, constituée des roches du 9délgozoique du groupe Torlesse.
Le groupe Torlesse est composé de séries silicmplas Iégérement métamorphiques, mises
en place lors du développement d'un ancien prisraectétion entre 300 et 100 Ma
(Bradshawet al, 1981). Cet axe orographique majeur est affeaté@a@rands décrochements
dextres (Walcott, 1978, Cashmaat al, 1992), d’orientation Nord-Est/Sud-Ouest (Fig.
I1.L1.1B). La Chaine Axiale présente des taux deestion élevés (2 a 4 mm/an ; Pillans,
1986).

3/ Le bassin avant-arc, dépression large de 10kinB€éparant la Chaine Axiale de la
Chaine Cotiere. Ce bassin contient par endroits g1 2,5 km de sédiments miocenes a
pléistocénes (Van der Lingen, 1982 ; Fietdal, 1997). Cette zone fait la transition entre les
structures décrochantes de la Chaine Axiale etrieme de subduction en compression
(Beanlanckt al, 1998).

4/ Le prisme de subducti@mensu latacomprend la Chaine Cétiere de I'lle du Nord de
Nouvelle-Zélande, plus haute ride, émergée, dumgrigle subduction, et le prisme de
subduction sous-marin. La Chaine Cétiére est le tlentérét de la présente étude. Ses
caractéristiques géologiques et morphologiques détdillées dans le chapitre 2 de cette
partie. Les taux de surrection dans le prisme dmlsttion sont tres éleveés, jusqu'a 2,3
mm/an dans la Chaine Cétiere (Pillans, 1986).

5/ La fosse Hikurangi présente jusqu’a 2000 m dpOt¥ quaternaires issus de
I'érosion de la Chaine Alpine dans I'lle du Sudransportés dans I'axe de la fosse par le
canyon de Kaikoura (Lewest al, 1998 ; Lewis et Barnes, 1999 ; Lewis et Panti2).
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[1.1.2 Evolution géodynamique

Les processus tectoniques et sédimentaires affeletanarge Hikurangi présentent,
dans un contexte de subduction continue depuisirsbation au Miocéne inférieurc( 25
Ma), de grandes variations (changements majeursydiel tectonique, modification des taux
de sédimentation, inversions des mouvements vaxjca

L’initiation d’'une subduction a vergence Ouest saduit par I'apparition du
volcanisme d’'arc dans llle du Nord au Miocéne iidér (arc aujourd’hui inactif de
Coromandel, Fig. 11.1.1B; Ballance, 1976) et padé&veloppement d’'un épisode tectonique
majeur sur la bordure orientale de la Nouvelle-@ééa(Chanier et Ferriere, 1991 ; Retital,
1991 ; Lewis et Pettinga, 1993). C'est aussi ausde cette période du Miocéne inférieur (c.
25 Ma) que la faille Alpine se met en place le loeg’ile du Sud (Walcott, 1987 ; Rait al.,
1991). Un prisme d’accrétion se développe sur legmarientale de I'lle du Nord entre 25 et
18 Ma (Chanier, 1991 ; Rast al, 1991). L’activité tectonique compressive se tiagar une
brutale intensification des taux de sédimentat®miohg de la marge Hikurangi. D’épaisses
séries de flyschs et d'olistostromes se déposeritenisemble de la marge, marquant ainsi le
démarrage de la subduction Hikurangi sous I'lleNdud (Chanier et Ferriere, 1991 ; Rait
al., 1991). Ces flyschs du Miocene inférieur (25-18)Mant ensuite déformés et sont
recouverts en discordance angulaire par des sétirdé&ige Miocéne moyen, datés de 18 a
16 Ma (Altonien, Fig. 11.1.2), selon les secteuthénier, 1991 ; Fieldt al, 1997 ; Bailleulet
al., 2007). La déformation compressive intense assomiedémarrage de la subduction est

donc d’assez courte durée (entre 6 et 9 Ma).
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Figure 11.1.2 : Echelle stratigraphique, utilisée louvelle-Zélande, du Miocene inférieur a
I'actuel et équivalences internationales, modifiégpres Cooper, 2004. Les abréviations des
étages sont indiquées sur la droite.

Au cours du Miocene moyen et supérieur (c. 15Ma®, I'ensemble de la marge est
essentiellement affecté par un épisode tectonigtensif (Chanieret al, 1999). Dans la

région du Wairarapa (Fig. 11.1.1B) les failles nailes affectent le substratum ante-Miocéne
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et 'ensemble des séries du Miocene. Plus au Nandla péninsule de Mahia (Fig. 11.1.1B),
on trouve également des structures d’extensionésiymentaires dans les séries du Miocéne
supérieur. Dans ce secteur, ces structures sdiéescpar les séries sédimentaires du Pliocéne
inférieur. Cet épisode extensif du Miocene moyesugtérieur affecte ainsi 'ensemble de la
marge orientale de I'lle du Nord. Cette période asdsi caractérisée par une subsidence
importante aussi bien au Sud de la marge, danggiarr du Wairarapa (Wells, 1989), que
dans sa partie Nord, sur la transversale de lanpéle de Mahia (Bureet al, 1997).

Chanier et al. (1999) interpretent cette période de subductiorqoée par de
'extension et de la subsidence comme un épisoémsion tectonique a la base du prisme
durant le Miocéne moyen et supérieur, entrEs Ma et c. 7-6 Ma.

Au début du Pliocéne, voire localement dés le Miecierminal, la formation de plis
et de failles inverses, dans le bassin avant-ala €haine Cétiere (Fig. 11.1.1B), marque la
reprise de déformations compressives (Beanktnal, 1998, Chanieet al, 1999, Nicolet
al., 2002). Beanlaneét al. (1998) et Nicolet al. (2002) identifient deux périodes majeures de
raccourcissement depuis 5 Ma : le premier de 3,/AM& Ma et le second de 1,5 Ma jusqu’a
'Actuel. Selon les auteurs, la périodicité du @oxissement est interprétée comme la
conséquence (1) de variations de directions et itksses de convergence des plaques
(Chanier, 1991), (2) d’'un changement des modesdplage entre les plagues au niveau du
plan de subduction (Nicadt al, 2002), ou (3) du fait que la déformation se teowpar
périodes accommodée en divers endroits de la n{Begnlandet al, 1998). Le plus récent
des épisodes de compression, toujours actif, s'apagne d’'un soulevement intense de la
marge, avec un maximum de surrection probablememiid moins d’un million d’années, de
0,8 a 0,3 Ma selon les auteurs (Ghani, 1978 ; ii)ld986 ; Cashmaat al, 1992). Ce
soulevement récent se manifeste surtout par lasance de deux axes orographiques majeurs
(1) la Chaine Axiale (Fig. 11.1.1B), également dppeRuahine Range, culminant a pres de
1700 m, localement recouverte par des roches séthines marines datées a 2,4 Ma (Nicol
et al, 2007), et (2) la Chaine Cétiere, dont I'émersgaccompagne de la surrection de
terrasses marines (Ghani, 1978). La principalessg marine, datée a 125 ka, est localement
soulevée a plus de 200 m d’altitude dans la regmRawke’s Bay (Kingma, 1971 ; Pillans,
1986 ; Capeet al, 1990 ; Cashman et Kelsey, 1990), ce qui illustagrement la surrection
rapide et récente de cette zone.

Localement, I'épisode compressif Récent a Actuelp@isc. 1,5 Ma — 1 Ma) est
également associé a des structures extensivesff@n des failles normales affectent les

sédiments récents de Raukumara au Nord (Fig. B)lel les séries pléistocenes et terrasses
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marines (notamment celles datées a 125 ka) du mh@mppers, au Sud de Hawke’s Bay (Fig.
11.1.1B, Chanieret al, 1999). Ces structures extensives, d'orientatifiérente de celles a
grande échelle du Miocéne, reflétent probablemest pfocessus locaux de sous-charriage
et/ou d’effondrement gravitaire (Walcott, 1987 ttirga, 2004).

[1.1.3 Activité tellurique

L'1le du Nord de Nouvelle-Zélande est soumise a untense activité sismique (Fig.
[I.1.3A ; Anderson et Webb, 1994 ; Webb et Anderd®@98 ; Doser et Webb, 2003). La
majeure partie de l'activité sismique de la margk&ukhngi est localisée dans la plague
plongeante (Fig. 11.1.3B ; Anderson et Webb, 19%sell et Bannister, 1996), et atteint des
profondeurs d’environ 350 km (Anderson et Webb, 499 a sismicité dans la plague
supérieurei(e., profondeur <40 km) est diffuse (Fig. I1.1.3A). @erut cependant noter une
densité plus importante des séismes dans la ZoheaMque de Taupo et dans la Chaine
Cétiere (Fig. 11.1.3).

° '.f,
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Figure 11.1.3 : Sismicité dans I'lle Nord de NoueeZélande. A : localisation des épicentres
des séismes profonds (>40 km), pour la période 2008 (modifié d'aprés
www.geonet.org.nz). B: bloc-diagramme montrant |dgalisation des hypocentres des
séismes, modifié d’aprés Ansell et Bannister (1996)

La figure 11.1.4 montre la localisation des séisrhesoriques majeurs depuis 1840.
Depuis cette date, au moins 10 séismes de magrida@eont été enregistrés dans la Chaine
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Coatiere de I'lle du Nord (www.geonet.org.nz), lagnéude des trois principaux évenements
(Wairarapa 1855 ;Napier, 1931 etPahiatug 1934 ; Fig. 11.1.4) étant méme supérieure a 7
(M =8.2, Ms=7.9 et My=7.4, respectivement; Hull, 1990; Scherreeral, 1998, 2004). M
désigne la magnitude locale, calculée pour desosgtproches du séisme, sMest la
magnitude calculée a partir des ondes de surfaddyeest la magnitude de moment, plus
difficile a calculer mais se référant directemena gohysique de la source d’'un séisme. Ces
séismes ont été geénérés a des profondeurs <30 ksi.niduvements le long de grands
décrochements ou chevauchements semblent étreigin® de ces tremblements de terre
(Hull, 1990 ; Schermest al, 1998).

T
® 6<Magnitude<6,9 o
@ Magnitude>7
®
Hawke’s Bay 1931
o : 4 (M=7,9)
@- Cape Turnagain 1904
- o (M=7,5)
[ ] Pahiatua 1934 (Mw=7 4)
lle du Sud N
& airarapa 1855 (ML=8,2)

Figure 11.1.4 : Localisation des séismes historgqmeajeurs dans I'lle Nord de Nouvelle-
Zélande (d’apres www.geonet.org.nz). La localisatie la zone d’étude est indiquée par le
rectangle noir.

L’étude des mécanismes au foyer des séismes lederlg marge Hikurangi montre
des mouvements compressifs a l'interface entrepliegues €.g, Gisborne1966, M= 6,2,
Webb et Anderson, 1998), et extensifs au sein gealque plongeante (Webb et Anderson,
1998). En revanche, au sein de la plaque supérites mécanismes au foyer montrent une
grande variabilité (Cashmaet al, 1992). L'obliquité de la subduction induit en edffun
partitionnement de la déformation dans la plagyeseure (Fig. 11.1.5). Ce partitionnement
conduit a la formation synchrone de structures cesyives €.g, Napier 1931, M= 7,8,
Hull, 1990), extensives et décrochantes (Casheta, 1992 ; Beanlanét al, 1998 ; Nicol
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et al, 2007). Les décrochements de I'lle du Nord ont falele composante verticale. Ces
mouvements transpressifs ou transtensifs sontigite d’'importants séismes, dont le séisme
de 1855 (M=8.2) qui provoqua un déplacement dextre de I'odrel5 m pour 2 m de rejet
vertical le long de la faille de Wairarapa (Rodgerkittle, 2006).

100 km Hastings

Poukawa
Localisation &
y,

de la Fig. \

Cap Palliser

Figure 11.1.5 : Partitionnement de la déformaticemsl I'lle du Nord de Nouvelle-Zélande.
WaF : Wairarapa Fault ; WF : Wellington Fault ; RRuahine Fault ; AlF : Alfredton Fault ;

SRF : Saunders Road Fault ; WaiF : Waitawhiti Fa@f : Carterton Fault ; ATF : Adams-
Tinui Fault ; WakF : Whakataki Fault; AF ; Akitibault ; PF: Poukawa Fault. La partie
grisée indique la Chaine Cétiere. La zone d'étigiéneliquée par le petit rectangle noir.

Le partitionnement de la déformation s’exprime dolans 2 grandes régions, l'une
accommodant préférentiellement la composante dwement paralléle a la marge, et l'autre
sa composante normale : 1/ A I'Ouest, dans la @haiiale, ou affleurent les roches du
socle. Cette chaine est affectée par de granddestsidécrochants dextres, et 2/ a 'Est, dans
le prisme d’'accrétion, en compression, dont la plaste ride émerge et forme la Chaine
Coatiere de Ille du Nord de Nouvelle-Zélande (HIdL.5).
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CHAPITRE 2: LA CHAINE COTIERE DE L'ILE DU NORD DE NOUVELLE-
ZELANDE

[1.2.1 Géologie et structures majeures

La Chaine Cétiere, lieu de la présente étude, ggaitappelée East Coast Deformed
Belt (Sporli, 1980), est la plus haute ride du pesde subduction de la marge active
Hikurangi. Cette chaine émerge le long de la c&tedE I'lle du Nord de Nouvelle-Zélande et
culmine a 981 m dans sa partie Sud (Mt. Ross, IFig5). La Chaine Cétiére, d’orientation
Nord-Est/Sud-Ouest, s’étend sur 250 km, depuis HaBRy jusqu’au cap Palliser. Elle
présente une largeur d’environ 30 a 50 km (Fig.53).

La morphologie générale actuelle de la Chainee@dtiésulte du plissement des unités
sédimentaires du prisme au cours de I'épisode cessfrrécent, toujours actif (selon les
auteurs, cet épisode débute entre 0,8 et 0,3 M&@ni31978 ; Pillans, 1986 ; Cashnetral,
1992), qui affecte la cOte orientale de I'lle. Leegence de terrasses marines holocénes
basculées et de réseaux fluviatiles trés incigéstant de cette récente activité tectonique.

La Chaine Cdtiere peut étre divisée en plusielossbstructuraux, séparés par de
grands chevauchemenesd, Whakataki Fault, Adams-Tinui Fault ; Fig. Il.115¢e et Begg,
2002) et décrochements.§, Wairarapa Fault, Carterton Fault, Alfredton Fa@aunders
Road Fault, Waitawhiti Fault ; Fig. 11.1.5 ; Lee B¢gg, 2002), dont la plupart sont toujours
tres actifs (Nicolet al, 2002, 2007 ; Schermet al, 2004). Ces grands accidents ont une
orientation Nord-Est/Sud-Ouest.e., parallele a la marge Hikurangi. Localement, des
structures extensives ont été identifiees danshkirn@ Cotiere. Ces structures sont attribuées
a des phénomenes de sous-charriage (Walcott, I2B8d)effondrement gravitaire régional

(Kaiwhakapiripiri landslide; Pettinga, 2004).
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Figure 11.2.1 : Géologie de la zone d’étude (maddiaprés Lee et Begg, 2002) et épicentres
des séismes historiques (localisation en Fig.4).11: Weberll 1990 (ML=6.4; Louieet al,
2002); 2:Pahiatua1934 (MW=7.4 ; Schermest al, 1998); 3:Dannevirke1989 (Ms=6.3;
www.ngdc.noaa.gov); 4Dannevirke1990 (Ms=6.7; www.ngdc.noaa.gov). Les glissements
de terrain ont été cartés dans le cadre de cettke.éLe cadre indique la localisation de la
zone d’étude.

Le soubassement CrétagéPahoa Group », « Glenburn Formation » et « Wang
Formation »; Field et al, 1997 ; Lee et Begg, 2002) affleure principaletmam coeur des
anticlinaux du Bloc Cotier et du Bloc de Pongar@as anticlinaux alternent avec de larges
synclinaux, d’orientation Nord-Est/Sud-Ouest a NBidl (axes sub-paralléles a la marge), ou
affleurent des sédiments miocenes et pliocereg, (synclinal d'Akitio, synclinal de
Tawhero, Fig. 11.2.1 ; Pettinga, 1982 ; Neef, 1992&eef, 1997 ; Bailleukt al, 2007). Les
séries sédimentaires miocenes correspondent adiseaye de bassins perchés (bassins de
pente) développés pendant la structuration sousiaiu prisme (Van der Lingen et
Pettinga, 1980; Pettinga, 1982 ; Van der Linger8219988 ; Turnbull, 1988 ; Neef, 1992b ;
Bailleul et al, 2007). Les sédiments pliocénes, déposés dansntexte de plate-forme mixte

silicoclastique-carbonatée, reposent sur les sdniegenes turbiditiques, ce qui témoigne
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d’'une diminution progressive de la profondeur (Chwall, 1987). Ces sédiments miocénes et
pliocénes ont ensuite été déformés au cours dertaction de la Chaine Cdtiere, surrection
qui a conduit a leur émersion au Quaternaire (Van ldngen et Pettinga, 1980 ; Neef,
1992b ; Bailleul, 2005). Les taux de surrection tguzaires, déterminés en analysant la
surrection des terrasses marines (notamment cElégs a 125 ka) et la position des paléo-
rivages (Pillans, 1986), sont forts dans la Chaldéére, entre 0,3 et 2,3 mm/an (Ghani,
1978 ; Pillans, 1986).

L’activité compressive actuelle induit donc de $omouvements sur les failles de la
Chaine Coétiere. Ces mouvements sont responsableg dhtense activité sismique (Fig.
I1.2.1; Berryman et al., 1989 ; Berryman, 1993gslLséismes dans la Chaine Cétiere sont
généralement peu profonds (<30 km, www.geonet.pygans la zone d’étude (Fig. 11.2.1),
guatre séismes historiques de magnitude >6 onerdEgistrésPahiatua 1934 (Mv= 7.4;
Schermetret al, 1998),Weberll 1990 (M.=6.4; Louieet al, 2002), et deux sé€ismes dans la
région de Dannevirke (1989, Ms=6.3 et 1990, Ms=6wmiw.ngdc.noaa.gov). Un tel contexte
tectonique est particulierement favorable au dépEment d'instabilités gravitaires,
nombreuses dans la région (Fig. 11.2.1). En efflet,nombreux auteurs identifient I'activité
sismique comme un facteur majeur de déclenchengeglissements de terrain (Keefer, 1984;
Crozieret al, 1995; Changt al, 2005).

I1.2.2 Présence de fluides

La présence de nombreuses structures d’échappedeefitsdes est caractéristique de
la Chaine Cotiere (Fig. 11.2.2). Ces structures tmit d’abord été décrites comme des
« sources « sulfureuses » (King, 1931) ou desati@jes de bréches tectoniques » (Strong,
1931). Depuis, plus de 250 zones d’échappemenileéhat/ou gaz ont été identifiées dans
cette région (Fig. 11.2.2 ; Lillie, 1953 ; Ridd, 719 ; Kvenvolden et Pettinga, 1989 ; Ceteal,
1992 ; Francis, 1995 ; Fieldt al, 1997 ; Pettinga, 2003). Ces échappements sofdigpar
associées a des volcans de boue (Fig. 11.2.2 ; i€hatf90 ; volcan de boue de Brookby,
Pettinga, 2003) édifiés par d’intenses épisodedtigieé. Les huiles et les gaz, principalement
constitués de méthane, s’échappant a la surfatceassociés a la génération d’hydrocarbures
en profondeur (Kvenvolden et Pettinga, 1989 ; Hmnt995). Des études isotopiques
indiquent une origine thermogénique des gaz eéman(its, 1995). Pettinga (2003) estime, sur
la base d’analyses géochimiques, la profondeurétérgtion de ces fluides a moins de 6,5

km.

57

© 2011 Tous droits réservés. http://doc.univ-lille1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

A 100 km

= Echappement de gaz
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Figure 11.2.2: Echappements de fluides dans lai&haCotiere. A: Localisation des
principales zones d’échappements. Les principategis sont indiqués (d’apres Fieldal,
1997 ; Funnelet al, 2002). B : Exemple de volcan de boue actif.

La formation paléocéne des argiles noires de Waip@¥Waipawa black shales »
Moore, 1989 ; Killopst al, 2000 ; Rogerst al, 2001), et la formation crétacé supérieur de
Whangai « Whangai shale pMoore, 1988), présentes tout au long de la EStede I'ile du
Nord de Nouvelle-Zélande, sont classiquement inéé¢es comme roche-mere des
hydrocarbures (Mooret al, 1987 ; Leckieet al, 1992, Fielcet al, 1997). En effet, les roches
constitutives de la formation de Waipawa, épaissmaximum d’une cinquantaine de metres,
ont un Contenu Organique Totak Total Organic Content)» moyen de 3%. lls ne
contiennent pas de foraminiferes (Leckieal, 1992), ce qui montre un environnement de
dépdt anoxique particulierement favorable a lagégion de matiére organique et ainsi a la
genese d’hydrocarbures. La formation d&&sipawa black shalegst présente dans le
soubassement paleogéne des bassins mio-pliocénaCiaine Cotiere. La structuration en
nappes du socle anté-subduction (Chanier et Ferrie®889, 1991) implique que cette
formation est dupliquée dans la stratigraphie. tcdqndeur de ces argiles noires est donc tres
variable.

Les ensembles gréso-sableux déposés sous la farubes sédimentaires durant le
Miocéne sont de bons réservoirs potentiels (Feelal, 1997 ; Daviet al, 2000 ; Bailleulet
al., 2007). Cependant, la présence d’hydrocarbures das réservoirs reste largement
hypothétique dans la partie orientale de I'lle durdh De nombreux forages ont été entrepris a

terre et en mer (Fig. 11.2.2 ; Daviet al, 2000), mais un seul d’entre eux est un forage
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d’exploitation (Wairoa, Nord de Hawke Bay; Davies al, 2000). Les autres forages
consistent en I'exploration des réservoirs poténtjgres miocenes et calcaires crétacés) et
n’'ont pour I'instant pas révélé la présence d’hgdrbures exploitables.

L’occurrence de nombreuses zones d’échappementdludkes témoigne de la
migration vers la surface des huiles et gaz géremgwofondeur. Sur la cote Est de I'lle du
Nord, dominée par des lithologies a faible pernlééb{Darby et al, 2000), les failles et
réseaux de fractures forment des conduits préfétenpour la migration des fluides
(Kvenvolden et Pettinga, 1989 ; Pettinga, 2003nm@ montré par Browat al. (1994) dans
le prisme de la Barbade. Chanier (1990) a de plis en évidence des alignements
préférentiels de sorties de fluides le long dddaitiécrochantes dextres transverses (orientées
NO70 a NO090) et considérées comme actives au cduruaternaire. Toutefois, les
modélisations effectuées par Darby al. (2000) et Funnelkt al. (2002) montrent qu’en
profondeur, le passage des fluides depuis la roudre- vers les réservoirs potentiels

miocenes s’effectue préférentiellement par lessrénticlinales.

[1.2.3 Géomorphologie de la Chaine Cétiere

La Chaine Cétiére est bordée a I'Est par I'océarifigae, et a 'Ouest par le bassin
avant-arc (Fig. 11.1.1B), bassin sédimentaire péfouiné dont les grandes plaines de la c6te
Est de I'lle du Nord sont I'expression en surfaeg (Heretaunga plainsWairarapa plair).

Les séries miocenes déformées constituées densdlssifs et de formations turbiditiques
forment des reliefs assez doux qui dominent ladogguhie de la Chaine Cotiére. Toutefois,
cette chaine comporte quelques crétes bien dévedspé.g, Puketoi RangeFig. 11.2.3)
armées par des calcaires pliocénes ou par lesssideirées du soubassement Crétaceé-
Paléogéne. Ces reliefs ont été modelés par une icamin de facteurs telluriques,

climatiques et anthropiques.
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Puketoi Range (740 m)

& Glenross lodge (140 m)

Figure 11.2.3 : Morphologie typique des collines [de Chaine Cotiere. Noter toutefois la
présence de crétes bien développées, ici en api@nePuketoi Range

11.2.3.1. Effets du climat

Le climat de la cb6te Est de Nouvelle-Zélande eshptéré. La moyenne des
températures annuelles (de 1968 a 1998 ; www.nwitsero.nz) est environ 14°C. Les
précipitations s’échelonnent entre 800 et 1200 mm/adu Nord au Sud
(www.metservice.co.nz).

Dans la zone d'étude (secteur de Pongaroa, Est dédion du Wairarapa, Fig.
[1.1.1B), la température moyenne annuelle (199672@3t environ 14°C, et les précipitations
annuelles moyennes (1940-2007) sont de I'ordre 2180 Imm/an (stations de Pongaroa,
minimum : 651 mm/an, 1978 ; maximum : 2132 mm/htip://cliflo.niwa.co.nz/).

La végétation a subi depuis le Dernier Maximum @lae (18+2 ka) de nombreuses
modifications. Des études sur les pollens (Shulieds al, 2001 ; McGlone, 2002) montrent
une végétation dominée lors du Dernier Maximum {alee par des prairies et des arbustes
de montagne. La limite des arbres était alors aitaéune altitude 1000 m inférieure a
I'actuelle (1300 m environ actuellement ; Shulnaist al, 2001). Il est intéressant de noter
ici que lors du Dernier Maximum Glaciaire, I'lle dlord n’était pas prise sous les glaces, mis
a part les plus hauts sommets de la Zone VolcandpieTaupo (Suggate, 1990). Ces

observations indiquent un climat plus sec, domiagé ges vents d’Ouest (McGloret al,
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1993), et des températures inférieures de 6,5°€ p8r rapport a I’Actuel (Shulmeister al,
2001).

Le climat commence a changer dans I'lle du Nord 1,6 ka BP (Newnhaet al,
1989). Un climat plus chaud et plus humide s’istalors, a la faveur des vents du Nord
dominants (McGlonet al, 1993 ; Shulmeistest al, 2001). Ce réchauffement est marqué par
le retour de foréts de podocarpes (coniferes) angiospermes (vers 13,3 ka BP dans la
région du Nord Wairarapa ; Lees, 1986), similagda végétation actuelle couvrant I'ile du
Nord (McGlone, 2002 ; Okudat al, 2002). La mise en place du lac Poukawa (région de
Hawke’s Bay) au début du Stade Isotopique 1 (1BRatémoigne également de conditions
plus humides (Harper et Collen, 2002).

Le climat sec de I'Holocene inférieur (10 ka BP,5 Ba BP) est mis en évidence par la
guasi-absence de tourbe dans I'lle du Nord a péttede (McGlone, 2002). L’augmentation
dans la région du lac Poukawa de phytolithes dmigiges depuis 7 ka BP jusqu’a I'Actuel
atteste ensuite d’'un climat devenant de plus es phaud et humide jusqu’a nos jours
(Carter, 2002).

La Nouvelle-Zélande dans son ensemble, et la chéntale de I'lle du Nord en
particulier, est régulierement touchée par des &esptropicales. La violence de ces
évenements dépend de parameétres climatiques, céesnogcles El Nifio-La Nifia. Les deux
cyclones majeurs des 40 dernieres anréesglle (1968) etBola (1988), ont causé de sérieux
dommages humains, matériels (naufrageVdahine en baie de Wellington en 1968, 51
morts), et ont eu un impact géomorphologique traportant (nombreux glissements de
terrain ;e.g, bassin versant de la riviere Waipaoa, au NorHaleke Bay ; Paget al, 1999 ;
Reid et Page, 2002).

11.2.3.2 Végétation et influence anthropique

Les collines de la Chaine Cotiere sont largemepbuléues de végétation. En effet,
les Maoris (installés en Nouvelle-Zélande vers B@des J.C.) et surtout les Européens,
arrivés vers 1820, ont entrepris des déforestatimassives sur lile (Fig. 11.2.4). La
transformation des zones de forét native en pasiess intensifiée au début du®#siécle et
a induit une modification profonde des régimes ifitiles. Reid et Page (2002) ont montré
dans le bassin versant de la riviere Waipaoa, aul Ne Hawke Bay (Fig. 11.2.1B), que les

charges sédimentaires sont 10 fois moins imporataes les affluents dont les versants sont
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veégetalisés. Cette difference de charge sédimentasulte de la stabilisation ou non des
versants par les foréts. Les pentes non végétalsa@® soumises a un ravinement intense et
de nombreux mouvements de terrain, surtout en grate fortes précipitations, ce qui
entraine une augmentation trés importante de legehsedimentaire dans les rivieres (Pearce
et al, 1987 ; Zhanget al, 1993 ; Reid et Page, 2002). Ces sédiments peal@rst fournir,
lorsque le débit des rivieres est suffisant, ledabrasifs nécessaires a I'incision du substrat
(Fig. 11.2.5).

~1000 ap. J.C. ~1840 ap. J.C. 2000 ap. J.C.

Figure 11.2.4 : Evolution de la couverture foresti native en Nouvelle-Zélande depuis I'an
mil (d’aprés www.teara.govt.nz).

11.2.3.3 Dynamique fluviatile

Les rivieres de la Chaine Cotiere montrent desilpraf forts gradients de pente
(Litchfield et Berryman, 2006). Les taux d’incisiole ces rivieres et de leurs affluents sont
également trés importants (jusqu’a 2,5 mm/an ;hifiééd et Berryman, 2006). Ces taux ont
été calculés a partir de terrasses fluviatiles ¢@ies, bien préservées sur la cbte Est de la
Nouvelle-Zélande. Sur la base de corrélations eeseterrasses alluviales des 10 rivieres
principales de la cote Est, Litchfield et Berrym@®05) ont mis en évidence le contrble
majeur des parametres climatiques.,(I'équilibre entre débit d'eau et flux sédimentai
contrélé par la végétation sur les versants — dansviére) sur le déclenchement de ces
incisions. En effet, pendant les périodes glaciaifet notamment le Dernier Maximum
Glaciaire, il y a 182 ka BP), les rivieres ont idgime en aggradation, causé par le faible

débit d’eau et les forts apports sédimentaires medes versants alors non-vegeétalisés (Fig.
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[1.2.5 ; Blum et Térngvist, 2000 ; McGlone, 200D02). De 18 a 13 ka BP, la transition vers
un climat tempéré induit une revégétalisation dasants (McGlone, 2001). Les pentes sont
alors stabilisées, et délivrent moins de sédiments rivieres. La diminution du flux
sédimentaire, couplée a une augmentation des piedwps et donc du débit d’eau dans les
rivieres, provoque alors la transition vers un mégien incision (Fig. 11.2.5 ; Berryman et al.,
2000 ; Litchfield et Berryman, 2005). L'incisiontasautant plus importante que la capacité
de transport des sédiments, liée au débit d’eala dwiere est grande. Les taux d’incision
induits par des changements climatiques sont desezaaibles dans la plupart des affluents,

du fait des débits d’eau moindres.

COArse <=3 fine ~ flat 3 stcepU
sediment size channel slope
discharge
degradation aggradation
Sediment Supply Stream Power
/N>

Figure 11.2.5: modele de réponse du régime d'uneére (aggradation ou incision) aux
modifications d’apports sédimentaires et de capaist transport (liée au débit) de la riviere,
d’aprés Blum et Torngvist (2000).

A défaut de déclencher I'érosion, les variationstdgiques amplifient les taux
d’incision des rivieres (Snydet al, 2000), en augmentant les gradients de pente nutain
De nombreux auteurs (Merriteg al, 1994 ; Pazzagliat al, 1998) ont montré que de forts
taux de surrection entrainent de forts taux d’incisCette corrélation a été mise en évidence
dans la Chaine Cétiere par Litchfield et Berryn2006).

L’influence des variations eustatiques sur le régides rivieres est une question
depuis longtemps débattue (Blum et Térnqvist, 20083 périodes de bas-niveau marin sont
généralement corrélées a des phases d’incisioesehduts niveaux marins a des phases
d’aggradation, ce qui est en apparence contradiceniec 'effet des variations climatiques
sur le régime des rivieres néo-zélandaises (e, effiepériode glaciaire, alors que le niveau
marin est bas, les rivieres montrent un régime ggraalation). L'extension vers 'amont de

linfluence eustatique sur la dynamique fluviatiste controversée. Pour la derniere période
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postglaciaire (de 18 ka BP a I'Actuel), Merrigs al. (1994) et Blum et Torngvist (2000)
définissent la limite amont du contréle eustatigae le régime de la riviere comme
l'intersection entre la plaine d’'inondation actee#t la plaine d’'inondation a I'’époque du
Dernier Maximum Glaciaire, dont les terrasses #tiles sont les témoins. Litchfield et
Berryman (2005) ont localisé ce point d’'intersettaans les rivieres majeures de I'lle du
Nord de Nouvelle-Zélande et ont montré que l'infloe des variations du niveau de base
(aggradation par exemple lors du haut niveau maosiglaciaire a environ 7,5 ka BP ; Gibb,
1986) sur la dynamique fluviatile est dans cettgaré restreinte aux parties avales (entre 8 et
47 km de la c6te, selon les rivieres). Plus en dnsmuls les facteurs climatiques (variations
de charge sédimentaire et de débit d’eau) contréeemégime des rivieres. Toutefois, le
contrle climatique est limité aux rivieres majeyrelont la capacité de transport est
importante. En effet, le faible débit d’eau de liapart des affluents ne permet pas le transport
d’'une grande charge sédimentaire et I'abrasiomggedu substrat. L'étude des principales
rivieres et de leurs affluents (Crosby et Whip[@@Q6 ; Litchfield et Berryman, 2005, 2006)
montre que la migration vers I'amont de rupturepeletes brutales dans le profil longitudinal
des affluents « knickpoint retreat); consécutive a la chute brutale d'origine climaé du
niveau de base des rivieres majeures, semble €tmiricipal mécanisme de lincision.
L’incision se propagerait donc depuis la partielaxas la partie amont des affluents. Ce
mécanisme, trés actif actuellement dans les afffuda la Chaine Cétiere marque donc la

progression de l'incision liée aux variations cltigaes post-Dernier Maximum Glaciaire.
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PARTIE Il

MORPHOLOGIE ET ANALYSE GEOLOGIQUE

DU COMPLEXE DE WAITAWHITI

Gisent Cetre, Waitawhiti
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CHAPITRE 1 : RESUME DES PRINCIPAUX RESULTATS

[11.1.1 Présentation du complexe glissé de Waitawti

[11.1.1.1 Caractéristiques morphologiques et strtades

Le complexe glissé de Waitawhiti est situé au cdeusynclinal de Tawhero (Fig.
[11.1.1). Ce complexe est composé de nombreuxaiients de terrain (Fig. I11.1.1B) dont les
4 principaux, glissements Nord, Centre, Ouest ai-Eat, respectivement, ont fait I'objet
d’analyses approfondies lors de cette étude. Gesipaux glissements, affectant des terrains
servant de patures au bétail, ont une surface d¢senentre 0,45 et 1,34 km2 (Tableau 111.1.1)
et la surface glissée cumulée du complexe esttiel®f m2. Les glissements Nord et Centre,
dont la profondeur de la surface de rupture eghéstentre 40 et 60 m, affectent des terrains
dont les altitudes sont comprises entre 280 etM4@ans le cas des glissements Ouest et
Sud-Est, l'altitude varie entre 160 et 300 m gpafondeur de la surface de rupture entre 20
et 30 m. La pente moyenne de surface entre hahdisetle pente des différents glissements
varie ainsi entre 5° (glissement Ouest et Sud-#ist)l° (glissement Nord et Centre).

Les traces de 3 failles actives au sein du comptiex&Vaitawhiti ont été identifiées
lors de l'analyse des images satellite (Fig. Ill)1La direction de ces failles (NE-SW) est
conforme a la direction des décrochements dexégismaux €.g, faille de Waitawhiti ; Fig.
I1.1.5). Ces accidents affectent le corps des @fsnts Nord et Ouest, alors que la faille

associée au glissement Sud-Est marque la bordéralade l'instabilité.

Tableau IIl.1.1 : Superficie et volume des principglissements du complexe de Waitawhiti.

Glissement Superficie (m?) L(m) I(m) h(m) es\tﬁluéTri 3
Northern 1,12.10°6 1500 950 50 37,3.10°
Central 1,34.106 1500 1200 60 56,5.10°
Western 0,79.10° 1400 700 30 15,3.10°
Southeastern 0,46.10 ¢ 1000 400 10 2,1.10 ¢
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Nous avons estimé le volume total de matériel iqudi dans les glissements en
utilisant la méthode proposée par Cruden et Va(h896). Cette méthode est basée sur la
simplification de la forme d'un glissement de terran un demi-ellipsoide. Le volume du
glissement est alors exprimé :

Y% :%nLhI (I1.1)

avecL la longueur maximale de glissement (parallele @diraction de glissementh;
I'épaisseur de matériel affecté par le glissemehtalargeur maximale de glissement
(perpendiculaire a la direction de glissement).

Le volume total glissé dans le complexe de Waitdwést ainsi estimé a 111,2%en°
(Tableau 111.1.1).

Les instabilités gravitaires du complexe de Waitiévaffectent les séries turbiditiques
du Miocéne supérieur du bassin de Tawhero. Laigtagihie de la zone d’étude est détaillée
dans le 8 IlIl.1.2. Les séries a la base des glisemmNord et Centre sont tabulaires. En
revanche, les couches formant la base des glisser@erest et Sud-Est ont un pendage vers
le coeur du synclinal variant entre 10 et 25° (RigL.1B). Les directions de glissement sont
soit paralleles (cas des glissements Nord et Cersiné perpendiculaires a I'axe du synclinal
(Fig. Il1.1.1B).

Figure Ill.1.2 : Vallée incisée du Woody Gully stre, au Sud (A) et au Sud-Ouest (B) du
glissement Centre.
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Le réseau de drainage est tres développé dangitanrde Waitawhiti (Fig. I11.1.1).
Les séries turbiditiques de la zone sont tres éesigpar des cours d’eau dont la largeur du lit
ne dépasse pas 2 m. La hauteur de l'incision p&indre par endroits plusieurs dizaines de
metres, par exemple dans la vallée du Woody Gullgam, au Sud et au Sud-Ouest du
glissement Centre (Fig. 111.1.2). Les directionsndeuvement des glissements de Waitawhiti,
perpendiculaires a ces vallées incisées, indigeetntréle prédominant de I'incision sur les
instabilités du complexe. Par ailleurs, aucunecstine compressive, typique de bourrelets
frontaux (Fig. 1.1.3), n'a été observée dans laezdiétude, hormis en bas de pente du
glissement Nord, ou des conditions locales paréoes d’érosion ont mené a leur

préservationdf. Fig.12, chap. 111.2). Ce point est discuté danshiapitre 1l1.2.

Des profils topographiques des glissements Nordifr€e&t Ouest ont été effectués sur
la base de relevés GPS afin d'illustrer la morpyi@ale surface des glissements (Fig. 111.1.3).
Les observations morphologiques effectuées daranhplexe de Waitawhiti montrent que les
glissements sont de type rotationnels et/ou tréosl@els. La surface des glissements Nord et
Centre est affectée en haut de pente par 4 a S plasés de grande taille, dont la hauteur
peut atteindre 20 m (Figs. 11l.1.3A, B, C et D &d- 11l.1.4A et B) et en bas de pente par de
trées nombreux blocs décimétrigues a métriques (Fig..1). La cicatrice d'arrachement
principale de ces glissements est décamétriqueieet tmarquée, surtout dans le cas du
glissement Centre ou elle peut mesurer 40 m (HidL.3B). La cicatrice d’arrachement
principale du glissement Ouest varie entre 1 m d&apsrtie orientale du glissement et 15 m
dans sa partie septentrionale (Fig. 11l.1.1). Lepsode ce glissement est constitué de tres
nombreux blocs glissés (13 a 15 blocs identifiéslessi Figs. 111.1.3E et F ; Fig. 111.1.4C) de
taille métrique. Les glissements Sud-Est sont térzés par la présence de blocs glissés

plurimétriques et une pente de surface varianeéftiet 10° (Fig. 111.1.4D).
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Figure I11.1.3: Profils topographiques des glissatagrincipaux du complexe de Waitawhiti.
A-B : glissement Nord ; C-D : glissement Centre-F E glissement Ouest. Localisation en

figure I11.1.1B.
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Figure 111.1.4 : Photographies des principaux @ments du complexe de Waitawhiti. A :
glissement Nord ; B : glissement Centre ; C : glisent Ouest ; D : glissements Sud-Est. Les
fleches blanches indiquent les directions de giesd.
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[11.1.1.2 Activité des glissements de Waitawhiti

La morphologie des cicatrices d’arrachement ethiiess glissés sont des marqueurs
des différents stades d’activité de ces instabilitéanalyse morphostructurale des images
QuickBird n’a pas montré de mouvement significd8s blocs dans le corps des glissements
entre 2003 et 2008. Cependant, le recul de ciestritarrachement a été identifié dans le
glissement Sud-Est entre 2003 et 2008, observatiofirmée sur le terrain par les barriéres
périodiquement arrachées en haut de pafit&i@.13, chap. 111.2). Les arbres basculés en bas
de pente du glissement Nordf.(Fig.12, chap. 1ll.2) attestent également de cettéevite

récente.

Glissement Nord

La présence tres locale de structures compress@vasigne des multiples phases
d’activité du glissement Nord. De plus, la paréptentrionale du corps de ce glissement est
caractérisée par de nombreuses cicatrices d’amsafterécentes (Fig. 111.1.1). Ces cicatrices
sont associees a de multiples blocs glissés de thtimétrique a métrique, contrastant avec
les blocs plurimétriques, peu nombreux et émoussébaut de pente (Figs. 111.1.1, 111.1.3 et
[11.1.4B), et associés a des arbres basculés. Qettehologie met ici en évidence la
réactivation de la déformation en bas de pente suitin épisode d’incision ayant retiré le
butoir distal formé dans la vallée, processus cordipar les modélisations expérimentales
(cf.chap. IV.2).

Glissement Centre

Dans le glissement Centre, les traces de futusgrides en arriére de la cicatrice
d’arrachement principale actuelle trés marquée. (FidL.1) et la présence de gros blocs
glissés bien exprimés en haut de pente et de gjldormés par érosion des plus anciens
blocs glissés, en bas de pente (Fig. 1ll.1.5) nemtdla propagation rétrogressive de la

déformation dans ce glissement, depuis les flanda dallée vers le haut de pente.
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Figure II1.1.5 : Coupe schématique du glissememiti@é Les chiffres indiquent I'ordre de
détachement des blocs glissés. Exagération verti@b.

Glissements Ouest et Sud-Est

L’expression trés marquée des blocs glissés deseglients Ouest et Sud-Est,
contrairement aux blocs plus érodés du glissemend,Nbeut résulter de la pente de surface,
I'érosion étant moins importante le long de failppestes. Les cicatrices principales fraiches,
dépourvues de végeétation, de ces glissemehtsh@p. 111.2) en haut de pente montrent que la
déformation dans les glissements Ouest et Sud-Esprepage également de fagon
rétrogressive.

Le cas du glissement Sud-Est, bordé latéralementipa faille, est singulier dans le
complexe de Waitawhiti. En effet, ce glissemensnjgs caractérisé dans sa partie distale par
la présence d’une vallée trés incisée mais simpieien petit cours d’eau non incisé, dont
le lit végétalisé est asséché en été, coulant el blocs glissés (Fig. Ill.1.1). Le peu
d’observations effectuées dans cette zone ne newnsep pas ici d’identifier clairement le
mécanisme de glissement. Toutefois, les surpresslerfluide et une forte incision peuvent
avoir été a l'origine de ce glissement. Le couesad’ en partie distale aurait alors été obstrué
par le matériel glissé. La faille marque la bordM@d de ce glissement, est paralléle a la
direction de mouvement, et a probablement serwudde au mouvement, le plan de faille

étant un niveau de faible résistance.
[11.1.1.3 Datation des glissements
La datation de matiére organique a la base debitvas formées dans les contre-

pentes induites par les glissements permet de ifoumndge minimum de déclenchement de

linstabilité (cf. § 1.3.4). Quatre échantillons, prélevés dans éesbiéres des glissements
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Centre et Ouest (Fig. Ill.1.1), ont ainsi été datégadiocarbone. Nous avons é€galement daté
un fragment de bois provenant d’'un tronc d’arbrég@ dans la coulée du glissement situé sur
la rive gauche du Woody Gully Stream, a I'Est disggment Ouest (Fig. 11l.1.1). Ces
datations donnent un age minimum pour le glissen@amst d’environ 6000 ans BP. Le

glissement Centre est lui plus récent, daté a en\AB800 ans BP (Tableau 111.1.2).

Tableau 111.1.2: Datations au radiocarbone de mat@rganique prélevée dans les contre-
pentes des glissements Centre et Ouest (la lotalisdes échantillons est indiquée en figure

1.1.1)
Echantillon |Age 14C (ans BP) | Age cal. (ans BP) 95.4 % (20)| Données de calibration
07 ANN 25 2810 £ 35 2857 £ 89
07 ANN 26 2680 + 35 2776 * 68 SHCal04
07 ANN 56 1765 + 30 1621 + 80 (McCormac et al., 2004)
09 WAI 06a 5250 + 40 5940 + 176
09 WAI 06b 5260 + 40 6007 + 113

[11.1.1.4 Dynamique de l'incision fluviatile

Litchfield et Berryman (2005, 2006) et Crosby et iffthe (2006) ont montré que le
recul de «knickpoints», ruptures de pentes brutales dans le profil todgial des rivieres
était le mécanisme principal de I'érosion fluviatdans les affluents des rivieres de la Chaine
Cotiere ¢f. 8 11.2.3). Ce mécanisme est dominant dans lesscdigau de la région de
Waitawhiti, affluents de la riviere Whareama. Demfweux <«knickpoints» de taille
décimétrique a plurimétrique ont été observés demours d’eau de la zone d'étude (Fig.
[11.1.6). Ces ruptures de pente ne sont présentesigns les parties amont de ces cours d’eau

(Fig. lll.1.1), illustrant ainsi leur propagatioeplis I'aval vers I'amont.

Figure 111.1.6 : «Knickpoints» dans les cours d’eau de la région de Waitawtidi,taille
décimétrique (A), a plurimétrique (B). De plus auknickpoints »existent dans cette zone
mais n’ont pu étre observés pour des raisons dsadubte
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I11.1.1.5 Présence de gaz thermogéniques

De nombreuses zones d’échappements de fluidesténtiéerites dans la Chaine
Cotiere et a proximité de la zone d’étude (FigR2.8). Les gaz s’échappant a la surface sont
particulierement difficiles a identifier sur le tain. En effet, le dégagement de tels gaz n’est
observable que dans les cours d'eau, en des endwpite courant est suffisamment faible
pour pouvoir observer le bouillonnement induit gas gaz (Fig. Ill.1.7A). L'analyse de
terrain détaillée du complexe de Waitawhiti a psriae mettre en évidence la présence de
trois zones d’échappements de gaz jusqu’alors demtfiees (Fig. Ill.1.1). Des flaques
huileuses irisées ont également fréquemment éténades le long de tous les cours d’eau
(Fig. ll1.1.7B). On peut alors supposer que les dhermogéniques, associés a des
hydrocarbures, sont présents dans tout le compleX®aitawhiti. Le passage d’'une flamme
au-dessus des zones d’échappement de gaz suggdérg’agit ici, comme dans toute la
Chaine Cétiére (Kvenvolden et Pettinga, 1989 ; ¢isari995 ; Pettinga, 2003), de méthane.

Figure 111.1.7: Echappements de fluides dans leplere de Waitawhiti. A : échappement de
meéthane thermogénique. Les fleches blanches indlidas bulles formées par la libération
des gaz. B : flague huileuse irisée indiquant &sence d’hydrocarbures associés aux gaz.
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[11.1.2 Caractéristigues sédimentologiques et géotbniques des roches

impliquées

[11.1.2.1 Stratigraphie de la zone d’étude

Nous avons effectué sur le terrain un levé strapilgigue des unités du Tongaporutuan
supérieur (Tt; 10,96 - 6,5 Ma) et du Kapitean (&5 - 5,28 Ma) caractérisant la zone de
Waitawhiti (Fig. 111.1.8). Nous avons défini 3 memeb dans ces séquences turbiditiques, sur
la base de granulométries et de propriétés péteiqnys différentes (Fig. 111.1.8A). Ces
alternances sont constituées de gres peu induréke diltstones altérés. Ces siltstones
montrent des fractures concentrigues omniprésenygsggues de processus d’altération
sphéroidale (Sarracino et Prasad, 1989 ; Fig..8B)L Les membres A et B forment une
séquence granocroissante alors que le membre @ fonm séquence granodécroissante. Ces

unités sont déformées par de nombreuses faillesjelemétrique.
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Figure 111.1.8 : Stratigraphie et roches de la odgde Waitawhiti. A : Coupe stratigraphique
synthétique. Tt : Tongaporutuan ; Tk : Kapitean.: @ase du glissement Centre ; Ts : niveau
de tephras a la base des glissements Sud-Est {(donad8WAIT) ; Ws : base du glissement
Ouest. Les cercles noirs indiquent la position dases d’échappements de fluides dans la
colonne. B : Altération sphéroidale mise en éviégpar le débit en cercles concentriques des
siltstones. C : Banc massif de gres peu induré.

Bailleul (2005) a montré que la séquence formée lepg membres A et B est

progradante. La base de cette séquence (unitédBA, étig. 111.1.8A), décrite par cet auteur,
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affleure dans la région d’Annedale, 3 km au Sudhdmne d’étude (Fig. 11.1.1). L'unité B1,
constituée de fines successions turbiditiqueseteefun environnement bathyal (>600 m ;
Bailleul, 2005) et évolue vers les turbidites plusssieres (faciés de lobe ; Bailleul, 2005) de
'unité B2 (Fig. I11.1.8C). Dans la région de Waithiti, le sommet de I'unité B2 montre une
strato-décroissance des bancs gréseux. L'unitét Coestituée exclusivement des siltstones
massifs précédemment décrits. On note égalemgmésznce de nodules silteux tres indurés.
Le contact entre les unités B2 et C était masqudegaglissements et n'a donc pas pu étre

caractérisé sur le terrain.

[11.1.2.2 Caractéristigues sédimentologiques debha&s impliquées

A I'échelle macroscopique, les grés de la zoneud@tsont des roches gris-jaune, a
grains assez fins visibles a I'ceil nu, et tres pelurées. En effet, ces roches s’effritent trés
facilement a la main et il est souvent difficileed’ obtenir un échantillon de taille
conséquente. Les siltstones, grisatres, ont emceeaun grain plus fin, non visible a I'ceil nu.
De plus, ces roches sont plus compétentes querdegdentes et ne peuvent s’effriter a la
main. Toutefois, lorsqu’ils sont plongés dans l'eees siltstones perdent leur résistance, se

délitent et prennent un aspect trés argileux, dainodeler.

Tableau 111.1.3 : Granulométrie, composition dutége argileux et calcimétrie des roches de
la zone d’étude (x : fraction volumique relativenddéchantillon).

granulométrie minéralogie des argiles Calcimétrie

Typederoche|  gaples fins %

(125um<x<250 pm)

silts %
(2um<x<63 um)

sables tres fins %
(63um<x<125 pm)

argiles %
(x<4pm)

interstratifiés
%

smectite % |illite % kaolinite %|chlorite % %

4-8 15-64 12-37

Siltstones 0 0-5 93-99 6-19 35-76 10-28 5-10

Gres 0-5 11-45 49 - 87
4-16

4-20 7-25 2-19

La granulométrie, la composition du cortege argiletila calcimétrie des grés et des
silts sont récapitulées dans le tableau 111.1.3s lgges présentent une proportion assez
importante de grains dont la taille est supérieué@ pum (de 11 a 50 %). En revanche, plus de
95% des grains composant les siltstones ont ulie iiérieure a 63 um. Ces siltstones ont
par ailleurs une fraction argileuse (proportiongitains dont la taille est inférieure a 4um)
nettement supérieure a celle des gres, 6 a 19%ecdra 8%, respectivement. Les analyses
par diffraction des rayons X sur roche totale @wété pour les deux types de roches des

minéralogies a large dominance de quartz et fetspavec la présence ponctuelle de
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muscovite (illite ?). Les minéraux argileux domihdes deux types de roches sont des argiles
gonflantes de type smectite (jusqu'a 76% pour li#s, sTableau I11.1.3). Les gres de
Waitawhiti ne montrent aucune trace de calcite [@ab 111.1.3). La teneur en calcite des

siltstones s’explique en revanche par la préseacdaidrofossiles carbonatés.
[11.1.2.3 Etude diagénétique

Densité et porosité

Les mesures de densité absolue donnent des valeitaires d’environ 2,6 pour les
gres et siltstones de la zone d’étude (Tableal.4ll, compatibles avec une prédominance de
guartz dans la constitution de ces roches. En odvgra densité apparente, qui dépend du
volume de pore, est plus faible dans les gres Y1j9é dans les siltstones (2,18). En utilisant
la méthode décrite dans le paragraphe 1.3.3, onitdddd ces résultats une porosité de 24%

pour les gres et de 16% pour les siltstones (Takléa.4).

Tableau IIl.1.4 : Densités absolue et apparenp@etsité des roches de la zone d’étude.

Densité absolue | Densité apparente | Porosité
Type de roche 3 3
g.cm g.cm %
Gres 2,58 1,96 24
Silts 26 2,18 16

Etude de lames minces

Deux lames minces polies de 30 um d’échantillomaatéristiques (échantillon de
grés non orienté 08WAIO6 et échantillon de siltstaron orienté 08WAIO5) de la zone
d’étude ont été réalisées. Leur étude a permisatjaer en détail la structure interne de ces
roches prélevées dans les alternances turbiditifines (épaisseur moyenne des bancs ~30

cm), et de qualifier le type de porosité.
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Grés (08WAI06, Fig. 111.1.9)

La lame O8WAIO6 est constituée en majorité de qué&B0%), et de feldspaths
(~15%). On note egalement la présence ponctueliauseovites. On observe de nombreuses
fractures recoupant entierement la lame (Fig..B).JAucune cristallisation n’a été observée a
I'intérieur de ces fractures, ce qui expligue eangie partie la porosité importante de la roche.
La fracturation suggére donc ici des évenementtorigpies postérieurs au dépdt des
sédiments. La lame 08WAIO6 présente des élémemsleux a subanguleux mal triés, ne

montrant aucune orientation préférentielle, etriefés a 130 um en taille (Fig. 111.1.9).
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Figure 111.1.9 (ci-dessus) : Analyses microscopgjudes gres de la zone d'étude (lame
08WAIO06). A et B: photographies (LP : lumiére pidae non analysée) en microscopie
optique montrant la structure des gres. C et Dotq@raphies au microscopie électronique a
balayage (MEB) montrant I'organisation des grairisI'absence de matrice. E et F:

Photographies en cathodoluminescence. Qz : qukds ; feldspath.

A I'exception de quelques pores, les grains cametit cette roche sont jointifs (Figs.
l11.1.9A, B et C). En effet, la forme plutét anguke de ces grains leur permet de s'imbriquer
les uns dans les autres. Aucune matrice n'a donétiguobservée ici (Fig. I11.1.9D). Les
analyses de cathodoluminescence confirment leysesbe calcimétrie (Tableau 111.1.3). En
effet, aucun minéral luminescent orange, telledeite, n’est présent dans cette lame (Figs.
l1I.1.9E et F). L'absence de matrice, qu’elle smigileuse ou carbonatée, liant les éléments
entre eux, explique la résistance faible et la neatues friable de ces grés. La porosité
importante de ces roches est principalement liée feactures les recoupant, et a donc
probablement une origine tardive, liée a la défdimnadans un environnement tectonique

actif.

Siltstone (08WAIO5, Fig. 111.1.10)

La lame 08WAIQO5 présente des éléments anguleuwretonentés assez bien triés et
inférieurs & 100 um en taille (Fig. 111.1.10). Oota également la présence d’extraclastes
argileux (Fig. 1ll.1.10A). Elle est constituée a jorédé de quartz (70 %), avec quelques
feldspaths (15 %), et quelques éléments de care®ifata 10 %), représentés ici par des tests
non dissous de foraminiferes (Fig. Ill.1.10B). Leche présente quelques pores (Figs.
[11.1.10C et D). Ces pores sont partiellement resnglar des cristaux de quartz non-
automorphes (Fig. Ill.1.10E). Ces cristaux ne smes néoformés et n‘ont donc pas une
origine diagénétique.

Les microfossiles carbonatés observeés, d’'une tailgenne de 100 um, appartiennent
a la famille des globigérinidés (Figs. IIl.1.10F@&t Les loges, dissoutes, de ces foraminiféres
sont souvent vides. Toutefois, elles présentenfbisades minéralisations de pyrite (Figs.
[11.1.10H et I). Ces cristaux de pyrite présent@mtfacies framboide (grains arrondis), typique
de circulations d'eau interstitielle (Ader et Jayoy998). Les observations en
cathodoluminescence (Fig. 111.1.10J) mettent égalgnmen évidence une proportion non

négligeable de carbonates (couleur orange dedaa)atians cette roche.
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BSE MAG: 3080 x HV: 20.0 kV WD: 10.8 mm BSE MAG: 3075 x HV: 20.0 kv WD: 10.8 mm

Figure 111.1.10 : Analyses microscopiques des tsiliss de la zone d’étude (lame 08WAIO5).
A et B : photographies en microscopie optique (ffntrant la structure des siltstones. C et
D : photographies en microscopie optique (C ; I0P: LPA : lumiére polarisée et analysée)
montrant un pore de la roche. E : Zoom au MEB sueiplissage des pores. La localisation
du zoom est indiquée en C et D. F et G : photogeaptr : LPA; G : LP) de globigérines en
microscope optique. H et | : Photographies de giétimes et minéralisation de pyrite dans les
loges, au MEB. J : photographie en cathodolumimeseenontrant la présence de nombreux
minéraux luminescents orange. K et L : photographie MEB montrant la matrice argileuse
liant les grains de cette lame. M : cartographiecdicium dans lI'image L, obtenue par
analyse EDS sur MEB. Qz : quartz ; Fds : feldspd&ia : pyrite ; Ca : calcite ; Cl : chlorite ;
I illite.

En utilisant de forts grossissements (Fig. IIl. KXl L), on observe que les éléments
constitutifs de la lame sont des grains liés emn® par une matrice. Les analyses et

cartographies réalisées au MEB révelent la présdiliiges tres fines et de calcite (Fig.

81
http://doc.univ-lille1.fr

© 2011 Tous droits réservés.



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

[11.1.10M) dans cette matrice. L'existence d’'umliantre les éléments permet aux siltstones
de la région de Waitawhiti d’avoir une résistantespmportante que les gres décrits ci-
dessus. Toutefois, la nature en partie argileusionginance de smectite (Tableau 111.1.3), de
ces siltstones induit une forte diminution de lenpétence de ces roches en présence d’eau.
L’étude des lames minces confirme une minéralogierainance de quartz pour les 2
types de roches de la zone d'étude. Les obsergat@ssent supposer que les niveaux de
gres, dont la porosité plus importante (Tablead .d) est induite par une fracturation tardive,
sont des niveaux dans lesquels les fluides cirtyegférentiellement. La présence d’'une
matrice dans les siltstones et la cristallisatiom mlyrite dans les loges dissoutes de
foraminiferes confirment une amorce de processagédiétique, tendant a augmenter la

résistance de ces roches et en diminuer la pongaitéapport aux grés non diagénétiques.

[11.1.2.4 Tests mécaniques

Les résultats des tests en compression uniaxiatedgtaillés dans la figure 111.1.11, et
confirment la résistance supérieure (en moyennéoiB) des siltstones par rapport a celle des
grés. D’un point de vue général, plus les rochésina teneur importante en eau, moins elles
sont résistantes (Fig. I11.1.11). La figure 11l.100 montre également la décroissance plus
rapide de la résistance des siltstones en fonadenl’humidité relative. Les tests sur
échantillons saturés en eau (100 %) n'ont mémepare reéalisés sur ces siltstones, car ces

roches se fracturaient apres immersion.
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Figure Ill.1.11 : Résistance en compression uniaxdes roches de la zone d’étude. A :
Courbes de déformation des grés. B: Courbes derrdéfion des silts. C: Valeurs de
résistance des deux types de roches en fonctidinwaidité relative. D : Evolution de la
résistance des roches en fonction de I'humiditetined.

Des tests triaxiaux (Tableau 111.1.5) ont été lpasuite réalisés sur des éprouvettes de

gres et silts caractéristiques des roches de la d@tude. Les échantillons étaient soumis a

ces tests dans les conditions d’humidité du labogi.e., ~50 %.

Tableau 111.1.5 : résistance en compression delseode la zone d’étude, pour des pressions

de confinement de 1 et 3 MPa.

Echantillon | Type de roche

Résistance en compression (MPa) | Résistance en compression (MPa)

Pc =1 MPa Pc =3 MPa
09WAI01 silt 50,8 78
09WAI03 gres 16,1 25,5

Les lois de comportement de ces matériaux sonypke Mohr-Coulomb et obéissent

donc a la relation (Byerlee, 1978):

© 2011 Tous droits réservés.
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avecp le coefficient de friction internguE tang, avecy I'angle de friction interne de

la roche) et la cohésion de la roche.

T (MPa) 56°<$<57,5° Al T (MPa) B
40 3,5 MPa <c <4 MPa 40 [15,2°<$<22,5
¢=0,5MPa

30 %0 Pc=3 MPa

_ Pe=3 MPa Pc=1 MPa
20+

Pc=1 MPa
-

— G » (MPa)

Figure 111.1.12 : cercles de Mohr obtenus suite tasts triaxiaux de chacune des deux roches.
Une gamme d’enveloppes de rupture est proposéeSikstone, B : Grés. Pc : Pression de
confinement.

Les siltstones ont une cohésion comprise entret3%MPa et leur angle de friction
interne est d’environ 57° (Fig. 111.1.12A). Ces @als sont largement supérieures a celles des
grés, qui ont une cohésion d’environ 0,5 MPa etngle de friction interne compris entre
15,2 et 22,5° (Fig.ll1.1.12B).

[11.1.2.5 Caractéristiques principales et ioglions des roches dans les glissements

Le tableau II.1.6 récapitule les caractéristiguegeures permettant de formuler des
hypothéses quant au role probable des grés etosdts de la zone d'étude sur le
déclenchement et I'évolution des glissements detalditi. Les niveaux gréseux, assez
poreux, sont des niveaux au travers desquels ueefl d’origine profonde peuvent migrer
aisément vers la surface. La porosité plus failele sllitstones, due au développement d’'une
matrice argilo-carbonatée, et la présence d’argjesflantes (smectite) fait des niveaux
silteux des niveaux potentiellement peu perméalplesyant empécher les migrations de gaz
thermogéniques vers la surface. Les niveaux siltgthes en argiles peuvent devenir des
niveaux de décollement, lorsque les fluides piégéseur base entrent en régime de
surpression. En présence d’eau, ou d'autres fluidiesstitiels, les alternances de gres et
siltstones formant le corps des glissements deawhiti (Fig. I11.1.8) ont une résistance trés

faible (Tableau II1.1.6), facilitant ainsi le mouwent sur des niveaux moins compétents.
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[11.1.3 Mécanismes de déformation proposes

[11.1.3.1 Précipitations et végétation

La porosité assez importante des roches de la d@ébade facilite linfiltration des
eaux meétéoriques dans les séries sédimentaire®. iGfitration est également favorisée par
la présence de cours d’eau bordant latéralemengliessements. L'eau circulant dans des
milieux poreux induit une augmentation de la p@ssie fluides aux pores, diminuant ainsi la
résistance du milieu et favorisant le déclenchentiinstabilités gravitaires (Binett al,
2007). D’intenses précipitations sont donc souveant'origine du déclenchement de
glissements de terrain. A Taiwan par exemple, Gtel. (2006) ont mis en évidence le lien
entre les typhons ravageant I'ille et l'initiatioe dlissements de terrain consécutive a ces
intenses précipitations. Les épisodes cycloniquésspar la Nouvelle-Zélande (xselle»
en 1968 et Bola» en 1988) ont également provoqué de nombreux ements de terrain
(Pageet al, 1999). Cependant, les glissements déclenchés duitintenses précipitations
sont en grande majorité décrits comme superfi¢misfondeur de la surface de rupture <2
m), et mobilisant peu de matériel (Pagel, 1999 ; Cheret al, 2006). Les forts épisodes de
pluviométrie, s’ils ne sont pas un parametre détlant des instabilités gravitaires du
complexe de Waitawhiti, sont un facteur détermimadtiisant la résistance de la couverture.

La présence ou non de veégétation est un parametpertant conditionnant la
résistance des sols et des roches. En effet, $equ® de racines permettent d’accroitre cette
résistance (Peare al, 1987 ; Zhanget al, 1993). De plus, les végétaux drainent I'hnumidité
présente en profondeur, réduisant ainsi la presderiluides aux pores et stabilisant les
versants. Le retrait de la végétation présenteessiversants induit alors leur déstabilisation et
peut mener a des mouvements gravitaires. Cepenldaté¢forestation en Nouvelle-Zélande
est postérieure a l'arrivée des Maoris sur I'llavieon 500 aprés J-C). Les ages minimum
obtenus pour les glissements de Waitawhiti sonérenirs a cette date, excluant ainsi

I’hypothese de la déforestation comme parametriedécant.

[11.1.3.2 Activité tectonique et sismique

Les tremblements de terre sont également déaaits th littérature comme un trés

important facteur déclenchant d’instabilités graivds (Keefer, 1984, 2002 ; Croziet al,
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1995 ; Davie®t al, 2006). Les séismes peuvent provoquer des glisgsrde terrain dans un
rayon de plusieurs dizaines de kilomeétres depégsdentre.

L’activité sismique est forte dans la région deita@hiti (Fig. 11.2.1). Deux des
principaux séismes historiques ont en effet étégistrés a des distances inférieures a 45 km
de la zone d’étuddP@hiatug 1934, Schermest al, 1998 ;Weber 1990, Louieet al, 2002 ;

Fig. 11.2.1). Ces séismes sont donc de potentit$etlirs déclenchants des glissements de
Waitawhiti. Trois failles actives ont également étgservées dans la zone d’étude (Fig.
[11.1.1). Les relations chronologiques entre atéiules failles et mouvement des glissements
Nord et Ouest sont difficiles a établaf(chap. 111.2). Le glissement Sud-Est semble avr é
guidé par la faille préexistante dans ce secteeirmbuvement dextre le long de cette faille
pourrait méme avoir induit le glissement, en praxag la mise a I'affleurement d’'un niveau
de faible résistance, favorisant ainsi le mouventEnia couverture. Le niveau de tephras
identifié dans cette zone, dont les caractérisicaont décrites dans le chapitre suivant, a ici
été identifié comme potentiel niveau de décollem&sns le glissement Nord, nous ne
disposons pas d’arguments fiables pour affirmer dee glissement soit antérieur,

contemporain ou postérieur a l'activité de la &dui a été cartographiée.

[11.1.3.3 Incision fluviatile et surpressions deitle

L’incision fluviatile a pour effet d’éroder les tmirs situés en bas de pente des
glissements. En outre, lorsque l'incision est aggefonde, des niveaux de faible résistance
peuvent étre mis a I'affleurement. Ces conditi@ulitent le mouvement et peuvent mener au
déclenchement d’instabilités gravitaires, commeglessements rotationnels le long des flancs
de I'Arroyo de Gor (Espagne), décrits par Azaf@ral. (2005) ou les structures extensives
mises en évidence dans le parc national des Caanyasl(Utah, Etats-Unis d’Amérique,
Schultz-Ela et Walsh, 2002).

Les gaz thermogéniques observés dans la zonedd'&ont également un facteur
potentiel d’instabilité. Ces gaz migrent facilemeats la surface a travers les grés poreux de
la zone d’étude. De plus, les nombreuses fractetetes failles forment des conduits
préférentiels de migration (Chanier, 1990 ; Browh al, 1994). Les niveaux silteux
échantillonnés a la base des glissements ont ue fwoportion de minéraux argileux,
dominés par la smectite (Tableau II1.1.3). La pebi@éé de ces niveaux est donc

relativement faible.
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Dans un tel contexte, les fluides migrant versuldage se trouvant confinés a la base
de niveaux peu perméables peuvent entrer danggimeadle surpression, et ainsi induire une
forte réduction de la résistance au cisaillementeate niveaux (Terzaghi, 1923 ; Hubbert et
Rubey, 1959). Ce phénomene peut conduire a laldésation d’édifices sédimentaires tres
importants €.g, éventail profond de ’Amazone, Cobbatal, 2004 ; delta du Niger, Weber
et Daukoru, 1975 ; Hoopeat al, 2002 ; glissement de Storegga, Norvége, Kvalstaal,
2005).

Le retrait de butoir en bas de pente et les susfmes de fluide induisent donc une
diminution drastique des forces résistantes asgient. Nous pensons que la combinaison
de ces deux processus est un facteur prépondéaast ld déclenchement des instabilités
gravitaires du complexe de Waitawhitf.(section V).
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CHAPITRE 2: MORPHOLOGY AND STRUCTURE OF A LANDSLIDE COMPLEX
IN AN ACTIVE MARGIN SETTING: THE WAITAWHITI COMPLEX , NORTH
ISLAND, NEW ZEALAND (article publié dans Geomorphologyl09, 184-196)

Le présent article, paru dans Geomorphology 1099PQrésente I'analyse détaillée
du complexe de Waitawhiti, et les hypothéses egeésa quant aux facteurs potentiels de
déclenchement des instabilités gravitaires darne zehe.

La morphologie et la structure des trois principglissements contigus formant le
complexe glissé de Waitawhiti est détaillée. Lassgiments impliquent des gres fins et des
silts massifs formant les séries turbiditiques dioddne supérieur dans la région. Les
mouvements s’effectuent principalement le long defases planes et tabulaires. Les
glissements sont bordés latéralement et/ou en bgsedte par des rivieres profondément
incisées. Nous avons découvert trois zones d’é@mppts de gaz dans les rivieres de la zone
d’étude, a proximité des glissements. Ces zonegjueat I'exutoire en surface de gaz
thermogéniques.

L’incision fluviatile, érodant continuellement lebutoirs en partie distale des
glissements, est pour nous le facteur déstabiligg@gondérant dans cette région. Toutefois,
l'influence de facteurs additionnels, classiqguemdatrits dans la littérature comme trés
importants, tels I'activité tectonique et d’inteagarécipitations, ne peut étre exclue. Nous
considérons également le rble de surpressions uide$, réduisant la résistance au
cisaillement a la base de niveaux a faible perntiéggbsur le déclenchement d’instabilités

gravitaires dans le complexe glissé de Waitawhiti.

Mots-clés : Glissements de terrain ; Nouvelle-Zé&nIncision fluviatile ; Echappement de

gaz ; Activité tectonique.
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Multi-scale gravitational instabilities are widespread in the Coastal Ranges of the North Island of New
Zealand. We document here a detailed analysis of the Waitawhiti landslide complex, located in the core of
the Tawhero syncline, and investigate the potential landslides triggering factors in the area. Four contiguous
large slides form the Waitawhiti complex. These slides involve fine-grained Miocene sandstones and massive
fractured siltstones. Sliding occurs mostly along nearly horizontal strata. All slides are bounded laterally and/
or distally by deep-incised valleys. Three gas seeps evidencing thermogenic gas release have been discovered
in the vicinity of the slides. We propose that river incision, continuously removing distal buttresses, is the
main destabilizing factor in the area. However, additional factors, such as tectonic activity and intense
rainfall, cannot be excluded. We also propose that fluid overpressure, reducing the effective shear strength at
the base of low-permeability layers, may have influenced the triggering of landslides in the Waitawhiti area.

© 2009 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Landsliding is an erosional process contributing to the denudation
of mountain ranges in active margin settings (Hovius et al., 1997; Lin
et al., 2006; Meng et al, 2006). It is likely that intense landsliding
greatly accelerates mountain denudation. Although its relative
contribution is obviously important, it is often difficult to assess in
mass balances terms. Investigations into the occurrence and condi-
tions allowing landsliding are thus important in these situations. The
study of landslides also has an important human dimension because
of the hazards associated with landslides.

Determining factors, such as surface-uplift rates or weak litholo-
gies, coupled with external factors, usually cause mass movements
along hillslopes. Two main external triggering factors are commonly
identified: (1) intense rainfall that leads to increased pore-fluid
pressure, hence to reduced shear strength (Rogers and Selby, 1980;
Chen et al., 2006), and (2) earthquakes, that are also considered as a
major destabilizing factor (Keefer, 1984; Crozier et al.,, 1995; Chang
et al,, 2005).

The Hikurangi margin, located east of the North Island of New
Zealand, is an active margin that formed during westward subduction
of the Pacific plate. The inner part of its accretionary prism emerges
and is affected by many gravitational instabilities at various scales,
ranging from shallow soil slips (Pearce et al., 1987) to crustal-scale
gravitational collapse (Pettinga, 2004). Shallow slips or earthflows

* Corresponding author. Tel.: +33 3 20434692; fax: +33 3 20434910.
E-mail address: aurelien.lacoste@ed,univ-lille1.fr (A. Lacoste).

0169-555X/$ — see [ront matter © 2009 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10,1016/j.geomorph.2009.03.001
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generally result from intense rainfall coupled with the lack of
vegetation cover induced by massive deforestation (Pearce et al.,
1987, Zhang et al., 1993; Reid and Page, 2002 ). Conversely, some of the
largest instabilities have been correlated with high-magnitude
historical earthquakes (e.g., landslide volume up to 72 x 105 m*: the
Napier 1931 earthquake; Hancox et al, 1997). Some deep-seated
landslides even reflect regional extension and are associated,
depending on the sites, with gravitational collapse caused by tectonic
underplating (Barnes and Lewis, 1991; Chanier et al., 1999; Pettinga,
2004).

The Coastal Ranges of the eastern North Island of New Zealand are
presently subjected to high surface-uplift rates, up to 2.3 mm yr— '
(based on marine terraces elevations; Ghani, 1978; Pillans, 1986;
England and Molnar, 1990), and are the locus of numerous gravitational
instabilities. Using satellite imagery and field work analysis, we
document the distribution and morphology of a cluster of gravitational
instabilities (average surface of each landslide is 1 km?) within a
selected area of the Coastal Ranges (Tawhero syncline). Our goal is to
precisely delineate and characterize the relationship between the onset
of landslides and the different internal and external geologic parameters
of the area, such as climate, tectonics, lithology, and pore fluids.

2. Geological setting of the Waitawhiti complex
2.1. Geodynamics

The North Island of New Zealand is located on the upper plate of the
Hikurangi subduction zone, at the southern end of the Tonga-Kermadec
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subduction (Fig. 1a). Rates of subduction range from 41 mm yr~ " in the
South to 47 mm yr~ " in the North of the Hikurangi trough (Fig. 1a; De
Mets et al., 1994).

The Hikurangi margin comprises three major structural elements
(Fig. 1b) between the Hikurangi trough and the volcanic arc (Taupo
Volcanic Zone, Fig. 1b). (1) The subduction wedge, whose highest
ridges are up to 1000 m high, emerge and correspond to the Coastal
Ranges (Sporli, 1980), (2) the forearc basin (Ballance, 1993), 10 to
30 km-wide and (3) the Axial Ranges. The Waitawhiti complex
belongs to the Coastal Ranges domain.

Owing to crustal-scale partitioning, the oblique subduction is
accommodated in the Coastal Ranges by two fault families, reverse
faults and right-lateral faults, as has been described in a variety
of other subduction zones (e.g., Indonesia and the Philippines;
Fitch, 1972; Yu et al., 1993; McCaffrey et al., 2000). The Coastal Ranges
are subjected to intense seismic activity. Since the 19th century, at
least fifteen earthquakes of magnitude M>6 have occurred in the
area (www.geonet.org.nz; Hull, 1990; Schermer et al., 1998;
Rodgers and Little, 2006). Within a 45-km range of the study area,
four major historical earthquakes have been recorded (Fig. 2):
Pahiatua 1934 (M, =74; Schermer et al, 1998), Weber II 1990
(M_=6.4; Louie et al., 2002), and two events in the Dannevirke area
(1989, Ms=6.3 and 1990, Ms=6.7; www.ngdc.noaa.gov). These
large earthquakes have been attributed to slip along right-lateral or
right-lateral transpressional faults (e.g., the Alfredton, Saunders
Road and Waitawhiti faults; Lee and Begg, 2002; Schermer et al.,
2004).

These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009
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2.2. Presence of fluid ascents along the Coastal Ranges

Along active margins, the influence of pore fluids on deformation
has been emphasized by many authors (e.g., Henry and Le Pichon,
1991). In these settings, overpressured fluids commonly escape to the
surface, forming gas seeps and mud volcanoes. Such seeps and
associated mud volcanoes are found in the study area (Johnston, 1975)
and all along the Coastal Ranges (Lillie, 1953; Kvenvolden and
Pettinga, 1989; Francis, 1995; Pettinga, 2003). Methane is the
predominant gas in the seeps, and is often associated with the
generation of hydrocarbons at depth (Kvenvolden and Pettinga, 1989;
Francis, 1995). Isotope studies show that the seeps have a thermogenic
origin (Francis, 1995). The depth of generation of the gas is difficult to
determine precisely, but Pettinga (2003) estimated it to be less than
6.5 km. These fluids often migrate upward through fault zones,
especially along strike-slip faults (Chanier, 1990; Pettinga, 2003 ). The
presence of fluids generated at depth can be an important parameter
to take in account when studying landslides because these fluids may
be accumulated below shallow low-permeability strata, therefore
reducing the effective rock strength and triggering gravitational slides
(e.g., Storegga slide, Huhnerbach and Masson, 2004; Amazon deep-
sea fan, Cobbold et al., 2004).

2.3. Geology

The high number of multidirectional slides we identified, along
with their clear surface expression, makes the Waitawhiti landslide
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complex, located 50 km southwest of Cape Turnagain (Fig. 2}, one of the
largest and most intriguing landslide cluster in the North Wairarapa
region. The complex is located in the core of a large open syncline, the
Tawhero syncline (Johnston, 1975; Neef, 1992; Bailleul et al., 2007). The
syncline (Fig. 2) is one of the major compressional structures trending
paralle] to the margin {Neef, 1992; Bailleul et al., 2007 ). Rapid uplift
during the Quaternary in the area has led to emersion and good
outcropping conditions of thick turbiditic sequences in the Tawhero and
Akitio synclines (Fig. 2; Bailleulet al., 2007). These sequences have been
interpreted as deposits of trench-slope basins (Neef, 1992; Bailleul et al.,
2007). The Tawhero syncline comprises series of late Miocene age,
ranging from ca. 13.2 to 53 Ma, overlying Mesozoic basement rocks
(Bailleul, 2005). The sediments affected by landslides in the axis of the
syncline are of late Tongaporutuan (ca. 9-6.5 Ma) to Kapitean {ca.6.5-
5.3 Ma) ages (Lee and Begg, 2002).

24. Climate and vegetation
The climate in the study area is temperate, having moderate

temperatures {14 °C annual average) and rainfall (1200 mm yr~'
since 1970, www.niwa.co.nz). However, the East Coast can be exposed

to tropical cyclonic events (“Giselle” in 1968 and “Bola” in 1988). The
Coastal Ranges, and New Zealand as a whole, have been massively
deforested with the first arrival of Polynesian settlers 1000 years ago
and that of Europeans settlers since 1840. Increasing farming activity
since the beginning of the 20th century has led to the destruction of
more than 80% of the forests along hillslopes, now covered mainly
with grass, and undergoing important erosion during seasonal rainfall.

3. Methodology
3.1. Morphostructural analysis

We acquired two stereoscopic panchromatic SPOT5 images in 2005
{acquisition sponsored by the French ISIS program). These images
cover a60-km? area in the central Coastal Ranges (northern Wairarapa
region, Fig. 2). The images have a resolution of 5 m per pixel and can
reach a 2.5 m resolution when associated using stereoscopy. They were
geometrically rectified and spatially geo-referenced using the GEO-
image software; then radiometrically improved. We conducted a
detailed interpretation of these images and identified the main
landscape features such as structural lineaments, fault traces and

Fig. 3. Morphostructural map of the Waitawhiti landslide complex as deduced from the analysis of SPOTS and Quickbird images. {(a) Ortho-rectified Quickbird image.
(b) Morphostructural map. See location in Fig. 2. Black lines indicate location of cross sections A and B (see Fig. 5).

© 2011 Tous droits réservés.
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landslides. This allowed us to map a thousand slides and discover Thickness Units (Age)

clusters of landslides along a great part of the Coastal Ranges (Fig. 2). (m) - =

We compiled our observations in a GIS database using the ArcMap 400 C (Tk) £1Z0n
software. We also integrated bibliographic data to this database, such E a_ g
as the location of gas seeps (Johnston, 1975; Field et al, 1997), Y - g g_ 5 =
epicentres of historical earthquakes (www.geonet.org.nz), uplift 300 \ ; ez
rates (Pillans, 1986) and lithological formations and structures A £2 %‘ &
from geological maps (Johnston, 1975; Lee and Begg, 2002). We then = +C < 3
analysed three Quickbird images (reselution 0.6 m per pixel, acquired zjl T B2 (Tk) _§ 2

in 2003, 2006 and 2008) focusing on the Waitawhiti landslide 200 = = 2
complex, which appeared to be one of the largest and best expressed o® = ] E
landslide cluster we could identify on SPOT5 images. Through field ~—W Bl (Tk) g 2 =
work in the area, we calibrated the satellite observations, improved the o & e §
local mapping, and analyzed in detail the structure and lithology of the 100 = 5 %

. . . S @
identified landslides (Fig. 3). A(TH) é §

32. Grain-size analyses and clay mineralogy 0 ] ]

We conducted grain-size analyses on rocks of the study area using
the principle of diffraction and diffusion of a monochromatic laser
beam on suspended particles. This method is based on near-forward
scattering of a laser beam by particles in suspension {Loizeau et al.,
1994). The composition of clay mineral assemblages was determined
following the protocol of Bout-Roumazeilles et al. (1999).

4. Results
4.1, Main presentation of the sliding complex

We analysed a total of four landslides within the Waitawhiti land-
slide complex (Fig. 3): the northern, central, western and southeastern
Waitawhiti slides, respectively. The Waitawhiti landslide complex has
acumulated sliding area of3.71 » 10% m?. Individual sliding areas are in
the order of 1 km? (Fig. 3). The total volume of displaced material is
estimated to be 111 10° m?. Sliding occurs or occurred at different
elevations in the area (Fig. 3). The northern and central slide elevations
range from 280 to 420 m above sea level (a.s.l.}, whereas those of the
western slide range from 160 to 260 m. Sliding directions can be either
parallel ( northern and central slides) or perpendicular (western slide)
to the Tawhero syncline axis (Fig. 3). From SPOTS and Quickbird
satellite images, we observe that the slides have a roughly triangular
shape (Fig. 3), wide upslope and narrowing downslope. River incisions
are deep in the study area, especially downstream of the knickpoints
we could observe (Fig. 3). Within the slides, we identified numerous
sliding blocks having crests trending perpendicular to the sliding
direction [Fig. 3). These blocks vary in size, with heights up to 20 m.
Peat-bogs often form in the depressions at the foot of the sliding
blocks. By radiocarbon dating the organic matter trapped in these
peat-bogs, we were able to estimate minimum ages for the slides (Lang
etal., 1999), as presented in Section 4.5.

Three active faults crossing or bounding the northern, western and
southeastern slides attest of recent tectonic activity (Fig. 3). These
faults strike east-northeast to northeast. This trend, parallel to the
margin direction, is consistent with the regional trend of right-lateral
active faults in the Coastal Ranges (e.g., the Carterton and Waitawhiti
faults; Lee and Begg, 2002; Schermer et al, 2004). The presence of
abandoned uplifted river beds observed along the eastern flank of the
Tawhero syncline also indicates ongoing compressional deformation
in the study area (Fig. 3).

42. Stratigraphy and fluid seeps in the stable domains

We established a synthetic lithostratigraphic column of the upper
Tongaporutuan and Kapitean in the Waitawhiti area (Fig. 4). Three
members, having different petrophysical characteristics, have been
defined within these turbiditic sequences (Fig. 4; Bailleul, 2005; this

© 2011 Tous droits réservés.

Fig. 4. Synthetic sedimentological section in the stable domains in the Waitawhiti area.
Arrows indicate approximate positions of the décollement planes. W: western slide
décollement plane; C: central slide décollement plane; T: tephra layer. White circles
indicate approximate positions of the identified gas seeps. Tt: Tongaporutuan (ca. 9-
6.5 Ma); Tk: Kapitean (ca. 6.5-5.3 Ma).

study). Units A, B1 and B2 form an upward-coarsening sequence and
Unit € shows an upward-fining sequence.

Bailleul (2005) demonstrated that Units A, Bl and B2 are a pro-
grading sequence. The base of this sequence {Units A and B1) crops
out in the Annedale region, 3 km south of the Waitawhiti landslide
complex. The fine mud-rich turbiditic successions of Unit Bl,
interpreted to reflect a bathyal (=600 m depth; Bailleul, 2005)
depositional environment, evolve into the lobe-facies {Bailleul, 2005)
sand-rich turbidites of Unit B2 (Fig. 4). In the study area, the top of
Unit B2 shows progressive decreasing thicknesses of the sandstone
beds. Unit C is made of massive weathered siltstone with nodules
(Fig. 4). The contact between Unit B2 and Unit C could not be observed
in the field because of the slides (Fig. 5).

Grain-size analyses revealed that sandstones of Units B1 and B2 are
fine-grained sandstones, having at least 49% of the grains ranging
between 2 and 63 umin size (Table 1). Siltstone layers of Units B1, B2 and
C show pervasive concentric fractures, typical of spheroidal weathering
processes (Sarracino and Prasad, 1989). The siltstones comprise at least
89% of grains whose sizes range between 2 and 63 pm (Table 1). Some
siltstone layers have high clay contents, up to 18.8% of grains <4 pmin
size (Table 1). X-ray diffraction measurements revealed that, when
present, the clay content is largely dominated by smectite (up to 75%,
Table 1). At the base of the western, northern and central slides, we
identified such smectite-rich layers (Fig. 4, see discussion below). We
have also detected one tephra layer, within Unit B2 (Fig. 4), in the
southeastern slide area. This layer, overlain by the sliding mass (Fig. 5),
has a low clay content (~6%), once again dominated by smectite
(Table 1). When water-saturated, tuffaceous rocks like this one com-
monly act as landslides shear surfaces (Shuzui, 2001).

Deep thermogenic fluid seeps have been previously described 5 km
southwest of the study area (Johnston, 1975). Field work allowed us to
identify three new gas seeps within the Waitawhiti landslide complex;
two of them located in a stream south of the central slide, and one
located south of the western slide (Figs. 3, 4 and 5). Intermittent
bubbling water evidences the ascent of methane gas to the surface
(Fig.6). Iridescence phenomena in stagnant water near the seeps attest
of the presence of hydrocarbons in the fluids. Thus, these fluids
probably are of thermogenic origin, as those described by Kvenvolden
and Pettinga ( 1989), Francis (1995) and Pettinga (2003 ). The fact that
all three gas seeps are stratigraphically located in Unit B1 only (Fig. 4),
regardless of their geographic elevation, suggests that lateral gas
migration took place within the highly permeable sandstone layers.
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4.3. Geotechnical elements

We performed uniaxial compression tests on sandstone and
siltstone samples from the study area in order to estimate the overall

189

strength of these rocks. Two different sandstone and siltstone samples
were tested under different conditions of ambient relative humidity
(Fig. 7). Siltstone samples appear to be about six times more resistant
than sandstone samples (Fig. 7). Also, the strength decreases linearly

Table 1

Grain-size analysis and clay mineralogy of the Waitawhiti rocks.

Sample Location Grain size Clay mineralogy

Fine sand % Very fine sand % Silts % Clay % Smectite® [llite® Kaolinite® COhlorite® Interstratified %
(125 pm<x<250 um) (63 um<x<125um) (2 um<x<63 pm) (x<4pum)

O7ANN20 Unit B 1, below the 11.51 8728 828 59:21 15.01 9.02 972 7.03
western slide

07ANN21  Unit B 1, base of the 98.43 13.57 69.49 1015 7.55 534 746
western slide

07ANN22 Unit B 1, base of the 98.53 13.06 63.51 11.85 863 6.13 988
western slide

07ANN23  Unit B 1, base of the 0.10 98.59 1231 67.87 1234 510 710 759
western slide

07ANN24  Unit B 1, base of the 69.85 11.65 774 523 454
western slide

07ANN30 Unit B 2, base of the 96.82 18.80 59.43 1598 1052 7.88 620
central slide

07ANN33 Unit B 2, below the 545 93.82 6.74 35.84 2841 483 16.42 1451
northern slide

O07ANN34 Unit B 2, below the 512 93.88 750 62.86 1333 607 834 940
northern slide

08WAIO5  Unit B 2, below the 98.92 1164 64.33 1270 352 1048 896
southeastern slide

08WAIO6 UnitB 2, below the  4.96 4494 49.39 381 50.66 1663 679 693 1899
southeastern slide

OBWAIT Unit B 2, below the 10.09 89.17 582 69.30 843 1809 0.00 417
southeastern slide

07ANN43  Unit B 2, southeastern 0.50 9790 12.95 75.80 924 426 4.09 6.62
slide

08WAI02  Unit C, central slide 6.86 92.82 498 5045 1771 5.68 381 2235

08WAIO7  Unit C, northern slide 2365 75.88 408 64.10 1250 428 9.93 9.19

08WAIO8  Unit C, northern slide 2261 76.74 5.10 15.55 3729 2003 2503 an

x: relative fraction in the sample volume.
Bold data show specific high clay content and high smectite proportion in the possible décollement layers of the slides.

© 2011 Tous droits réservés.
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Fig. 6. Example of gas seep discovered in the study area, evidenced here by bubbling
water (white arrows) along a stream. See locations in Fig. 3.

for each type of rocks with increasing relative humidity. The strength
of water-saturated sandstones dropped tenfold. We could not conduct
this kind of water-saturated test on siltstones because samples
immediately lost all strength and cohesion once saturated.

Anyhow, these tests indicate that siltstone and sandstone layers,
especially when they are saturated with water, have a very low
resistance to applied forces and stresses.

4.4. Detailed individual structure of the Waitawhiti landslides

4.4.1. Western Waitawhiti slide

The western Waitawhiti slide (total area = 620700 m?), lies on the
western flank of the Tawhero syncline, between a lithologically
controlled dip slope to the west, and the Woody Gully stream to the
east (Figs. 3 and 8a). The surface gradient of the sliding zone is low
(~5"), with only a 100-m differential in elevation between the main
scarp area and the distal downslope edge (Fig. 8a). In stable areas,
strata dips vary from 27° to 10” eastward between the upslope and
downslope areas, respectively (western flank of the Tawhero syncline,
Figs. 3 and 5).

Fresh, meter-high scarps are found in the upslope western area. A
20 m-high scarp forms the northern main scarp (Fig. 8a). Metric fresh
scarps develop upslope of this one (Fig. 8a), suggesting ongoing
retrogressing deformation.

The body of the slide has a hummocky morphology (Fig. 8 ). Sliding
blocks can reach 10 m (Fig. 8b), and depressions in between blocks
have a short wavelength {about 10 m). Fine-grained sandstone rocks
form the “mounds” sliding on siltstone layers of Unit B1 (Fig. 9a).
Normal faults, trending perpendicular (NS) to the sliding direction,
affect some of the rafted blocks (Fig. 8a), evidencing several phases of
eastward gravitational deformation. The direction and dip of the
bedding in the blocks could only be measured reliably at one site. The
low value of the dip (10°E) indicates that deformation has caused little
to no rotation.

The Woody Gully stream has incised about 20 m into the series
downslope of the western Waitawhiti slide. In the stream bed, a
particular clay-rich siltstone layer crops out (Fig. 9 and Table 1) and is
believed to be the décollement layer of the slide (see discussion
below). All sandstone units overlying this particular layer are affected
by normal faults (Fig. 9b), recording extensional deformation in the
distal part of the slide. These faults are oriented N169 and dip 32° to
the east. Slickensides indicate an N055°E direction of slip. Across the
stream, smaller slides are present. We do not discuss these slides in
details because of poor eutcropping conditions.

In summary, this slide comprises a near-horizontal surface slope
and is probably activated by river incision and outcropping of a critical,

© 2011 Tous droits réservés.

smectite-rich stratigraphic horizon (Fig. 9 and Table 1). The minor
rotations of the blocks, as well as their very disconnected morphology
suggest ongoing lateral spreading or translational sliding processes.
Spreading affects originally gently tilted lithological units. No
accumulation zone or compressional deformations at the downslope
edge of the slide could be observed. Instead, extensional deformations
have been evidenced close to the river bed (Fig. 9b). This seems
consistent with aregular removal of distal sliding deposits by the river.

4.4.2. Central Waitawhiti slide

The 1344 km? central slide affects an area (average surface
slope=11°) steeper than the western slide (Figs. 3 and 10). The
stratigraphic series appears for this slide to be horizontal (core of the
Tawhero syncline, Fig. 5). Elevations range from 240 m in the distal
badland areas to 420 m at the top of the main scarp (Fig. 10). Here, the
sliding direction was southward, parallel to the syncline axis (Fig. 3). The
sliding mass lies on stable turbiditic series of Unit B2 {Figs. 5 and 11a).
These stable turbidites comprise alternating thick metric fine-grained
sandstone units and decimetric layers of weathered siltstones. The
central slide is bounded downslope by three merging incised valleys.
Knickpoints as high as 15 m (Fig. 11b} were observed at elevations about
280 m (Fig. 3). Upstream of these knickpoints, the amount of incision
remains low (Fig. 3).

Sliding blocks, having crests parallel to the main scarp, are well-
expressed in the eastern half of the slide. In the western half of the
slide, such blocks have been smoothed by intense farming work
(Fig. 3). The sliding blocks, slightly tilted, are well-expressed in
the vicinity of the main scarp, the largest block being about 50 m high
(Fig. 10b). The topography of the downslope part of the slide is very
smooth, which suggests intense weathering of the sliding blocks (Fig.
10). Siltstone badlands mark the transition between the body of the
slide and the incised valley (Fig. 10a). These badlands are a non-
structured melange of massive weathered siltstones from Unit C, with
fine-grained sandstone from the top of Unit B2. The décollement layer,
hidden by the badlands, could not be clearly evidenced in the field, but
we suspect its location at or above the knickpoints' elevation (280 m),
because stable alternating sandstone and siltstone are present
immediately below this elevation {Fig. 11a). Fig. 11c¢ shows a schematic
block diagram of the stream longitudinal pattern. The incision is best
expressed in the fine-grained sandstone units, forming minor
knickpoints, whereas siltstones are less eroded. Valley incision
remains deep in the turbiditic series. Interestingly, rocks forming the
badlands have particularly high clay contents (18.8%, Table 1). Finally,
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Fig. 7. Graph plotting the uniaxial compressive strength of rocks of the Waitawhiti area
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Fig. 8. View of the westem slide. (a) Panoramic photograph and line drawing (b) Detail of a sliding block.

metric second-order active scarps found in this area (Fig. 10a) attest for
local ongoing advancing activity in the downslope domain of the slide.

In summary, the central slide is globally V-shaped, narrowing
greatly downdip. Most likely, the slide was laterally constrained and
guided by incision of converging creeks. As in the western slide, no
distal compressional structures could be observed. Streams strongly
erode the distal parts of the central slide, maintaining continuous
removal of sediments and the activity of the slide.

4.4.3. Northern Waitawhiti slide

Fine turbidites and siltstone rocks from the top of Units B2 and C,
respectively, slide northward, north of the Waitawhiti road (Figs. 3 and
5). The northern slide is a 1.117 km? destabilized body. Its surface slope is
about 8°. As observed in the central slide, the northernslide is bounded
laterally by shallow-incised valleys and distally by deep-incised valleys.
As in the central slide, sliding affects massive weathered siltstones
(Fig. 5), making dip measurements and tilt values difficult to assess.
Strata appear nearly horizontal in the stable areas surrounding the
destabilized body ( core of the Tawhero syncline, Fig. 5).

Sliding blocks with crests parallel to the Waitawhiti road are
present among a dense drainage network (Fig. 3). Large smoothed
blocks form the upslope area, whereas the topography in the down-
slope area is dominated by smaller-scale hummocks, having a short
wavelength (Fig. 3). These hummocks belong to second-order land-

slides, associated with an advancing activity of the landslide (Fig. 3).
Trees tilted southward (Fig. 12a) have recorded the recent activity of
the downslope area of the northern slide.

A right-lateral strike-slip fault crosses the slide in its upslope area
[Fig. 3). The associated gully offsets range from 10 to 40 m. The vertical
normal offset of this fault is thought to be 2 m, on the basis of an
observation in a stream incision. The east-northeast orientation of
this fault is consistent with main regional fault trends (Fig. 2).
However, determining the temporal relationship between the activity
of the fault and the sliding onset is very difficult. Indeed, no offset
could be observed within the sliding blocks because of their
orientation parallel to the fault. Also, the fault does not propagate
far outside of the landslide, thus preventing the observation of
possible offsets of the fault by sliding. Whether the landslide was
prior, late or contemporaneous with the fault activity is not clear.

We observed clear records of compressional deformation in the
Waitawhiti complex only at the toe of the northern slide (Fig. 12b).
Likely, these compressional structures owe their preservation to the
forced meandering of the stream after it was obstructed partly by the
sliding event, The compressional structures, which have been removed
elsewhere by river activity, include reverse faults having centimetric
offsets (Fig. 12b). The faults, initiated in the horizontal series, have
been largely tilted during northward sliding (Fig. 12c). A large fold
also affects the sliding turbidites (Fig. 12b). Here, sliding turbiditic
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Fig. 10. View of the central slide. (a) Panoramic photograph and line drawing. Stars indicate the location of knickpoints. (b) Detailed view of a sliding block in the upslope domain.

sequences may form the periclinal termination of an anticline. The
orientation of the axis of the anticline would then be ~N170. The
sliding event is probably responsible for this particular structure.

Finally, we have to emphasize that this slide also displays a
triangular planform (Fig. 3). Once again, the presence of a distal
incising stream seems to have been a key parameter in the onset of the
slide. The presence of an active right-lateral strike-slip fault in the area
may have influenced the general morphology of the slide. Likewise,
the southeastern slide also is bounded by an NE-SW active fault. These
faults may partly control the sliding directions by exposing at the
surface critical décollement layers, or by creating a structural fabric
within the different units.

4.5. Landslide activity

Radiocarbon dating (Table 2) on two pieces of wood sampled in the
sliding mass across the western slide, and on a wood fragment trapped
in an upslope peat-bog of the central slide, have yielded minimum
slide ages of 2857 + 89 yr cal. BP, 2776468 yr cal. BP and 1621 + 80 yr
cal. BP, respectively. The northern slide could not be dated. When
comparing Quickbird satellite records of 2003 and 2008, we did not
find any new large-scale structures within the slides body or in the
main scarp areas. However, we could map a metric scarp, retrogressing

about 5 m, located upslope the southeastern slide. In the field, fresh
scarps and continuously deformed fences correspond to this event
(Fig.13). Tilted trees also show recent activity in the downslope part of
the northern slide (Fig. 12a). Ongoing sliding might be seasonal, and
strongly influenced by rainfall, as discussed in Section 5.2. Evidence of
ongoing activity in the Waitawhiti area is limited to the northern and
southeastern slides.

However, the 0.6-m resolution of the satellite images makes it
impossible to detect smaller movements. Furthermore, because the
polynomial models used for image orthorectification depend on the
density of CPS points within the study area, orthorectification
remained poorly constrained at the scale of the slides. Indeed, the
lack of benchmarks, such as buildings or crossroads, made GPS acqui-
sitions difficult. As a consequence, the three images are not exactly
stackable, at least not at a G0-cm horizontal scale.

5. Discussion: Possible determining and triggering factors
of landslides

5.1. Fluvial incision

Landsliding in the study area seems closely linked to stream incision.
The studied landslides are systematically bounded downstream by
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Fig. 11. Details from the central slide. (a) Stable horizontal turbiditic series of Unit B2 overlain by the sliding mass of the central slide. (b) Knickpoints (shot from upstream) in the
stream in the downslope domain of the slide. (c) Schematic block diagram showing the preferential location of knickpoints in the streams.
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Fig. 12. Details from the downslope part of the northern slide. (a) Photograph of tilted trees. (b) Line drawing of the partly preserved compressional toe of the northern slide and
photographs of the associated reverse faults. {c) Sketches illustrating the genesis of tilted reverse faults.

deep-incised valleys exposing low shear-strength décollement layers
and facilitating horizontal slip of the overlying strata, as described for
large rotational slides by Azanon et al. (2005) and for extension in
Canyonlands National Park by Schultz-Ela and Walsh (2002). Deep
valley incisions cause the continuous removal of the downslope
buttresses, thus regularly activating slides through time and preventing
the conservation of any compressional distal toes. Laterally, the sliding
masses are bounded by less-incised valleys.

In the streams of the study area (tributaries of the Manawatu and
Whareama trunk rivers), knickpoint retreat is likely to be the
dominant incision process (Figs. 3 and 11). Crosby and Whipple
(2006) and Litchfield and Berryman (2006) abserved that knickpoint
retreat propagating upstream in tributary channels was caused by a
postglacial (18 ka) pulse ofincision in the trunk rivers of the east coast
of the North Island of New Zealand. Litchfield and Berryman (2005,
2006) found that climatic fluctuations (i.e., changes in sediment
supply and water flux) have a major influence on the transition
between aggradation and incision. They also showed that the effect of
the base sea-level changes is restricted to the downstream parts of the
rivers (first 50 km from the coast), and that tectonic uplift only
enhances the rates of incision, but do not trigger incision. Optimal
sediment supply and water flux, coupled with high uplift rates, would
then have induced deep postglacial river incisions progressively
propagating upstream. The relative ages of the western and central
slides are consistent with a mechanism of knickpoint retreat progres-
sing upstream in the Waitawhiti area.

5.2. Rainfall and vegetation

In the Waitawhiti region, poorly-lithified sandstones and highly-
fractured siltstones (spheroidal weathering, Sarracino and Prasad,
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1989) have high water infiltration rates because of their high porosity
and permeability values, probably favouring landslide motion. Lateral
shallow stream incision also probably facilitates water infiltration in
the slides, thus allowing regular activation of the slides during heavy
rainfall. Simple rock-mechanics compression tests (Fig. 7) showed
that the strength of the samples decreases when they are saturated
with water. Saturated tests could not be conducted on siltstone
samples, as pore pressure in small fractures caused these samples to
fail before testing. Water flowing within siltstone fractures probably
enhances the landslide motion by increasing the pore-fluid pressure
and reducing rock strength (Binetet al,, 2007), as shown in numerous
rainfall-induced landslides (e.g., Rogers and Selby, 1980; Chen et al.,
2006). Intense cyclonic rainfall events, such as “Giselle” in 1968 or
“Bola” in 1988, are potential triggering factors of large landslides.
Finally, it has been proven that the lack of forest cover as a
consequence of massive deforestation also greatly exacerbates the
influence of rainfall in triggering slope movements. Reid and Page
(2002) showed that sediment loads in rivers in non-forested catch-
ments were up to 10 times those in forested environments. Indeed,
deforestation leads to the removal of interconnecting tree-root systems,
thereby decreasing the tensional strength of soil (Pearce et al., 1987;
Zhang et al,, 1993). In the study area, the lack of forest cover may lead to a

Table 2
Radiocarbon ages of wood samples from the western (07ANN25 and 07ANN26) and the
central (07ANN56) slides.

Sample 14C age (yr BP) 95.4% (2a)cal. age (yr BP) Calibration dataset
07ANN25 2810435 2857489 SHCal04 (McCormac et al.,
O7ANN26 2680435 2776+68 2004)

O7ANNS6 1765430 1621180

Calibrated ages were obtained using the CALIB program (Stuiver and Reimer, 1993).
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Fig. 13. Records of recent sliding activity in the southeastemn slides area. (a) Main scarp and detached block. (b) Suspended fence.

reactivation or an increase in rates of slope movements. Nevertheless, it
is important to point out that the loss of forest cover is unlikely to have
initially triggered the Waitawhiti landslides because the earlier
minimum ages for sliding predate the deforestation. The intensification
of erosion caused by deforestation could only induce a positive feedback
on channel incision by providing abrasive “tools” necessary for the
streams fto continue incising, and hence removing distal buttresses,
where stream power is large enough to do so.

5.3. Earthquakes and tectonics

Three active faults are associated with the Waitawhiti landslides
(Fig. 3). The southeastern slide is clearly bounded laterally by one fault
(Fig. 3). We Dbelieve that the sliding motion has been localized and
guided by the pre-existent fault trace. This right-lateral strike-slip
fault could have exposed a critical sliding layer or acted as a guiding
fabric. The temporal occurrence of the faults within the western and
northern slides is more difficult to constrain: faults do not clearly
propagate out of the landslides and do not offset the boundaries of the
sliding areas. Conversely, the landslides do not deform fault traces. We
however assume that active faults, by creating heterogeneities, may
have had an influence on the location and orientation of the
Waitawhiti landslides. Tectonic deformation, by inducing preferential
structural fabrics and increasing slope gradients, may have favoured
and guided sliding.

The presence of three active faults in the study area suggests that
the Waitawhiti landslides may have been triggered by the earth-
quakes associated with these faults, as in other examples in New
Zealand (e.g., Lake Waikaremoana landslide; Davies et al., 2006).
Indeed, several earthquakes occurred recently at distances less than
45 km from the study area (Pahiatua 1934 earthquake, My, =74;
Weber Il 1990 earthquake, M, =6.4), attesting strong regional seismic
activity (Schermer et al., 1998, 2004 ). Moreover, Crozier et al. (1995)
showed high landslides density in the vicinity of active fault traces and
related landsliding to slip motion on these faults (landslides were
particularly numerous at distances less than 2 km from the epicentre).

In addition, considering the impact of tectonics on the Waitawhiti
complex, it is important to point out that high uplift rates associated
with crustal-scale tectonics probably contribute to increase the
hillslopes gradients and rates of fluvial incision, the latter being
considered in the study area as a very important triggering and
maintaining parameter of slope movements. High Quaternary uplift
rates also caused the rapid exhumation of poorly-consolidated rocks,
thereby facilitating mass movements.

5.4. Fluids overpressure and lithology

Finally, the presence of thermogenic fluids in the study area may be
an additionallandslide triggering factor. Indeed, we observed many gas
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seeps in and around the study area (Figs. 3 and 6), evidencing the
upward motion of thermogenic fluids in the region. Gas was found to
escape within Unit B1, at stratigraphic levels positioned below the
sliding masses. We could observe the seeps only in water-filled
streams, but their frequent occurrence in and around the Waitawhiti
area led us to think that such fluids, related to active migration of deep
thermogenic fluids to the surface, may be widespread across the area. It
is known that fluids preferentially rise through fracture zones and
permeable layers {Chanier, 1990; Pettinga, 2003). Then, the right-
lateral strike-slip faults found in the study area and the poorly-lithified
sandstone probably greatly facilitate the gas migration from depth.

In such a context, clay-rich, low-permeability layers that form the
base of the western slide (Fig. 9 and Table 1) and potentially the
central (Table 1) and northern slides may play a particular role by
blocking the ascent of fluids and inducing excess pore-fluid pressures,
as described for many examples offshore {Orange et al., 2003; Bayon
et al., in press). The mechanical strength of rocks below the low-
permeability layers is then strongly reduced, and mass movements of
the sedimentary cover can occur. This phenomenon can affect either
thin or thick sedimentary covers (e.g., Storegga slide, Huhnerbach and
Masson, 2004; Amazon deep-sea fan, Cobbold et al., 2004). In such
cases, geotechnical and experimental studies evidenced the secondary
role of the basal and surface slope gradients in the triggering of mass
movements due to fluids overpressure (surface slope less than 5° for
the Gabon slope; Sultan et al., 2004).

However, our results are not specific enough to allow precise
quantifications of the deep-origin fluids in the Waitawhiti complex.
Fluid overpressure below clay-rich layers is a potential triggering factor
for the observed landslides, especially in the case of low-slope-
gradient slides, such as the western slide, and low-dipping strati-
graphic basal slopes, such as the central and northern slides. The
exposure of the décollement layer caused by fluvial incision may be an
enhancing factor, because of the loss of buttress resistance downslope
(Lacoste et al., 2008). Moreover, seismic activity is often associated
with pulses in fluid fluxes (e.g., North Anatolian Fault; Géli et al., 2008).
Complex interaction among fluid fluxes, seismic cycles (e.g., Miller
etal, 1999) and landsliding could be possible in the Waitawhiti area,
emplaced on a broad syncline within an active emerged accretionary
prism.

6. Conclusions

The Waitawhiti multidirectional landslides involve soft rocks on
nearly horizontal strata and are typically V-shaped, bounded by incised
valleys. The main destabilizing factor seems to be fluvial incision
(controlled by postglacial climatic changes and uplift rates). Incision
seems to trigger landsliding by exhumating décollement layers and
continuously removing distal basal buttresses. The minimum ages
of about 2000 yr BP are consistent with a hypothesis of landsliding
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caused by postglacial downcutting, rather than deforestation, as the
inirial triggering factor.

Classical triggering factors, such as rainfall and seismic activity,
cannot be excluded here. Geotechnical studies show that sandstone
and siltstone rocks in the study area have an extremely low strength
when they are saturated with water. Regional and active faults
mapped in the Waitawhiti area also evidence a strong seismic activity.
Earthquakes caused by slip along these faults could have triggered the
analysed landslides, as described elsewhere in New Zealand.

Our results also suggest that fluid overpressure, by reducing the
effective rock strength of basal low-permeability layers, may have
played a significant role in triggering the Waitawhiti landslides. The
importance of this process, widely known in submarine slides, is
difficult to quantify. Anyway, it is clear that active faulting as well as
upward gas migration and trapping in the study area could have led to
such overpressures beneath the clay-rich, low-permeability siltstones
which acted as décoliement layers. Gathering quantitative data on the
importance of this process would require long-term (several years)
monitoring of the sliding activity and fluid fluxes.
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PARTIE IV

INTERACTIONS ENTRE SURPRESSIONS DE

FLUIDE ET INCISION.

MODELISATION EXPERIMENTALE ET

APPROCHE ANALYTIQUE

Exemple de modélisation analogique, vue de coté

© 2011 Tous droits réservés. http://dOC.UI‘liV-|i||e1 fr



These d'Aurélien Lacoste, Lille 1, 2009

CHAPITRE | : RESUME DES PRINCIPAUX RESULTATS

IV.1.1 Problématique

Nous avons émis I'hypothése que la combinaisoriLyéirgcision fluviatile, éliminant
toute résistance en bas de pente, et (2) des saigms de fluide a la base de niveaux silteux
de faible perméabilité, réduisant la résistanceiaaillement de ces couches et facilitant le
mouvement des séries sus-jacentes, est un faatépormmérant dans le déclenchement des
instabilités gravitaires formant le complexe de tMahiti.

(1) Le lien entre glissements de terrain et incidiuviatile est aisément identifiable.
Ces glissements sont tous bordés dans leur pasteedpar des vallées fortement incisées,
lesquelles provoquent la mise a I'affleurement deeaux de faible résistance. De plus, les
structures compressives caractéristiques des z@mesumulation en bas de pente ne sont pas
préservées dans la zone d’étude, ces structumssédtalées a chaque épisode d’'incision.

(2) L'influence de surpression de fluide est pliffiale & mettre en évidence sur la
base de seules données de terrain. En effetpséé@nce de fluides migrant vers la surface est
avéree par les échappements de méethane décritsledgmasagraphe 11.2.2, I'existence de
surpressions a la base de niveaux de faible perlitéabquiert de lourds outils logistiques
afin d’étre confirmée. Un tel suivi des fluides rim@géniques est donc tres colteux et long a
mettre en ceuvre. La modélisation expérimentale®s glermis de compléter les analyses de
terrain et déterminer le réle potentiel de surposssde fluide sur le déclenchement des
glissements du complexe de Waitawhiti. Deux appgedatxpérimentales, détaillées dans les
articles constituant les deux chapitres suivantté développées. Le dispositif expérimental
utilisé est celui mis au point par Mourgues et Gil§2006), dont le principe est décrit dans

le paragraphe 1.3.5.

IV.1.2 Analyse qualitative (article soumis auwlournal of Structural Geologye 11

septembre 2009 et annexe D)

Les modeles analogiques présentés dans les depxrelkasuivants constituent une
approche gqualitative permettant de déterminerdisrespectifs de (1) la pression de fluide,
(2) l'incision fluviatile et le retrait de butoiristal et (3) la pente de base sur linitiation,
I'évolution et la structure des glissements. Nousna mené deux séries d’expériences. Tous

les modeles étaient construits avec une incisidrale en bas de pente. Les modéles de la
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premiere série étaient ensuite soumis a une imcigermanente, jusqu’a la fin de
I'expérience, alors que ceux de la deuxieme ségtaient plus érodés aprés l'incision initiale
(simulant des régimes érosifs moins forts).

Les mécanismes de déformation et le style structtaaaient beaucoup et étaient

dépendants des conditions aux limites :

- Aucune déformation n'a été observée lorsqu’aucumession d'air n’était
appliguée.

- Dans les modeéles soumis a l'incision permanentebuloir distal, des failles
normales se formaient au départ le long des fldada vallée puis se propageaient
de facon rétrogressive vers le haut de pente.

- Une zone compressive se formait en bas de penteldaimodeles non soumis a
I'incision permanente. La masse glissée compretais un domaine en extension
repris en compression en bas de pente, témoigrana doremiere phase de
déformation et du remplissage de la vallée, un lblar de couverture non
déformée et simplement translatée de fagon rigée la vallée et un domaine en
extension en haut de pente.

- Dans tous les modeles, la surface affectée paefarmation augmentait avec
'augmentation de la pression de fluide, de la @ndeur d’incision et/ou de la
pente.

Ces résultats montrent que des glissements deintepeuvent étre facilement
déclenchés si les deux paramétres suivants, incfliviatile et surpression de fluide, sont
présents. Nos modéles montrent que dans ce aasueement de la couverture peut s'initier
méme si la pente basale est faible, voire horizentdoutefois, une force motrice est
nécessaire au déclenchement de tels glissementss Bas modeles, cette force était
gravitaire, générée par la seule présence d’'unte gknsurface, induite par I'incision en bas
de pente.

IV.1.3 Glissements en présence de surpressions dig@ide et d’incision en bas de
pente. Approches expérimentale et analytique (artle & soumettre auJournal of

Geophysical Research — Surface Proce$ses

Nous avons entrepris une seérie de modélisationgrempntales afin de tester

linfluence des surpressions de fluide sur I'évigatet la longueur de glissement dans le cas
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d'un systeme dépourvu de butée en bas de pentepressions de fluide étaient mesurées
continuellement pendant la durée de I'expérienceusN avons ensuite mesuré, pour
différentes valeurs de pression, les longueursglissements déclenchés. La longueur de
glissement augmente exponentiellement lorsqued#ficent de fluide(A augmente ; eq. 1.5).
Le coefficient de fluide nécessaire au déclencheémarstabilités devient également moindre
lorsque I'épaisseur de la couverture et/ou 'amigldbase augmentent.

Sur la base des travaux de Mourgateal. (2009), nous avons également développé un
modele analytique 2-D de glissement d’'une couversédimentaire infiniment longue sur un
niveau soumis a des surpressions de fluide (cleaPitte cette partie). Mourgues et al. (2009)
ont montré que, pour permettre le glissement darmsa$ d’'un systeme comportant un butoir
en bas de pente, les masses glissées doiventuamiongueur minimale afin que les forces
motrices deviennent plus importantes que les forésistantes. Le modéle de ces auteurs
prédit une diminution de cette longueur minimalesdme I'épaisseur de la couverture

diminue et/ou lorsque le coefficient de pressiofiluide augmente (Fig. IV.1.1A).

104 A 2.01 \ B
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2 3 10 \ ——¢=0Pa
> > \ c=10 Pa
3, 3 \ ¢=30 Pa
g 2 \ c=40 Pa
) > +~—¢=100 Pa
c c 0.5+
S 2 8
‘J 77777 .
0 T T T T 1 0.0 ¥ T T T T 1
07 08 0.9 1.0 0.75 0.80 0.85 0.90
Coefficient de pression de fluide 4, Coefficient de pression de fluide 4,

Figure IV.1.1 : Longueurs de glissement en fonctiancoefficient de pression de fluide. A :
Longueurs de glissement dans le cas de systemes@yaon un butoir distal. B : Longueurs
de glissement pour différentes valeurs de cohadda couverture, en 'absence d’un butoir

Nous avons effectué les mémes calculs dans lel'cassysteme incisé en bas de
pente. Contrairement au modéle de Mourgues et 28109), la longueur minimale de
glissement prédite croit avec l'augmentation duffeoent de pression de fluide (Fig.
IV.1.1A), excepté pour de fortes valeurs de cohesie la couverture (Fig. 1V.1.1B). Nous
avons également testé l'influence de variation$éimisseur de la couverture, de I'angle de
base et du coefficient de pression de fluide dansouverture. Comme dans les modeles

analogiques, le coefficient de pression de fluideessaire pour déclencher un glissement
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devient plus faible lorsque I'angle de base et/épdisseur de la couverture augmentent.
Cependant, l'influence de ce dernier parametreengsheure. En revanche, le passage de la
cohésion au-dessus d’une valeur seuil provoquenangement de tendance dans I'évolution
de la longueur de la masse glissée : celle-ci dimiavec I'augmentation du coefficient de
pression de fluide a la base, et est ainsi sireilairx évolutions observées par Mourgues et
Cobbold (2006) et Mourguest al. (2009) dans le cas ou un butoir distal est prédent
IV.1.1B). Cette évolution est due au fait que l¢euade la contrainte effective paralléle a la
pente devienne négative avec I'augmentation deh&son. Ainsi la force induite par cette

contrainte s’inverse et résiste alors au mouvement.
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CHAPITRE 2: INFLUENCE OF COMBINED INCISION AND FLUID OVERPRESSUR E ON
SLOPE STABILITY : EXPERIMENTAL MODELLING AND NATURAL APPLICATIONS
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2009)
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Abstract

Onshore slides are driven by gravitational for¢ed are either related to a basal slope
(where the strata are tilted) or a surface slopkat@d to scarps and valley flanks). Resisting
these driving forces are the friction at the basthe slide, and the strength to compressional
failure at the downslope edge of the slide. Twadinli$ processes can lower these resisting
forces and thereby trigger slides. On one handd faverpressure at the base of low-
permeability layers decreases the effective shigangth. On the other hand, river incision
removes the downslope buttresses. We undertoologumalexperiments to investigate the
combined influence of both processes on triggeiangsliding. We applied air pressure at the
base of horizontal or tilted models made of highl &mw-permeability layers in order to
induce basal overpressure, combined with locabkianianalogous to river incision in nature.
We also tested the differences in deformation padtevhether or not the incision was
continuous throughout the models’ evolution.

In all experiments, incision was a decisive paramét favouring sliding. But the
evolution of deformation and structural style gheataried, depending on the boundary
conditions. No deformation occurred in the regioons subjected to overpressure. In models
subjected to continuous incision, normal faultsnfed first along the valley flanks, then
propagated upslope retrogressively. Deformation gvaatest, and the deformed area widest,
when we combined continuous incision and steeplbslspes. Where incision was not
continuous through time, a downslope buttress psmgvely formed: the sliding mass

comprised an extensional domain upslope, a loagstated but non-deformed slab at mid-
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slope, and a shortened domain downslope. In ouretapthe extent of the deformed area
increased with increasing incision depth and/oraasing basal slope. These results show that
river incision, combined with fluid overpressurs,a potential landslide-triggering factor, as
suggested by field data gathered at the Waitaviduitdislide complex, North Island, New

Zealand.

Keywords: landslides, fluid overpressure, riverigian, analogue modelling

IV.2.1 Introduction

In order to form, a slope instability requires thia¢ driving force (the slope-parallel
component of the weight along the sliding sectiom)st exceed the two forces resisting
deformation: the frictional forces along the slqgaallel sliding plane, and the force resisting
shortening at the base of the slope.

The first resisting force can be reduced by thegmee of overpressured fluids. Fluids
accumulating at the base of low-permeability layiduce a critical decrease in effective
rock strength (Terzaghi, 1923; Hubbert and Rube359), and therefore have a great
influence on triggering gravitational slides (Amazteep-sea fan, Cobbold et al., 2004; Niger
delta, Weber and Daukoru, 1975; Hooper et al., 280@egga slide, Kvalstad et al., 2005).

Rising fluids, such as water, methane or hydrogen, easily be detected in marine
environments when they reach the surface, formingkmarks or gas chimneys. The
development of high-resolution tools (seismic retiten, well logging, bathymetric imagery)
has revealed frequent associations between flurdgnating at depth and the onset of
submarine mass movements (Hovland et al., 2002; €baaf., 2004; Lastras et al., 2004;
Loncke et al., 2004; Sultan et al., 2004; Trincatdal., 2004; Bayon et al., 2009).

By contrast, when dealing with instabilities lochtenshore, the traditional approaches
consider only meteoric fluids. Intense rainfall aaubsequent subsurface water flows lead to
increased pore-fluid pressure, reducing the sheamgth along hillslopes (Binet et al., 2007)
and causing landsliding (e.g., Taiwan, Chen eR@Dg). Rainfall-induced landsliding may be
enhanced by the presence of clay-rich layers (expansive clay, such as smectite) that can
act as very efficient décollement layers (Shuz091). On one hand, swelling of the clay-rich
layers induces a pervasive decrease in the meaiatiength, and sliding takes plawe or

near the topof these layers of these layers. On the other hawérpressured fluids
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originating at depth and migrating upward can causkastic reduction in the shear strength
at the basef low-permeability layers, acting as very shagbaghment planes.

Recent work by Lacoste et al. (2009) has documethiegbresence of onshore landslides
associated with gas seeps and river incisions. Treposed that overpressured fluids
originating at depth could be one of the main ibditg factors controlling this area.
However, onshore study of fluids originating at thend rising to the surface is more
complicated than in submarine environments. Thesmagion of the fluids seeps is made
possible only with the sparse occurrence of mudamdes, or in water-filled ponds and
streams. Furthermore, monitoring fluid overpressuveuld require complex and heavier and
costlier logistics. One approach to complete detafield analyses and to determine the
potential role of such fluids on landslides is thercouple field observations with numerical
and/or physical modelling.

The second type of force resisting deformationhis riesistance to shortening in the
downslope part of the slided mass. Schultz-Ela \Wadsh (2002) and Azarfion et al. (2005)
showed that the removal of distal buttresses bgrriacision decreases the resisting force
downslope and can be an important triggering fafiorgravitational slides. These authors
showed that gravitational motion initiated where tiver has incised all the way down to
potentialdécollementayers (evaporites or shale).

In the Coastal Ranges of the North Island of Newl&®d, in the Waitawhiti area,
Lacoste et al. (2009) suggested that there iscagtink between landslides, fluvial incision
and fluid overpressure. However, on the sole bafsfeld data, it remains difficult to prove
unequivocally that such a link exists. We therefa&ted this hypothesis using a systematic
series of analogue experiments we undertook inrawlalelineate the respective roles of
combined incision and fluid overpressure on thggering, structure pattern and evolution of
landslides. We then compare the models to natmstiare and marine prototypes and discuss

the influence of combined incision and fluid ovegsure on these slides.

IV.2.2 Scaling

Small-scale models require scaling of the differgparameters controlling
deformation. The dimension and time ratios betwdlke natural prototype and the
experimental model must be constant. In this war,constructed models made of porous,

near cohesionless granular materials (quartz sandsglass microbeads) that all obey a
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Mohr-Coulomb type of deformation criterion, a frastal-plastic rheological behaviour
independent of time and strain rate.

For a brittle model to be properly scaled, it std§ that the density and angle of
internal friction be similar in nature and modehdathat the value of the cohesion be
negligible compared with the other stresses, inndravity, in both models and nature.

The mechanical effect of pore-fluid pressure wasl@ied by injecting a constant flux
of compressed air at a precalculated pressure eatmthdel’s base. An increase in fluid
pressure leads to an increase in the coefficieriluaf pressureA). The coefficient of fluid
pressure is defined, for any given depth, as the be@tween the fluid pressure and lithostatic

pressure/=0 meaning that there is no fluid overpressure.(M®.1):
A= (P(2)-P(0))/pgz

Pressure

»
>

Maximum A value
(A~1)

' | Low-permeability
layer

pth

vy

Figure 1V.2.1: Theoretical diagram showing changthwdepth in the lithostatic and pore-
fluid pressures. Note that the coefficient of flygicessureA) reaches maximum values at the
base of low-permeability layers, where the two puess are equal (Mourgues and Cobbold,
2003)

A model is properly scaled for fluid pressure iéthalue of the coefficient of fluid
pressure is similar in nature and model at propodiy equivalent depths. Prior to
constructing the models, we calculated each laybitkness required to reach a coefficient
of fluid pressureA) nearing 1. We had to make sure that the lithimspaessure would not be
too low to prevent blowouts of the model that ocedren the fluid pressure exceeds the
lithostatic pressure, as observed by Mourgues asttb@ld (2006). We must emphasize that
the scaling procedure of such models does notitakecount time or flow rates (Mourgues
and Cobbold, 2006). Instead, we scaled our moddisrims of coefficient of fluid pressure,
rather than actual flow rate. We then had to cateuthe air pressure used in the lab to reach a

J equivalent to that in nature. For examglef 1 is reached in nature for about 800 kPa (for a
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40 m-thick cover of density 2000 kg¥nand about 800 Pa for a model’s cover 2.5 cm thick
and having a density of 1600 kg*mNote that deformation was not continuous throtigte,
occurring only where a certain amount of fluid greg, depending on the initial boundary

conditions, was applied.

IV.2.3 Experimental set-up

The experimental set-up was developed by MourgadsGobbold (2006). The models
were built on a sieve subjected to fluid pressu¥ig.(1V.2.2A). In the experiments, we
simulated the generation of thermogenic gases usingpressed air applied at the base of the
model (Fig. IV.2.2A). The air pressure was measwsdg a digital manometer. Our models
comprised a 2 cm coarse sand substratum=@16 pm; permeabilityk=100 D) layer,
overlain by a 0.5 cm low-permeability layer of glamicrobeads (§2=106 um;k=10 D) layer
(Fig. 1IV.2.2). We used the microbeads to model &-permeability layer. A coarse sand
(D5¢=316 um) cover, composed of four 0.5 cm-thick layeverlaid the microbeads. Coarse
sand allowed for rapid air flow, hence low air m&®, below and above the low-permeability
décollementayer. Mourgues and Cobbold (2006) showed that pighmeability contrasts
between thelécollemenaind the cover promote gravity sliding.

A Incision B — Shallow incision

Cover—
Microbeads layer

Substratum . Cover b
Basal sieve - .Bh Microbeads layer \
0<p<3.2 Substratum —[ R\ Deep

incision

N\
Digital = L \
manometer Air Area subjected \

to fluid pressure

wo gy

Vertical exaggeration x4

Figure IV.2.2: Experimental set-up. (A) Schematioss-section view of the experimental
setup. (B) 3-D view of the models showing differahincision and the area subjected to fluid
pressure

Models were 130 cm long, 90 cm large, and werd buila horizontal or tilted base, with
or without a valley incision (Fig. 1V.2.2). The depof the incision could vary laterally from O
to 4.5 cm (Fig. IV.2.2B), and locally intersect tlogv-permeability layer (glass microbeads)

acting as a potentialécollementayer.
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We performed three series of experiments. Eachesecomprised three models,
corresponding to three different basal slopes:.0,ahd 3.2°, respectively. The air pressure
was measured and recorded every second duringxfreriments. In this article, we only
present the experiments having the minimum (hotadmand maximum (3.2°) basal slopes,
respectively. The models having an intermediatalbsi®pe (not presented in this article)

yielded results similar to the models having tleepest basal slope.

IV.2.3.1 Non-incised models (series ‘A’)

No incision was initially induced in these seri€he air pressure was simply raised at
the base of the model until deformation occurred@. W8ed these models as reference models

for the study of the influence of incision on stidi

IV.2.3.2 Incised models (series ‘B’ and ‘C’)

We built an incising device by locally vacuuming tand cover to model differential
incision (Fig. 1V.2.2B) as an initial boundary catioh in these series of experiments.

In the first series of incised models (series ‘Bije air pressure was raised until the
frictional resistance at the base of the microbdagsr decreased enough to allow the cover
to slide (initial sliding pressure threshold: P=4B@). We then stopped the experiment,
stopped the air flow and physically vacuumed aviwydlided material along the valley floor.
After incising, we then restarted the experimentpbggressively and carefully raising the
pressure back to its threshold value. This proaeduas repeated for several episodes of
deformation until no further sliding occurred anyeoWe repeated the experimental
procedure for different pressure thresholds (P=6G0P=750 Pa).

In order to avoid interactions between the air gues and the air flow generated by
the vacuum cleaner, we had to set the air preseuPes0 Pa before each episode of incision.
This technical constraint had no consequence ordéfermation during the experiments.
Effectively, no sliding occurred for pressures lgdiower than the pressure threshold.

In the series ‘C’, the air pressure was progresgiv@sed until the formation of a
compressional toe blocked any further sliding. €hemlike during series ‘B’, the eroded
material was not removed from the valley floor. ¥ien continued to raise the air pressure

until the model either deformed or exploded.
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For each type of set up, the experiment was coedws#veral times in order to ensure
that results were reproducible. This also enabkdoucut some cross sections in models at
different stages of deformation. In the descriptainthe experimental results, we use the
terms “upslope” and “downslope” to refer to the dlaslope (hence in a direction
perpendicular to the incision), and the terms “tg@sh” and “downstream” for a direction

parallel to the incision.

IV.2.4 Results

In all of our experiments, no sliding occurred he tlateral regions, where no air
pressure was applied. We also observed that, wihefiaemation occurred, the direction of

sliding was perpendicular to the direction of theigion.

IV.2.4.1 Series ‘A’ (Non-incised models)

Regardless of the value of the slope, no deformatiocurred in the models not
subjected to incision (series ‘A’). Sand volcandeseloped for pressures reaching P=800 Pa,
where the fluid pressure equalled or exceeded ithestatic pressure. These volcanoes
degenerated in large explosions, affecting the ehwbddel, when the pressure was raised.

IV.2.4.2 Series ‘B’ (Continuously incised models)

Basal slope = 0° (Model B1)

Differential incision was induced, as in naturaadewles, by removing a shallow part
of the cover upstream (right part of the modely @nogressively deeper downstream (left
part of the model) (Fig. 1V.2.3A). Normal faultsrfoed on the flank of the valley (Fig.
IV.2.3B), when the air pressure reached a valu®=s400 Pa. A small compressional toe
formed on the valley floor (Fig. IV.2.3B). Aftermoving the toe, mimicking natural erosion,
and applying air pressure again, deformation prafeah retrogressively upslope. Figure
IV.2.3F illustrates the propagation of the normalilfs after multiple incision episodes at
pressures of 400 Pa, 600 Pa, and 750 Pa. The nahtaeits, as well as the area affected by
deformation, increased with increasing air presgbrgs. 1V.2.3D, E, F and G). During the

last episodes, removing the distal toe was suffidie trigger further sliding without the need
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to apply higher air pressure (Figs. IV.2.3F and &nd volcanoes appeared in the vicinity of
the incision. The aerial extent of the deformatias greater in the downstream region, where
the incision was deep, whereas no sliding tookeplathe rightmost part of the model, where

the incision was shallow and did not reachdBeollementayer (Fig. IV.2.3).

No No No No Legend
pressure Area subjected to fluid pressure pressure| [pressure Area subjected to fluid pressure pressure
P=0Pa Lem)| _—~ Normal faults
e Reverse faults

Area of sand
volcanoes

P=400 Pa B First episode of incision
Direction of
propagation of the
normal faults

P=400 Pa Fourth episode of incision
=
—_—_—
P=600 Pa First episode of incision
==
e S
P=600 Pa Second episode of incision

P=750 Pa First episode of incision

Second episode of incision

Figure 1V.2.3: Overhead photographs (left) and hinewings (right) of model B1. (A) initial
stage; (B-C) under 400 Pa air pressure; (D-E) uB@6rPa air pressure; (F-G) under 750 Pa
air pressure. For each value of air pressure, akepisodes of incision were conducted,
removing the downslope buttress in the valley,lur@imore sliding could occur

Figure 1V.2.4 shows a cross section made at thenbeg of the experiment,
deformed under low air pressure values (P<400 Pa. faults are listric faults rooted at
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depth into the base of th@écollementlayer. Figure 4 also illustrates the retrogressive

propagation of the normal faults.

Ve e Propagation of"fhé nbrrﬁalfféult_sh

[ S Area with intense
small-scale folding

3cm

T
Décollement layer

Figure 1V.2.4: Photograph (up) and line drawingwd® of a cross section in model B1. See
location in Fig. IV.2.3B

Basal slope = 3.2° (Model B2)

In this experiment, the entire deformation box wisd by 3.2° perpendicularly to the
incised valley. The structural style of these medehs similar to that observed in horizontal
models (Fig. 1V.2.5). At constant air pressure,malrfaults propagated upslope everytime the
downslope buttress was removed. For each pressiue,wup to six episodes of incision
could trigger sliding, whereas, in model B1 (noddatope), sliding could not occur after four
episodes of incision. Comparing the extent of teomed area in both experiments clearly
indicates that, under similar pressure values,(®g750 Pa , Figs. IV.2.4F and IV.2.5F),
deformation in the tilted model is far more widessgat in the horizontal model. The deformed
area especially increased greatly in the left pathe model, where the incision was deepest
(Figs. IV.2.5 and 6). The deformation front propaglaupslope up to an area where no air
pressure was applied (see Fig. IV.2.2B). Presumatdjormation could have propagated
further upslope if a wider area had been subjetder pressure. Sand volcanoes formed in
the late stages of deformation. These sand volsaamelocated in the downslope part of the

model, in areas where the sedimentary cover hastheeed by normal faulting.
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No No No No
pressure Area j to fluid pressure pressure| [pressure Area j to fluid pressure pressure| Legend

P=0Pa

Normal faults
_ -7 Reverse faults
Area of sand
_ volcanoes

[deep incision] [shallow incision
Direction of
propagation of the

P=400 Pa First episode of incision
normal faults

P=400 Pa Sixth episode of incision

P=600 Pa First episode of incision

E P=600 Pal P=600 Pa Sixth episode of incision

[Fig.68]

[F| P=750Pa First episode of incision

P=750 Pa Fourth episode of incision
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Figure IV.2.5 (above) : Overhead photographs (laft)l line drawings (right) of model B2
(basal slope of 3.2°). (A) initial stage; (B-C) @ndt00 Pa air pressure; (D-E) under 600 Pa
air pressure; (F-G) under 750 Pa air pressuree&ch value of air pressure, several episodes
of incision were conducted, removing the downslbpéress in the valley, until no more
sliding could occur

Cross sections made at the end of the experimentI{E2.6) show that normal faults
are listric and that their dip decreases as fauksolder and are located nearer incised valley.
As in the horizontal model, deformation was greaiteshe area located upslope the deepest

valley incision (Fig. IV.2.6B).

Area with intense
small-scale folding

Décollement layer

Figure 1V.2.6: Cross sections of model B2. (A) Rigsaph of a cross section in the shallow-
incised part of the model (upstream). (B) Photolgrapd line drawing of a cross section in
the deeply incised part of the model (downstre&eg location in Fig. IV.2.5

IV.2.4.3 Series ‘C’ (Non-continuous incision)

Basal slope = 0° (Model C1)

In this experiment, the entire deformation box \waszontal, but the frontal buttress
generated by each sliding episode was not contintethoved. Instead, the air pressure was
continuously raised in order to allow movement. iNak faults first formed on the valley
flanks, then propagated retrogressively with insmeg air pressure (Figs. IV.2.7B, C and D).
Thickening of the downslope compressional toe eyt stopped the retrogressing
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propagation of normal faults (P=800 Pa, Fig. IVI).7The extent of the deformed area was

much smaller than in models where the compressimutédess was continuously removed.

Figure IV.

No
pressure

No
pressure|

Area subjected to fluid pressure

No
lpressure

No

Area subjected to fluid pressure pressure|

B =2

et

.7: Overhead p

[oen

P=0Pa

—

Legend

Normal faults

Reverse faults

Area of sand
volcanoes

Direction of
propagation of the
normal faults

P=400 Pa Initiation of normal faults

P=620 Pa  Upslope propagation of the faults

P=800 Pa Blocking of sliding
= .

P=810Pa Explosion of the model

hotographs (left) and bin@wings (right) of model C1 (horizontal

base; no removal of the compressional buttresg)infAal stage; (B) 400 Pa air pressure; (C)
620 Pa air pressure; (D) 800 Pa air pressure; {B) Ba air pressure. For the maximum
applied pressure, a sand volcano formed

When the air pressure reached P=800 Pa, sand welednormed. These volcanoes

appeared first on or near normal faults, wheretifagilhad thinned the cover, thereby

decreasing the lithostatic pressure and increati@goefficient of fluid pressure These sand

© 2011 Tous droits réservés.
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volcanoes then evolved into large blowouts (P=8apH?g. 1V.2.7E) and propagated within

the model as pressure increased.

Basal slope =3.2° (Model C2)

In this experiment, the entire deformation box wisd by 3.2° perpendicularly to the
incised valley, and the frontal buttress gener@tgéach sliding episode was not continually
removed. The structural style (Fig. IV.2.8) for gsare values P<725 Pa (where sliding began
to be blocked by the formation of a buttress) was $ame as in model C1 (horizontal).
However, the deformed area was greater than imtbdel C1. Interestingly, sliding was
blocked for pressure values lower than those iretpeeriments C1 (P<725 Pa; Fig. 1V.2.8D).
When the compressional toe blocked sliding, a grabgiated much farther upslope in the
model (Fig. IV.2.8D), when pressure reached reachalues of P=725 Pa. As fluid pressure
increased, the upslope graben and associated néaoie propagated along strike and both
upslope and downslope (Fig. IV.2.8E). The entirgeccslided rigidly towards the incised
valley, as a long, non-deformed block. No new fadittrmed downslope, and deformation
was restricted to numerous sand volcanoes.

The boundary between the slided parts of the maxelthe stable lateral regions (not
subjected to fluid pressure) was marked by trassbeal faults oriented perpendicular to the
valley direction (Fig. IV.2.8E). In map view, theates of normal faults changed laterally and
progressively became subparallel to the strike4stipnding faults. In the area most thinned
by normal faulting (upslope from the area where itte@sion was deepest), sand volcanoes
erupted because of normal faulting and ensuingl Idearease in lithostatic pressure (Fig.
IV.2.8E).
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No No No No Legend
pressure Area subjected to fluid pressure pressure| [pressure Area subjected to fluid pressure pressure|

P=0Pa

-~ Normal faults

.~ Reverse faults

] Area of sand

volcanoes
Shallow incision Direction of
propagation of the
Mw— normal faults

E] P=400 P3| P=400 Pa Initiation of normal faults

P=620 Pa Upslope propagation of the faults

m P=725 Pal P=725Pa Formation of a graben upslope
T

P=840 Pa Final stage M

Figure 1IV.2.8: Overhead photographs (left) and tin@wvings (right) of model C2 (basal slope
of 3.2°; no removal of the compressional buttre@s).initial stage; (B) 400 Pa air pressure;
(C) 620 Pa air pressure; (D) 725 Pa air press&e840 Pa air pressure. For the maximum
applied pressure, numerous sand volcanoes formed

The cross section presented in figure IV.2.9 hanlmait in a model stopped right after

the formation of the upslope graben. It illustraties presence of listric normal faults in the
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vicinity of the incised valley. These faults formedresponse to the air pressure increase
during the first episodes of deformation (P<725. H&e planar normal fault located on the
left side of the cross section (Fig. 1V.2.9) formiagther upslope in the model. This fault
marks the upslope graben that bounds the largek mbeover that was translated rigidly
downslope. Past this stage (Fig. 1V.2.8D), the dslyme normal faults were no longer
activated.

Figure IV.2.9: Photograph (up) and line drawingwd® of a cross section in model C2. (1)
The listric normal faults formed in the downslopeea during the first episode of the
experiment (P<725 Pa). (2) The upslope normal femrined when the compressional toe
blocked sliding. See location in Fig. 1V.2.8D

IV.2.5 Interpretations — Discussion

IV.2.5.1 Impact of incision on landsliding

The experimental results described above illustifageimpact that river incision can
have on triggering landslides. The force driving thstability is gravity, typically the slope-
parallel component of the weight of the cover, vehitre cover and th@écollementayer are
tilted. Alternatively, where the cover is not tdtea mere surface slope (e.g., a valley flank or
a cliff) can generate the driving force. The foreesisting sliding are twofold. The first force
is the friction at the base of th@écollementlayer and can decrease dramatically if
overpressured fluids are present (Terzaghi, 192%bidrt and Rubey, 1959). The second
resisting force is the strength to shortening efe¢bver in the downslope area. River incision
and erosion removes this downslope buttress.

The combination of a low basal resistance relateftltd overpressure, and the lack of
downslope buttress, can reduce the forces resisfidgng and trigger deformation, even
where the driving forces (proportional to the seshary cover thickness and the basal slope
angle) are moderate.
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No deformation occurred in models where the budtneas present and the driving
force low (series ‘A’, horizontal models with nocision). In another series, Mourgues and
Cobbold (2006) tested models subjected to a bégag Hut without any incision. Their work
demonstrated that the models need to reach a mimitength in order for the driving force
(the slope parallel component of the sedimentameccaveight) to overcome the buttressing
resistance downslope.

By contrast, in all of our models where part of tt®ver was removed by river
incision, some amount of deformation occurred. @a#onal sliding of the sedimentary
cover was accommodated by normal faults that fosthed along the valley flanks, then
propagated retrogressively upslope. These fauttarbe listric by rotational sliding processes
during additional collapse of the cover. It mustdmphasized that even models having an
incision but no basal slope deformed, albeit tessér extent than tilted models, confirming

the prominent control of incision on triggering reasovement.

IV.2.5.2 Landslides structure and evolution

Permanent incision (series ‘B’)

The initial incised conditions of these models &ka the valley flank to first slide as
pressure reached its threshold value. Subsequemntty,for each stage of the experiment,
sliding was accompanied by the formation of a smathpressional buttress on the valley
floor. As it grew, the buttress resisted more amuenio sliding, which lead to a complete stop
in deformation, marking the stage where the regjstorces balanced the driving forces.
Then, the air flow was shut while the excess maltdhat has slided into the valley was
vacuumed, mimicking natural river erosion. Thiscassfully removed the frontal resisting
force, thus allowing further sliding to occur withtoeven requiring increasing the pressure
above its initial threshold. Sliding took place lgtivating the pre-existing faults and
generating new normal faults upslope. The deforraeeh widened. The extent of the
deformation increased with increasing basal slopgles. Deformation started only near
segments of the valley where the incision was deepgh to reach théécollemenlevel.
The lateral extent of the slided area was conuldlg the depth of the incision. The widest
deformed areas were always located upslope of@bpast incisions. Sand volcanoes formed

lately in response to thinning of the cover andeasing fluid pressure. These volcanoes were
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preferentially initiated along normal faults, whetiee cover had been thinned, hence

weakened.

Non-permanent incision (series ‘C’)

In these models, the frontal buttress generateddayn episode of sliding was never
removed. Initially, normal retrogressive faultingvgloped as the air pressure was raised, as
was the case for the series ‘B’ models. Howeveg, dcbmpressional buttress thickened as
more and material slid and accumulated on the yéllb®r, which effectively blocked sliding
earlier than in the other set of experiments. Eangle, the model having a horizontal basal
slope (model C1), did not deform anymore afterfttst event of sliding was blocked, even
when the air pressure was increased. Instead, saltdnoes formed that led to large
explosions as the air pressure was raised (Fi@.T¥). In the tilted model C2, we observed
four structural domains within the slided massnfrihe valley floor to the upslope area: (1) a
compressional domain infilling the valley, (2) andely faulted area comprising many listric
normal faults, (3) a non-deformed area translaigidly above thedécollementayer and (4)
grabens and normal faults in the upslope areas (¥ig.8E).

The evolution of this model shows a transition trugtural style between a non-
buttressed sliding system (normal faulting progues$rom the valley flank upslope) to a
buttressed system (rigid translation of a largeklor the cover).

Comparison between the permanent and non-permam@sion models reveals that
not only an initial incision can trigger a slidiegent, but that continuous incision affects the
evolution of deformation by promoting additionaldsig affecting a wider area without any
increase in fluid pressure, whereas a lack of ooetl incision eventually leads to a stop in

sliding.

IV.2.5.3 Influence of the basal slope

In our models, the only driving force is the gratibnal force depending on the
weight of the sliding mass. Where there was nollsspe (models B1 and C1), the driving
force was low. Although a first sliding event togkace, it quickly was blocked when
reaching an equilibrium surface slope in model Bil ahen the downslope buttress grew
thick enough in model C1. No further sliding oceatr even when the basal fluid pressure

was raised. Overall, only an area located in toaity of the incised valley deformed.
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This behaviour changed if a basal slope was aduedédls B2 and C2). In this set up,
the driving force was the slope-parallel comporwdrthe weight of the entire cover, therefore
much greater than in horizontal models. The defdrarea was wider, and increased as fluid
pressure increased. In the case of model havipgermanent incision (model C2), the driving
force was still great enough to overcome the flomaistance exerted by the growing
downslope buttress and allow for massive rigid dfaion of the entire cover till the end of
the experiment. Comparison between horizontal ahléddtmodels thus indicates that,
although a basal slope is not absolutely necesgasignificantly enhances the areal extent,

longevity, and deformation amount of the slides.

IV.2.6 Applications: Onshore landsliding, the Waitavhiti landslides

The Waitawhiti area is thgite of a 5-km2 landslide complex (Fig. IV.2.10ydbed in
the Coastal Ranges of the North Island of New Zwhld acoste et al. (2009) identified
postglacial fluvial incision as the main destaliig factor in this area. Deep incisions cause
the removal of downslope buttresses, thus reguladivating the slides through time.
However, Lacoste et al. (2009) also related the t&Mduiti landslides to other possible
triggering factors, such as earthquakes, rainfiadl, anore originally, to fluid overpressure.
Indeed, three gas seeps have been mapped withiwé#mawhiti landslide complex (Fig.
IV.2.10). These methane gas seeps evidence therdipwnigration of thermogenic gases in
the region, possibly inducing fluid overpressurethe base of low-permeability, clay-rich

layers identified in the field (Lacoste et al., 2D0
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Figure 1V.2.10: Morphostructural map of the Waitativarea based on QuickBird satellite
image interpretation and field work. Note that slides are bounded distally by incised
valleys (in dark blue) and occur for different stgeaphic dips (see syncline axis for
reference) and surface slope values (modified afeoste et al., 2009)
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The main characteristics of the Waitawhiti landsfidare that they are bounded
downstream by deeply incised valleys. These slatesmulti-directional, clearly controlled
by river pathways and some of them can affect Vewy slope-gradient topographies (see
Lacoste et al., 2009, for complete review). Thdisg directions are generally perpendicular
to the river incision (Fig. 1V.2.10), which suggeshat the primary control on landsliding is
incision. The northern and central Waitawhiti stidéFig. 1V.2.10) affect horizontal
stratigraphic series, whereas rocks on the wedtank of the syncline involved in the
western slide are tilted by as much as 20°. Théaserslopes of the Waitawhiti landslides
vary from less than 5° in the western slide to iblthe central and northern slides. Lacoste et
al. (2009) also showed that the layers forminglthgse of the slides have a high clay content,
dominated by smectite. When subjected to fluid pressure, these low-permeability layers
may thereby act adécollementayers for the slides. Finally, the Waitawhiti ¢estides only
show evidence for extensional, normal faulting. rEh@e no examples of rigid translation of

long, non-deformed blocks. In addition, no compesd downslope structures could be
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found in the Waitawhiti area, except in one snlaltal spot, at the toe of the northern slide
(Lacoste et al., 2009).

A comparison between the structural style develapesur models and this observed
in the Waitawhiti area does not prove (monitoringwd be necessary for that) but supports
the hypothesis that fluid pressure combined witkerriincision is the potential triggering
factor for these slides. In our experiments invadyvipermanent incision (series ‘B’), the
continuous removal of the compressional toe grdattylitates sliding, even on very gentle
slopes, as is the case for the northern and cesiitlals, located in the core of a syncline (Fig.
IV.2.10). The process of permanent incision exldire absence of compressional domain in
the Waitawhiti area, except very locally, wherehas not been eroded entirely by river
incision. Furthermore, normal faulting in the seri® experiments propagated from the
valley flanks upslope. After the models had bedrjestied to enough fluid pressure to trigger
landsliding, episodes of incision, removing the poessional domains that formed, allow for
regular reactivation of the slides. Two processmddcthen account for the ongoing activity
of the Waitawhiti landslides: (1) in the case ohstant fluid pressure, regular seasonal
incision episodes could induce landsliding progresfrom the valley flank upslope or (2) if
incision is not constant through time, an incraadtuid pressure may have been necessary in

order to propagate sliding farther upslope.

IV.2.7 Conclusions

We performed analogue experiments in order to tigyae the combined effect of
incision and fluid overpressure on landslidingefiect that is extremely difficult to measure
or evidence in the field, even when it is suspedtedbe present. Models having no fluid
overpressure did not deform. Even when subjectdtlim pressure, models did not deform
unless their downslope area was incised deeplygmta reach thelécollementayer. The
extent of the deformed areas increased with inorgaffuid pressure, increasing depth of
incision, and increasing basal slope angle.

Our experimental results demonstrate that rivesiao is a parameter complementary
to fluid overpressure for triggering landsliding byitically reducing the resisting forces.
While fluid overpressure reduces the basal sheangih of the slide, river incision removes
the frontal buttress that may otherwise resist ddape shortening.

Although the above observations apply to all mqdiis structural evolution of our

models greatly varied whether river incision conéd throughout the entire model’s history,
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or if only one initial incision was created and thedel was subsequently left to evolve on its
own. In the case of a continued incision, normalts&apropagated far upslope from the valley
flanks. In models having no permanent incision, ttmenpressional downslope buttress
eventually blocked further sliding, unless, whea #hope was steep, the entire cover started
sliding rigidly in a manner similar to systems hayino incision. In nature, these different
evolutionary patterns may depend on local Earthigase processes, such as continuous or
seasonal rainfall.

Another process that could be responsible for eljgsoather than continuous, sliding
is the sudden loss of fluid pressure during a mfjdepisode, in the event that normal faults
associated with sliding may have created pathwaysigh which the fluids escape. In such a
case, it would take some amount of time for thessuwee to build up again beneath the
décollementayer.

The structural style of models subjected to comtrsu incision may explain
morphostructural observations made onshore, inNagawhiti area, where combined river
incision and rising thermogenic fluids have beesembed. However, this combined effect
may be applicable to other settings, particularfishmore. There, the influence of fluid
overpressure has already been evidenced. But,ditiad any process that can reduce or
remove entirely the downslope buttress could cbute significantly to triggering slides.
Such processes could be erosion along submariryersyor normal faulting that exposes the
décollementayer along the fault scarp.

Finally, more work will be needed in the futuredrder to characterize and quantify
the respective contribution of these two processése field by combining in-situ monitoring
of sliding events and fluid pressure, and by nuoamnodelling.
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Abstract

Hydrocarbon cracking can generate gases that maignatvard and may be trapped
beneath low-permeability strata. The resulting dfluiverpressure reduces shear strength,
allowing gravitational sliding of the overlying cew The driving force is the slope-parallel
component of the weight of the cover, whereas #lsesting forces are the friction at the base
of the cover and the buttressing resistance toteshiog downslope, which can be critically
reduced by incision at the base of the sl&ye. undertook a series of analogue experiments
and developed an analytical model to better undedsthe evolution of a sedimentary cover
sliding above a low-permeability layer subjectedltiid overpressure, in the absence of any
downslope buttress. The slide’s length increasg®mantially with increasing coefficient of
fluid pressure. The fluid pressure required togeigsliding was lower for greater slope angles
and/or cover thicknesses. More strikingly, our miegeedict that above a threshold value in
the cover cohesion, the driving slope-parallel nee® negative, thus resisting sliding. There,
sliding can occur only if the driving force can ox@me this resisting force, i.e., if the slide
has a minimum required length. This predicted lerugicreases with increasing pore pressure
and decreasing cover thickness, as shown in prevexperimental models having a
downslope buttress. Another important differencalslenith geometry and kinematics.
Buttressed slides consist of one large slope-mralbss rigidly translated and bounded by

thrusts and normal faults. By contrast, non-busidsslides show intense strain: deformation
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starts with normal faults forming near the incisidghen younger normal faults propagate

upslope throughout the slide’s evolution.

IV.3.1 Introduction

Mass movements are a major erosional process almhgpassive and active margins.
The onset of gravitational instabilities is theulesf the effect of determining factors, such as
the lithology of the décollement layer and of thever, coupled with external triggering
factors reducing the forces resisting downward amtisuch as seismic activity (Keefer,
1984), heavy rainfall (Chen et al., 2006) or fluderpressure (Mourgues et al., 2009). In
particular, these factors cause the shear stresfgiteak layers, such as shale, to decrease.
Therefore, these layers may actlésollementayers for the overlying cover.

Terzaghi (1923) and Hubbert and Rubey (1959) hareotistrated that the effective
rock strength of low-permeability layers, hence tihetional force between such layers and
the overlying cover, can be critically reduced ime tpresence of fluid overpressure.
Overpressures are responsible for the triggeringrge gravitational slides, as in the Amazon
fan (Cobbold et al., 2004 ; Mourgues et al., 2009, Niger delta (Weber and Daukoru, 1975
; Hooper et al., 2002), the Champion delta (VandRergen et al., 2000) and for submarine
avalanches (e.g., the Storegga slide, Norway, ~&a00Haflidason et al., 2005).

Besides, sliding along a detachment plane candidged in the case of the absence
of force resisting to shortening at the base ofdlope. Such a force can be decreased, and
even entirely eliminated, by downslope incisiorgréfore leading to landsliding. However,
the triggering of gravitational instability wheretdownslope buttress is removed requires that
the incision has incised deep enough, all the wayndto the mechanically weak layers (e.g.,
swelling clays, Azafon et al., 2005 ; overpressusiele, Lacoste et al., 2009, submitted).

In this article, we document a systematic seriesexperimental modelling we
conducted in order to analyse the evolution of idirgl mass above a low-permeability
subjected to fluid overpressure, in the case ofatbeence of a downslope resisting buttress.
On the basis of the works by Mourgues and Cobki2d@§), we also present a 2-D analytical
model of gravity sliding of a sedimentary cover amplane subjected to fluid overpressure.
We calculate the forces applied to the system agtérchine the minimum slide length
required for sliding to occur, under different bdary conditions in the absence of any

downslope buttress. Finally, we discuss the ar@tiand experimental discrepancies
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between analytical predictions and experimenta dabrder to determine more precisely the

influence of the absence of a downslope buttresh®structural style.

IV.3.2 Experimental modelling

Mourgues and Cobbold (2006) and Mourgues et al.09POhave conducted
experiments on sliding above overpressured shatbdarnpresence of a downslope resisting
force. Lacoste et al. (submitted) have investigatggerimentally the influence of the
permanent removal of the downslope buttress omthation, structure and evolution of such
gravity-driven instabilities. Both works showed ththe deformation styles vary greatly
depending on whether or not the downslope buttiggssisisting force is present.

IV.3.2.1 Previous modelling

Mourgues and Cobbold (2006) have conducted ansdoglbox modelling in which
compressed air was applied at the base of a lomgwedility layer, therefore triggering
sliding. In these models having a downslope bugireiding can occur only if the driving
force can overcome the buttressing resisting fatoenslope, i.e., if the slide reaches a
minimum required length (Fig. IV.3.1A ; Mourguesda@obbold, 2006; Mourgues et al.,
2009). These authors observed that, in the preseheeresisting force at the base of the
slope, the sliding mass comprised three distinchalns: an extensional domain upslope, a
non-deformed slab at mid-slope and a compressidoalain downslope (Fig. 1V.3.1A).
Mourgues and Cobbold (2006) also showed that theradeformation was greater (a greater
number of normal faults and thrusts initiated upsland downslope, respectively) where the
value of the basal slope angle was higher. The d@nah displacement of the non-deformed

slab also increased with the basal slope angleasang.
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Figure IV.3.1 : Analog sandbox modelling of slidirgoove an overpressured low-
permeability layer. (A) Top view (left) and lineawing (right) of a model having a
downslope buttress (Mourgues and Cobbold, 2006).Ti@ view (up) and line-drawing
(down) of a model with a downslope incision. Thddbarrow indicates the direction of
sliding. The dashed arrows show the direction oppgation of the deformation.

On the contrary, Lacoste et al. (submitted) showreat, in models subjected to
constant valley incision, gravitational collapsel amormal faulting propagated retrogressively
from the valley flanks to the upslope domain (Fg3.1B). The number of faults, as well as
the area affected by deformation, increased withemsing air pressure. The deformed area

also greatly increased with increasing basal slopes

IVV.3.2.2 Evolution of the sliding sheet length witspect to the fluid pressure
applied at the base of a potentially mobile covarthe absence of any

downslope buttress

Experimental set-up and procedure

We used the experimental set-up built by Mourgues @obbold (2006). The models

were constructed between two lateral glass waltstap of a sieve compressed air was
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injected (Fig. 1V.3.2). The distribution of the giressure in the models varied with the
pressure applied at the model’s base, and thertbgskand permeability of the layers. During
the experiments, the air pressure was monitorengusidigital manometer (precision £ 0.1
%). Our models comprised a 3 cm coarse sand ststi@able 1V.3.1) layer, overlain by a
0.5 mm low-permeability layer of glass microbeadable IV.3.1) layer (Fig. 1V.3.2).
Mourgues and Cobbold (2006) showed that high péebitiga contrasts between the
décollementand the cover promote gravity sliding. Coarse sallaived for rapid air flow,

hence low air pressure, below and above the lowmgability décollement layer.

Sliding direction

Cover (coarse sand)

Décollement (glass microbeads)
Substratum (coarse sand)

Basal sieve ~]

Connecting pipes

Digital
manometer | g §

Homogeneized air pressure input

Figure IV.3.2 : Schematic cross-section view ofélperimental setup.

Models were 150 cm long, 60 cm large, and weret laril a tilted base, with a
downslope initial incision (Fig. 1V.3.2), removirany buttressing resistance force at the base
of the slope. We performed two series of experisierdrresponding to cover thicknesses of
1 cm and 2 cm, respectively. Each series compfm@&dexperiments, corresponding to basal

slopes ranging between 1° and 4°.

Table 1V.3.1 : Physical properties of the materiat®ed in this study. Bulk densities and
angles of internal friction were determined aftehd&lart (2000), Panien et al. (2006) and
Yamada et al. (2006)

: Grain size Bulk density Angle of internal Coefficient of internal
Material C I
um Kg m friction (°) friction p
Comrss SE0d | 1 ags 1600 34 0.67
(cover) 50

Glass microbeads
(décollement)

DQO=‘I 06 1600 24 0.44
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We raised the air pressure at the base until glidirthe cover occurred. Immediately
after each sliding episode, we removed the slidatenal, in order to prevent the formation
of a downslope buttress, then raised the air pressgain. We repeated this operation until
the whole model either deformed or exploded. Fehesdiding episode, we measured, on the
basis of overhead photographs, the length of titkngl sheet. The air pressure, measured
continuously through the experiment, allowed usatzulate the value of, (1,=P/ 09z with
Ps the fluid pressurep the material density and the depth, see section IV.3.3) for each
deformation episode. We measured the pressureeatioiin of the homogeneizing box.
Nevertheless, pressure values at the base of Wixpdomeability layer differ because of the
loss in pressure head due to the sudden flow eigrabstween the connecting pipes and the
basal injectors. We measured this head loss expetalty. Actual pressure values at the base
of the model are about 0.6 the pressure valuesurezhat the top of the homogeneizing box
(Fig. 1V.3.2). Potential air spread outside the elpdspecially in lateral areas, may also lead

to overestimations of the pressures.

Results

Each experiment was conducted twice in order tourenghat the results were
reproducible. We measured the average values ditfiag-sheet lengths, with respect to the
coefficient of fluid pressureAf) calculated at the base of the low-permeabilitgrobeads
layer, for cover thicknesses of 1 cm and 2 cm (Rg3.3), and basal slope angles ranging
from 2° to 4°. We used one type only of glass nbeads and one type of coarse sand.
Therefore, we could not test the influence of uares in the cohesion. The results of models
having low basal slope angles are presented hemaube sand volcanoes formed and the
models eventually exploded before the end of theerents.

The sliding-sheet lengths increased withncreasing. We observed a thresholdiin
above which the length of the sliding sheet gredatigreased. This threshold is better
expressed in the models having a 1 cm-thick cavan in the models having a 2 cm-thick
cover. In the latter case, sliding sheet lengthdwevexponentially, without clearly defining
any threshold. As in the theoretical predictions,irecrease in cover thickness and/or in the
basal slope angle reduces the value of the coafti@f fluid pressure required for the cover
to slide (Fig. 1V.3.3). For example, in order tHels to reach a maximum length of 140 cm,
Ap must be equal to 0.98 in the case of a 1 cm-tbasler tilted by 3°, 0.83 in the case of a 1
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cm-thick cover tilted by 4°, and 0.74 in the casead2 cm-thick cover tilted by 4° (Fig.
IV.3.3).

1.5 -

— h=1cm, a=2°

Sliding sheet length (m)

0.0

y T y T J 1
0.4 06 0.8 1.0

Coefficient of fluid pressure 4,

Figure IV.3.3 : Experimental evolutions of the siigl sheet length with respectAg

IV.3.3 Forces in presence and analytical expressiasf the sliding sheet length

Slope stability depends on the balance betweemr$ataving downward sliding of the
sedimentary cover and forces resisting this mot®lape instabilities occur when the driving
forces exceed the resisting forces. The drivingdsrare twofold: (1) the force induced by the
main stressd) applied to the system and (2) the slope-paratbehponent of the weight of
the sedimentary cover. 2 resisting forces can ldsalentified: (1) the frictional force along
the sliding plane and (2) the resistance to shorgeat the base of the slope. Therefore, a
decrease in the value of these forces resistiminglimay lead to the triggering of mass

movements.

The presence of fluids in a porous media implieg thpart of the total stresses are
supported by the fluid phase. Terzaghi (1923) aefithe effective stresg (Table 2) as the
sole parameter controlling the deformation of eopsrmedia:

o=co-Pild  (IV.1)
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Seepage forces, induced by the fluid pressure gmaavithin the sedimentary cover,
cause the principal stresses to change their atient(Mourgues and Cobbold, 2003). This
phenomenon must be taken in account when calcgl#tie balance of forces applied to the
system and developing an analytical model of gyaslitling of a sedimentary cover subjected
to fluid overpressure. Effectively, seepage forhase a great influence on the fault shape
(listric or not) and on the dip angle of normalltaunitiated in the upslope part of the model
when sliding (Mandl and Crans, 1981; Mourgues aadlild, 2003).

Table 2: Symbols and units used

G total stress tensor Pa

G’ effective stress tensor Pa

Id identity matrix -

R resultant body force per unit volume Nm?
Q Darcy velocity ms™

k intrinsic permeability tensor m?

T shear stress Pa

Gn normal stress Pa

Ps pore fluid pressure Pa

Ps basal fluid pressure Pa
P«(up) top fluid pressure Pa

Pat atmospheric fluid pressure Pa

A coefficient of fluid pressure -

ps sand density kg m

p»  bulk density kg m?®
Pw fluid density kg m?

c cohesion of the cover Pa °®
Co cohesion of the basal detachment surface Pa

i coefficient of internal friction of the basal detachment surface -

0 angle of internal friction of the cover degrees
0o angle of internal friction of the basal detachment surface degrees
R radius of Mohr’s circle m

h height of sand m

o basal slope angle degrees

In two dimensions, with the reference axes paralletl perpendicular to the slope, the
equations of equilibrium in a porous medium sulgedb gravity forces and tilted by a slope
anglea are, in terms of effective stresses:

00 5/ OX+O0 x,/0z = pg Sina — O P; /OX (IvV.2)

00 1/ dX+d0 ;102 = pg cosa —OP; /0z (IV.3)

With & P; /0z invariant with z, Hubbert and Rubey (1959), Cobbaidi Castro (1999) and

Mourgues and Cobbold (2003) defined the coefficiehtfluid pressure at the base of a
sedimentary pile, Ay, the ratio between the fluid pressure and tHeStatic stress in a tilted

porous cover, as follows:

Ap = Pi(2)-Pal pgzcosa (V.4)
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Crans et al. (1980) and Mello and Pratson (1999¢ld@ed a one-dimension analytical model

where no variations along the x-axis occurred (fitéislope model). The forces in this model

are:
L
F = J'U'szx: pghlsing  (IV.5)
0
L
F, = ja’xzdx: (1-A,)u,pghlcosa + g L (1V.6)
0
with g4, =tang,
At yield, F=Fy: 1-p)=2na___ G (IV.7)

tang  14,pgh cosp

The infinite-slope model shows that an increasthénfluid pressure cause a reduction
in F,, the frictional force at the base of the cover.t@®contrary, an increase in the cohesion
of the décollement layer will lead to an increaseri. However, the infinite-slope model
cannot apply to most of gravitational slope indtgbsystems, because of varying stresses
along the x-axis. Therefore, when developing oualydital model, we had to take into
account the driving @ and resisting forces fFthat depend on the boundary conditions, i.e.,
on the value olt'y (Fig. 1V.3.4). Note that we used in our model tradues of F1 and F2
given by the infinite slope model (Egs. IV.5 and.8Y Mourgues and Cobbold (2003)
showed that these values could be used to desttrédbdehaviour of normal faults during

gravity sliding, even in models where the slopeasinfinite.

~ Oz, l

e 7' -~ G;x
Detachment surface I .
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Figure IV.3.4 (above) : Stresses and forces apphedur model. I¢is the driving force
induced by the weight of the mode}, i the basal frictional resisting force; &d F are the
driving and resisting forces induced by the effex8tress’ .

In order to calculate the values afdnd R, the effective stress' y, can be calculated, at
yield, using Mohr’s circle. The radius of the ceadan be expressed as:

R =sing(oo+ c/ tang) (Iv.8)

or R=\/0'x2+ (0" z—00) (IV.9)
The center of the circle is
do= (lex+ o' zz) /2 (lVlO)

By calculating R2 in equations IV.8 and 1V.9, weaih:
oZ(1-sinp)-o, (Z sinp cop+ @, Yo’ ,+0’-c 2cog~= (IV.11)

with &' ,; = (1-A.) pgh cosa

Two different values ot’y« are obtained when resolving this second order teaqua
These values, hereafter referreddas; and g’ xx2, correspond to the effective stresses in the
upslope part (dominated by extension deformati@egsses) and in the downslope part of the
model (subjected to shortening where a downslogédss is present), respectively (Fig.
IV.3.5).

Extension

Compression

Figure IV.3.5 : Mohr’s circle representation of thalues ofd’ y« in the upslope partdxx,
extension) and downslope padf {2, shortening) of the model.
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We suppose that the pressure gradient, hence #fécent of fluid pressure in the
cover (Ac), is constant. Therefore; «x increases linearly with the depth increasing and:

F3, the driving force induced by the effective stressx=200—0 'z
h
Fy=ogh+[o, =a%h+ (ol -a3)h/2 (IV.12)
0
F4 is the resisting force potentially applied at bfase of the slope

h
F,=o5h+ [0, =ayh+ (@, ~a7)h/2 (IV.13)
0

with ¢ and o, the effective stresses at the top of the model andepthh,

respectively.

At yield, F1+F3=F2+F4. The length) of a sliding sheet at yield can then be expressed

ol -0l +1/2(c" -0 -0o" +0°
L= X% ( X% XX X3 : Xé) (|V14)
(1-A)Hpgcosa +c, [h—pgsima

IV.3.4 Analytical results

In this section, we describe the evolution of thdirsg sheet length at yield, depending
on the boundary conditions. Mourgues and CobboiD§2 and Lacoste et al. (submitted)
showed that the evolution of the deformation witbpect to the coefficient of fluid pressure
Ap greatly differed depending on whether or not aatlisuttress was present. Mourgues and
Cobbold (2006) focused on gravity sliding in thegence of such a buttress (Fig. 1V.3.6A).
Therefore, in our model, we tested the influencéwél overpressure on sliding in the case

where the resisting force, was absent (i.eq «>=0) (Fig. IV.3.6B).
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Figure IV.3.6 : Schematic representation of slida@ng a detachment surface and forces
applied to the system in the presence of a disiiatdss (A) or not (B).

Mourgues and Cobbold (2006) showed that a miniraagth was required for the
driving forces (i.e., the weight of the cover) tweacome the frictional and downslope
resisting forces. This length decreases with irsginggd,, because of the decrease of the
frictional force by fluid overpressure. By contras$ie predicted sliding sheet length increases
with increasingl, in models having no downslope resisting force .(IFg3.7). In this case,
the curve also has a horizontal and a vertical asyt@. The horizontal asymptote shows that
short instabilities may form even where the valdedg is low. The vertical asymptote
corresponds to values 4f for which the sliding sheet may reach an infihdiegth. The latter
case is called “infinite-slope model”. In this mgdée entire cover is predicted to slide for a
given value ofd,. This value can be determined either graphicallysing equation IV.7. The
slight differences observed in these values aretdwspproximations when calculating the
coefficient of internal frictionf).

no downslope downslope buttress

8 buttress ~

Sliding sheet length (m)

0 7 ; . . . .
0.7 0.8 0.9 1.0
Coefficient of fluid pressure A,

Figure 1V.3.7 : Evolution of the sliding sheet Iémgvith respect toly, in the presence (red
line) and absence (black line) of a downslope bsttr

We also determined the sliding sheet length evautvith respect tal, for different

values of the basal slope angl®),(cover thicknesshj, coefficient of fluid pressure in the
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cover (c) and cohesionc]. The physical properties of the materials we wmedpresented in
Table 1. As observed in the experimental modetgemses inr and/or inh induce decreases
in the value of the coefficient of fluid pressutdlae baseAy) required to trigger sliding, thus
facilitating mass movement (Figs. 1V.3.8A and Bewdrtheless, we observe that the amount
of decrease depends on the varying parameter.asesen the slope angle strongly reduces
the value ofA, required to trigger sliding (Fig. 1V.3.8A), wheseavariations in cover
thickness have only a minor influence (Fig. IV.3)8Bn increase irh also decreases the
concavity of the curve, as shown in the analog rispdéhere the sliding lengths evolutions in
models having a 2 cm-thick cover tend to be mamnedr. In contrast, an increase in the
coefficient of fluid pressure in the cover leadsatslight increase i, required for sliding
(Fig. 1V.3.8C). The sliding sheet tends to reacmiaimum length with the cohesion at the
base increasing (Fig. 1V.3.8D), showing that, even A,=1, sliding of a highly cohesive

cover along the detachment surface may not occur.
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[2} D
5 5
g g
2 5,
2 2
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n 2 +—c,=25 Pa
0.2
0 ; . ; 0.0-F ‘ 2 : . .
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Figure IV.3.8 : Influence of the basal slope an@le the cover thickness (B), the coefficient
of fluid pressure in the cover (C) and of the catresit the base (D) on the evolution of the
sliding sheet length with respectig
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The sliding-sheet lengths with respectAg for different values of c, are plotted in
figure 1V.3.9A. The value ofi, required to trigger sliding increases withincreasing. The
sliding sheet lengths increase exponentially wighfor cohesion values inferior to ~35 Pa.
The cohesion then reaches a threshold value, belbiwh slope instabilities don’'t form.
Above this threshold value (c>35 Pa), the slidihget lengths decrease wilp increasing,
showing that the cover needs to reach a given hefogtthe slide to be triggered, for a given
amount of A,. In order to better understand the sliding behavicontrast between low-
cohesion and high-cohesion covers, we plotted tlamges in the force;Fwhich is the only
force that depends anin the absence of a downslope buttress, with cddpe. F, decreases

linearly with c increasing (Fig.IV.3.9B). Interestingly, the valokF,; is positive forc<32 Pa,
and becomes negative when the value exceeds 32 Pa.

2.0+

l A 06 B
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é 1.5+ \ 40_0 02l
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4——-»/ *$“’“'H—‘—k 4q
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Coefficient of fluid pressure 2, -1.2-

Figure 1V.3.9 : Influence of the cover cohesia) ¢n sliding. A: Evolution of the sliding
sheet length with respect #y, for different values ot. B: Evolution of the force Fwith
respect ta. The sliding implications of the threshold valag ére discussed in section 1V.3.5

IV.3.5 Discussion

IV.3.5.1 Sliding processes in models subjecteduio bverpressure

The experimental and analytical models show thatsliding sheet length increased
with increasingl,, contrarily to that in models having a downslop#tiess (Mourgues and
Cobbold, 2006; Mourgues et al., 2009). The presehe@edownslope resisting force prevents
slope instability formation below a threshold Af(Fig. 1V.3.10A), for which the value of the
resisting force fdecreases enough to allow for sliding to occurweler, in the case of a

low value ofAy, the driving forces (the weight of the cover amdie basal slope) still have to
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reach high values to overcome the buttressingtaesis With A, increasing, the sliding sheet
length, i.e., the distance between the upslope alorault and the downslope thrust
diminishes (Fig. IV.3.10B).

no downslope | downslope buttress

buttress ~ ‘ -
|

®
1

©)

Sliding sheet length (m)

T T J
07 08 09 10
Coefficient of fluid pressure 2,

Detachment surface

|
|
Sliding direction

Figure 1V.3.10 : Synthetic sliding processes abaveécollementiayer subjected to fluid
overpressure. A: Graph of the sliding sheet lengititn respect tol,, as predicted by the
analytical model. B: Evolution of the deformationa model having a downslope buttress. C:
Evolution of the deformation in a model with a d@hape incision

Combined low basal resistance related to fluid pre=sure and the lack of downslope
buttress critically reduce the forces resistingisty and trigger deformation, even where the
driving forces are moderate. In such a case, stogiabilities form even at lowy, values (Fig.
IV.3.10A). The driving forces #and F do not depend oA,. Therefore, with4, increasing,
the sliding sheet lengths increase, because opithgressive decrease in the value of the
frictional force K. In the absence of distal buttress, the deformatinus propagates
retrogressively from the valley flanks upslope (Fig3.10C).

IV.3.5.2 Comparison between experimental and aicalytnodels

Despite the general agreement between the expddamand analytical curves
(exponential growth, reduction in the required Goet of fluid pressure with the basal
slope and/or the cover thickness), several difie@emeed further discussing.

No vertical asymptote, corresponding to the inéirstope model case, was observed in
our analogue models. The thinning of the covertaedmportant amount of strain at the base
of the slope at the end of the experiments leaddifferent state of stresses, hence hampering
sliding of infinitely-long sheets, than the initiabundary conditions, for which the analytical
curves were drawn. Furthermore, no buttress ragidtrce was taken into account in the
analytical model because the downslope edge ofhtbidel was assumed to be perpendicular

to the basal slope (Fig. IV.3.6B). In the experitserwe used low-cohesion sand, which
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collapsed during the incision process that remaweddistal buttress. In practice, a wedge
formed, generating a resisting force)(FAs weak a force this might be, it turned outbt®
high enough to prevent the whole cover from slidisx predicted by the infinite-slope model
(Crans et al., 1980; Mello and Pratson, 1999) hiedxperiments that involved a 2 cm-thick
cover, the sharp increase in the sliding-sheetttewith increasingl, was not clearly visible,
except for the 3°-basal slope angle model. Bectheseesisting force induced by the wedge
increases with increasing cover thickness, it floeeeinfluences and blocks sliding in the
models having a 2 cm-thick cover, even wheseh&d been reduced by the effect of fluid
overpressure.

Lateral friction along the sidewalls effects magahave a strong influence on sliding
evolution by adding a supplementary resisting foBecause the driving forces (compared
with forces generated by the sedimentary covekti@ss and the basal slope angle), as well
as the shear frictional resisting force at the ligbe cover, are low, lateral frictional forces
can become proportionally quite important, and kanthe evolution of deformation of
analogue models subjected to fluid overpressurstéCand Vendeville, 2004; Schreurs et al.,
2006; Vendeville, 2007). Therefore, in order to r@eene the resulting force resisting sliding,
the driving forces (the basal slope angle and/er ¢bver thickness) must be increase.
Experiments yielded results in accordance with igzal predictions only where slope
angles, hence the driving forces, were high (>BigH( driving forces) and in models where
the lateral frictional resisting forces were lovenlse models having a 1 cm-thick cover.

The evolution of the sliding-sheet length with resfptoA, also depends on the values
of the décollementayer and cover cohesion (Figs. 1V.3.8 and IV.3lph cohesion values
hamper sliding. In our analytical calculations (Fig3.9), we assumed that our sands were
dry and had no cohesion. However, air-moisturehm laboratory (up to about 50%.) may
have raised the sand’s cohesion to non-negligiblel$. The materials (sand and glass
microbeads) that we used in these models could H@@ had a cohesion greater than
previously expected when the experiments were pagd, which would lead to higher
resistance to sliding. In the case of low drivimgces (where the basal slope was <2°), this

effect might have prevented the model from slidcasga whole, as observed in figure IV.3.9A.
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IV.3.5.3 Influence of the cover cohesion

In rocks obeying a Mohr-Coulomb criterion of defation (=p o, + c; Byerlee,
1978), the cohesiorc) is a parameter that is independent of the normetional stress.
Therefore, highly cohesive rocks have a greateolates strength. The theoretical predictions
of our analytical model show that increasing valoks, (a lower value of the frictional basal
force) is necessary for the instability to formttwithe cohesion of the potentially mobile
cover increasing (Fig. 1V.3.9). The transition tslaing sheet length evolution similar to that
observed, in the case of the presence of a dowadlotiress, by Mourgues et al. (2006, 2009)
indicates that, for a threshold value ©f(g), the resisting forces become higher than the
driving forces. The negative values aof (Fig. 1V.3.9B) show that, for cohesion values=c,
the principal effective stresg@ i is inverted and act as a tensional resisting foltehis
case, sliding requires that the sheet length resaghminimum value in order the only driving
force (the weight of the cover) to overcome the farges resisting any downward motion. In
our experimental models, we used low-cohesive sahkerefore, the sliding-sheet length

increased withl,, increasing in the analogue models.

IV.3.6 Conclusions

We conducted analogue experiments that investigat influence of incision and the
removal of downslope buttress on the structuralligm of a cover sliding on a low-
permeability layer subjected to fluid overpressWie also developed a 2-D analytical model
that helped us better understand the style andugonlof deformation observed in models.
Model results show the following:

- The sliding sheet length increases with increagiegcoefficient of fluid pressure

(Ap) applied at the base of the model. Slope instaslmay form even in the case
when values ofl, are low.

- The value ofl, required for the cover to slide decreases wheibasal slope angle

and/or the cover thickness increase (albeit wils lenpact than the slope angle)..
In contrast, increases in the coefficient of flpregssure in the coveAd) and/or in
the cohesion of theécollementayer hamper sliding.

- The evolution of the deformation is also controllegl the cover cohesiorc)(

Beyond a threshold value of slope instabilities can form only for high valuss
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Ap, because of the inversion of the effective stedeng the x-axis resists sliding.
The sliding length of high-cohesion cover decreag#f increasingl,, thus
showing an evolution similar to that observed ireyious models having a

downslope buttress.
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PARTIE V

SYNTHESE ET CONCLUSIONS

Waitawhiti
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L’étude approfondie du complexe glissé de Waitawi@haine Cotiere de I'lle du Nord de
Nouvelle-Zélande) a permis de proposer pour lewlil#tés gravitaires de cette région un
mécanisme de déclenchement et d’évolution origlaak ce contexte de domaine émergé de
marge active. Cette étude a nécessité I'utilisatierméthodes variées: télédétection, travail
de terrain, géotechnique, modélisation expérimentétablissant ainsi un lien entre les
différentes disciplines d’étude des instabilitésviaires.

La diminution des forces résistantes au mouvemeningt le déclenchement de
glissements de terrain. Ces forces sont (1) ladric la base de la couverture potentiellement
mobile et (2) la présence d’'une butée en bas die p8ar la base des interprétations d’images
satellite et des observations sur le terrain, reiss1s émis I'hypothése que des surpressions
de fluides, diminuant la résistance de niveaux peunéables, associées a de fortes incisions
en bas de pente, provoquent le déclenchement gsemknts de Waitawhiti en réduisant de
facon tres importante les forces résistantes awemeant. Des modélisations analogiques ont
alors permis de comprendre les influences combirdsl'incision fluviatile (et plus
généralement de I'absence de butoir distal) etsdgsressions de fluide sur le déclenchement
de telles instabilités. Enfin, un modele analytigde glissement d'une couverture
sédimentaire sur un niveau soumis a des surpresdmfluide a été développé afin de définir

les forces mises en jeu et de caractériser I'é\rludes glissements dans un tel contexte.

V.1 Apports de I'approche analytique : évolution dela longueur de glissement et

parametres agissant sur la stabilité de systemes sarpression-incision

Le modéle analytique, développé sur la base deaurade Mourgues et Cobbold
(2006) permet de prédire la longueur du glissersarfonction du coefficient de pression de
fluide (Ap) appliqué a la base de la couverture (Fig. V.B).nideéle montre que I'évolution
de la longueur de glissement dépend de la présmnoen d’'une butée en bas de pente (Fig.
V.1A).

L’existence d’'une butée induit une force résistantenouvement et le glissement doit
atteindre une longueur suffisante pour que lesefnmotrices, dépendantes du poids du
modele, soit supérieures aux forces résistantesi@les et Cobbold, 2006 ; Fig. V.1A). La
masse glissée est alors composée d’'une partie temséon en haut de pente, d’'un bloc
translaté non déformé a mi-pente et d’'une partrapressive en bas de pente (Fig. V.1B).
Dans ce cas, la longueur de glissement diminue liuggmentation dely, la force de friction

devenant moins importante (Figs. V.1A et B).
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Figure V.1 : Longueur de glissement et évolutioaddéformation de systémes soumis a des
surpressions de fluides. A : Longueur analytiquagltksement en fonction du coefficient de
pression de fluide appliqué a la base. B : Vue utéase (gauche) et interprétation (droite)
d’'un modele expérimental dans le cas d’'un butatadliipente = 16°) (d’aprés Mourgues et
Cobbold, 2006). B’ : Evolution de la déformation@ésence d’un butoir distal. Noter que la
longueur de glissement (la distance entre la failemale et le chevauchement bordant le
glissement) diminue lorsqué, augmente. C : Vue de surface (haut) et interpoigbas)
d’'un modéle expérimental en I'absence d’un butgtadl (pente = 3,2°). C’ : Evolution de la
déformation en I'absence de butoir distal. La lawgude glissement augmente lorsglye
augmente.
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Seule la force de friction a la base résiste auveiment dans les systemes dans
lesquels le butoir distal est absent. Le glissenerddng du plan de décollement est alors
possible méme pour de faibles valeurs du coefficten pression de fluidedf). Dans ce
contexte, la longueur de glissement croit lorsgu@ugmente (Fig. V.1A et C’). La masse
glissée se compose dans ce cas de blocs séparésspfailles normales (Fig. V.1C) et il
n'existe ni domaine compressif, ni grand bloc tlatés Le modéle analytique montre
egalement que dans le cas de matériaux peu cqhiésifgmentation de I'épaisseur de la
couverture sédimentaire et/ou de I'angle de bam@npetres ayant une influence sur la valeur
des forces motrices, favorise le glissement. Eamelve, des valeurs plus fortes de la cohésion
du niveau de décollement et/ou de la couvertureigemt une augmentation de la force
résistante de friction, rendant le déclenchementgliksement plus difficile. Nous avons
montré de plus que la valeur de cohésion dansuaecture controle le style de déformation
des modeles. Lorsque la cohésion franchit une wvaleuil, la force motrice exercée par les
contraintes effectives principales en extensiohaut de pente s’'inverse et devient une force
résistante, requérant ainsi la présence d’'une femctension pour initier le glissement de la
couverture. Les systemes ayant une forte cohésiéme en I'absence d’un butoir distal, se
comportent alors comme les systemes soumis a uee fésistante en bas de pente décrits ci-
dessus.

V.2 Apports de la modélisation expérimentale : Méaaismes de glissement,

structures et évolution de la déformation

Les modélisations analogiques ont permis de détdiiffet combiné de surpressions
de fluide et d’incisions en bas de pente sur latibn, I'évolution et la structure des
instabilités gravitaires. Les modéles étaient qoitst en utilisant le dispositif construit par
Régis Mourgues et élaboré dans les travaux de Mesrgt Cobbold (2006), qui permet
d’'injecter de lair comprimé a la base de modélesngortant une couche de faible
perméabilité, constituée de microbilles de vernerm®ntée d’'une couverture de sable
grossier. Ce dispositif a été complété lors deedibbse par un bras d’incision et a été équipé
d’'un manometre digital afin de mesurer les variaide pression de fluide au cours du temps.

L’incision en bas de pente conduit a la mise afléafement du niveau de faible
perméabilité soumis a des surpressions de fluidadeiit le déclenchement du mouvement
(cf. chap. IV.2), ce niveau de décollement ayant alors résistance au cisaillement tres
faible. En effet, les modeéles montrent qu’en l'atzee de surpressions et la ou l'incision
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n'atteint pas le niveau potentiel de décollemenigcua glissement n'est déclenché. La
propagation rétrogressive de la déformation verkaet de pente (Figs. V.2A, B et C) est
ensuite générée par (1) une augmentation de Isiprede fluides et/ou (2) des épisodes
réguliers d’incision du butoir distal formé a mesgue le matériel glissé s’accumule dans la
vallée. Ces modeles montrent comme le modele amadytque, lorsque l'incision est

continue, la longueur de glissement augmente lerdqucoefficient de pression de fluide

augmente (Fig. 1V.3.3). L'extension de la déforraatest également plus importante lorsque

la pente basale augmente.
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Dans le cas ou le butoir distal n’est pas éroddimoellement, le style de déformation
est différent. Aux premiers stades de I'expérietecegéformation se propage depuis les flancs
de la vallée vers le haut de pente (Fig. V.2D)shatun butoir se forme.e., lorsqu’une force
résistante est exercée en bas de pente, une langurd@male de couverture est requise pour
gue la force motrice soit suffisante a l'initiatida mouvement (Fig. V.2E). On observe alors
une zone en extension en haut de pente, un bloowerture translaté et non déformé a mi-
pente et des structures compressives en bas de (femtV.2F).

Les modeles analogiques nous ont confirmé que tabowison de surpressions de
fluide et de profondes incisions réguliéres dartemeps en bas de pente réduit drastiquement
les forces résistantes au mouvement et permet lairdéclenchement d’instabilités, méme
dans le cas de tres faibles pentes basales (vwiimhtales). La simple présence d’'une pente
de surface, méme tres faible, suffit alors a fauame force motrice plus importante que les

forces résistant au mouvement.

V.3 Application au cas du complexe de Waitawhiti

V.3.1 Rappel des spécificités du complexe

Le complexe glissé de Waitawhiti est situé au cdeusynclinal de Tawhero, dans la
Chaine Coétiere de Nouvelle-Zélande, dans la patieergée du prisme de subduction
Hikurangi (V.3). Ce complexe est caractérisé pamgonds glissements multidirectionnels
actifs d’'une surface moyenne d’environ 1 km2. lretabilités sont intimement liées au réseau
de drainage (Figs. V.3C et V.4cf. chap. IlIl.2). En effet, des vallées fortement $éeis
bordent les glissements dans leur partie distalsoat perpendiculaires a la direction du
mouvement. De telles incisions retirent les butdiigtaux, jamais observés sur le terrain,
excepté en un endroit ou des conditions parti@gi@nt permis sa préservation, et éliminent

ainsi la résistance en bas de pente, favorisatédieenchement d’instabilités.
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Les glissements de Waitawhiti affectent les sétigbiditiques, composées de gres

fins peu indurés et de siltstones trés fracturagyltbcene terminal du synclinal de Tawhero

(Figs. 111.1.8 et V.3B). Ces séries correspondent @erniers stades du remplissage de bassins

perchés développés pendant la structuration sousandu prisme de subduction (Van der

Lingen et Pettinga, 1980 ; Bailleul et al., 2007pet été déformées et plissées au cours de la

surrection de la Chaine Cotiere. L'émersion trgsdea de ces séries durant le Quaternaire
(Van der Lingen et Pettinga, 1980 ; Neef, 1992ijll&ul, 2005) induit ensuite un sous-

compactage des roches. Les tests mécaniques ntoarexfifet que la résistance des gres et

siltstones est faible, et diminue encore en présafieau. Les grés ont une porosité plus

importante (24%, contre 16% pour les siltstonegf hiveaux silteux présents a la base des

glissements Nord, Centre et Ouest montrent desfgmteportions (jusqu’a 19%) en minéraux

argileux, diminuant ainsi la perméabilité de caseaux.

glissement Nord

glissement
Quest

Woody Gully strea

glissement
Sud-Est

Ratanui stream

Légende
(® Surfaces de glissement
., Cicatrices d’arrachement
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_—> Direction de glissement
_ -~ Failles
é Surfaces structurales
S Réseau hydrographique
principal
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o Echappements de fluides

Echelle approximative
500m

Figure V.4 : Bloc-diagramme schématique du comptix&Vaitawnhiti

Les gaz thermogéniques, associés a des hydrocsybuie en évidence au sein du

complexe de Waitawhiti sont générés dans des mveihes en matiere organique du

soubassement paléocene a crétacé, commeWspawa black shales(keckieet al, 1992 ;

Killops et al, 2000 ; Rogeret al, 2001). La migration de ces gaz vers la surfaeffegtue

ensuite a travers les crétes anticlinales et g tbaccidents crustaux, en particulier des failles
décrochantes, affectant la Chaine Cétiere (Fid@.3l, Chanier, 1990 ; Darbst al, 2000 ;

Funnell et al, 2002). Dans la région de Waitawhiti, la migratides gaz s’effectue donc
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probablement le long des décrochements observgs\(RB et C) et ensuite latéralement a
travers les niveaux sableux poreux. Les gaz cosmftné&a base des niveaux silteux riches en
argiles et ayant une faible perméabilité peuvetreeen régime de surpression et agir comme

niveaux de décollement potentiels (Terzaghi, 1998hbert et Rubey, 1959).

V.3.2 Processus de glissement dans le complexeai@Whiti

Les changements climatiques marquant la fin deetaidre période glaciaire (18+2
ka BP) sont a l'origine des forts taux d’incisioaractéristiques des rivieres majeures et
affluents de la Chaine Cotiere (Litchfield et Bengn, 2005, 2006). Les glissements de
Waitawhiti, datés au radiocarbone, sont postériéursette derniére peériode glaciaire. En
outre, on observe un décalage temporel entredegghent Ouest, daté a environ 6000 ans BP,
et le glissement Centre, daté a environ 1600 an§lBBleau 111.1.2), situés respectivement en
aval et en amont du Woody Gully stream. Ce décadpparait lié au mécanisme de recul de
l'incision fluviatile par migration de« knickpoints »vers I'amont. Cette incision continuelle
en bas de pente provoque la mise a I'affleuremestniveaux silteux de faible perméabilité,
dont la résistance au cisaillement est réduiteqidils sont soumis a des surpressions de
fluide, et est identifiée ici comme responsabld’adetivité des glissements du complexe de
Waitawhiti. Les modeles analytique et analogiquesgisés confirment en effet que I'incision
réduit les forces résistantes au mouvement etittadd déclenchement de glissements. Ce
processus continu d’incision fluviatile explique I'absence de butoirs compressifs dans
les parties distales des glissements. Les modablegiques montrent de plus que l'incision
du butoir peut suffire a entretenir le mouvementlalenasse glissée. La morphologie des
glissements du complexe de Waitawhiti, comportasestiellement des structures extensives
eévoluant de maniére rétrogressive, est trés simitaix glissements générés dans les modeles

analogiques continuellement incisés en bas de [fefntdhap. 1V.2).

V.3.3 Autres parametres de contrdle potentielsscssion

Les précipitations ou l'activité sismique sont égaént souvent a l'origine du
déclenchement de glissements de terrain (Rogesslby, 1980 ; Keefer, 1984, 2002 ; Chen
et al, 2006 ; Binetet al, 2007). Toutefois, les processus de glissemem¢seistructures

observées dans ces cas different de ceux du coengkeXVaitawnhiti, ce qui suggere que ces
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facteurs ne soient pas prépondérants dans cetnrégous discutons ci-dessous les modes
d’action de ces différents facteurs et les stylesaractéristiques qu’ils auraient di générer.

Wang et Sassa (2003) ont réalisé des expérienedsgaques de glissements induits
par les eaux meétéoriques. Leurs résultats montreetlinitiation de la rupture s’effectue
apres infiltration de I'eau jusqu’a la base dedawerture potentiellement mobile. La pression
interstitielle augmente alors graduellement jusguyaint de rupture. Le mouvement induit
ensuite une surpression de fluides dans la coueertlont la résistance diminue alors. Deux
styles de déformation sont observés, selon laetalds grains dans la couverture et sa
perméabilité. (1) Dans le cas d’'une granulométrasgjere, associee a une forte permeéabilité,
la dissipation des surpressions est rapide etalkssfnormales séparant de larges blocs, et
évoluant de fagon rétrogressive, se développentma@vement évolue ensuite en coulée trés
peu profonde. (2) Les couvertures a grain plusdinmoins perméables maintiennent I'état de
surpression, ce qui cause la liquéfaction quasaimanée de ces couvertures. Le glissement
évolue des la rupture en coulée, dont le mouverasnhentretenu par les surpressions non
dissipées.

Les instabilités gravitaires de Waitawhiti montreigs processus de déformation
rétrogressive, comme dans le cas (1). Le corpedalissements est constitué de blocs dont
la structure n’est pas ou peu affectée, méme d@acas des plus anciens glissements, toujours
actifs. Pourtant, les tests mécaniques effectuéslesu grés et siltstones de Waitawhiti
montrent que ces roches se délitent et se fradtureeansément en présence d'eau.
L’infiltration et la saturation en eau de la couvee, conduisant selon les cas a sa liquéfaction
immeédiate ou progressive (Wang et Sassa, 2003jles glissements évoluant en coulées, ne
semble donc pas a l'origine des mouvements graeggrésentés dans cette étude. De plus,
nos modeéles analogiques montrent que les surpnssdm fluidea la basede la couverture
précedent et provoquent le déclenchement d’ingiédhilCe phénomeéne est différent des
surpressions observées par Wang et Sassa (2@08%)la couverture, et postérieures a
l'initiation du mouvement. Toutefois, l'infiltratio d’eau peut engendrer la déstructuration
partielle de la couverture apres initiation du ggiment (cas des badlands du glissement
Centre).

La captation des eaux de pluie par un niveau gtegthique de surface tres poreux ou
tres fracturé peut aussi conduire a la formatiomqdiferes perchés le long des versants,
facteur permettant le déclenchement d’instabilitgavitaires €.g, La Clapiere, Alpes
francaises, Cappet al, 2004, Guglielmet al, 2005). La nappe ainsi formée permet alors la

lubrification d’'un plan de glissement et peut cangludans le cas d’'une absence de résistance
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en bas de pente ou d'une forte pente, au mouvelmémg du versant. L’absence de sources
ou de résurgences, la profondeur importante desankde décollement (>20 m) ainsi que les
faibles pentes basales et de surface des glissemans le complexe de Waitawhiti, laissent
penser que de telles nappes ne sont pas présearisslal zone d’étude, excluant ainsi
'hypothese de ce processus comme facteur déclehctiaes études hydrologiques
(piézomeétrie, résistivité) permettraient de validette affirmation.

L'incision dans des séries de roches a forte cohé$ormant des versants a trés forts
gradients de pentes, voire des falaises, et la @idaffleurement d’un niveau dont la
résistance est diminuée par linfiltration d’eauoywque l'effondrement de ces séries
(Graingeret al, 1985 ; Azaforet al, 2005). Cependant, cet effondrement reste damase
localisé a proximité de la zone incisée. Azafanal. (2005) ont montré que ce type de
mouvement était caractérisé par des épisodes pabreax de glissement le long de failles
listriques, et ne se propageant pas de facon régsige. Dans le complexe de Waitawhiti, la
propagation de la déformation s’effectue vers letitee pente, parfois trés loin de la vallée
incisée, mettant en évidence un mécanisme diff@entelui induit par linfiltration d’eau.
Les épisodes de glissement sont nombreux, mis Eleree par la forte densité de blocs
glissés lies aux mouvements rotationnels (plus Sleblbcs glissés dans la longueur des
glissements ; Fig.l11.1.3).

Des séismes de forte magnitude sont égalementcteufadéclenchant potentiel pour
les glissements de Waitawhiti. En effet, les traami@nts de terre de forte magnitude sont
souvent associés au déclenchement de glissemaritngs (>10 m) de grande ampleur
(Keefer, 1984 ; Crozieet al, 1995 ; Daviest al, 2006). Crozieeet al. (1995) ont de plus
montré que la synchronicité de ces glissements @n d'une méme région était
caractéristique de leur origine sismique. Cependastages minimum des glissements de
Waitawhiti sont espacés de plusieurs milliers d&em Il est probable qu’une forte secousse
sismique aurait déclenché de multiples évenemantglidsement simultanés plutét que les
instabilités observées dans cette région, qui @d éges variables. De plus, de tels
évenements ménent plutét au glissement en masseef)@006) ou a la déstructuration
totale de la couverture en avalanche de débrisnglka al, 2005), phénomene jamais

observé dans le complexe de Waitawhiti.
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V.4 Applications a d’autres contextes

Dans les domaines émergés, l'influence combinéeatiait de butoir distal par
erosion et de surpressions de fluides comme fadiezlenchant d’instabilités gravitaires est a
envisager dans des contextes de marge active,soiad& d’incision sont forts. Cependant,
dans les domaines sous-marins, certains contexdesne les marges passives incisées par
des canyons ou encore, a plus grande échelle, degestransformantes, peuvent présenter

des caractéristiques similaires.

V.4.1 Cas des canyons sous-marins

Le long des marges actives et passives, des carsaumsmarins permettent le
transfert de sédiments entre le plateau continentids fonds abyssaux (Dana, 1880 ; Daly,
1936 ; Lewis et Barnes, 1999 ; Mountjeyal, 2009). Des courants de turbidités, induisant
I'abrasion et I'érosion du fond marin, sont a Igine de ces canyons (Daly, 1936). Le passage
régulier de tels courants permet ensuite d’entrelermécanisme d’incision dans les canyons
sous-marins (Muldeet al, 1997 ; Mitchell, 2006). Ces canyons peuvent ét@parés aux
vallées profondément incisées des domaines émdrgEesion, en retirant la résistance en
bas de pente, permet alors le déclenchement djititda gravitaires. Mountjot al. (2009)
montrent en effet que le glissement le long descBaest le facteur principal d’élargissement
des canyons sous-marins (Fig. V.5). Il est envisblge que des surpressions de fluide,
présentes dans tous types de contextesHap. 11.1), soient de plus associées a l'incisles
canyons, et facilitent le déclenchement de glissesngous-marins et leur propagation vers le

haut de pente en réduisant la résistance au eisatit a la base de la couverture.
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Figure V.5 : Instabilités gravitaires associée&rgikion d’'un canyon sous-marin, détroit de
Cook, Nouvelle-Zélande, modifié d’apres Mountje al. (2009). Les zones entourées en
blanc de part et d’autre (CS-A et CS-B) des flascsanyon sont des zones de glissement.

V.4.2 Cas des marges transformantes

Les marges transformantes ont la particularité dmtrar des transitions Océan-
Continent trés abruptes, héritées de l'ouvertuitala le long d’'une faille transformante
verticale (Fig. V.6). Cette transition se traduatr ples pentes de surface trés importantes (en
général supérieures a 20°), et la présence d'uassdatopographique en lieu et place de la
pente continentale (Mascle et Blarez, 1987 ; Masthd, 1996; Mascle et Basile, 1998). Les
marges transformantes emprisonnent lors du riffim¢p matiére organique fossile capable de
générer des surpressions de fluides dans les desigs plus sédimentés. De récentes études
menées le long de plusieurs marges transformaNes (Jersey, Dugan et Flemings, 2000,
Cote d’lvoire, DeCaprona, 1992 ; Demerara, Mostal, 2005 ; O’'Regan et Moran, 2007 ;
Guyane Francaise, Lonclat al, 2009) ont montré que certaines portions de cegesa

s’étaient entierement effondrées sur des épaisphunikilomeétriques (Fig. V.6). D’'une facon
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plus générale, les glissements gravitaires y satémement nombreux, a des échelles
d’épaisseurs de la dizaine a la centaine de metteg, constituent le principal processus
d’érosion-sédimentation. Le long de la marge Guiggnan particulier, ces glissements sont
associés en surface a de vastes champs de pock-téarkignant de la présence d’intenses
circulations de fluides (Loncket al, 2009). Les fluides s’échappant le long de I'egearent
témoignent de processus de migration latérale (QaReet Moran, 2007), pouvant alors
indiquer que des niveaux de faible perméabilité &hpnt le mouvement ascendant de ces
fluides. De plus, la morphologie abrupte de lagitaon océan-continent mene a I'absence de
butoir a la terminaison de la marge continentale.

Les modéles réalisés au cours de cette étude ygiothése de la combinaison de
'absence de butoir distal et de surpressions délds comme facteurs déclenchants
d’instabilités gravitaires peuvent donc égalememn¢ @ppliqués aux systemes de marges

transformantes, comme le suggérent Loratkal. (2009).
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Figure V.6 : Exemples d’effondrements multi-échelle long des marges transformantes
équatoriales. En haut, carte bathymétrique au ldege Guyane. En bas, profils sismiques et
interprétations témoignent de la récurrence d'effements de grande ampleur le long des
marges Cote d’lvoire-Ghana et Guyane-Surinam (é&honckeet al, 2009).
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V.5 Conclusion et perspectives

Les surpressions de fluide a la base de niveaurrimgables et I'incision fluviatile
ont été identifiées, sur la base d’observationgedein et de modélisations analytiques et
analogiques, comme responsables du déclenchemeimsiabilités gravitaires du complexe
de Waitawhiti. Le méthane thermogénique migrantsvier surface entre en régime de
surpressions a la base de niveaux silteux, richesrgiles, de faible perméabilité, réduisant
ainsi la résistance de ces niveaux de décollematenpels et facilitant le glissement de la
couverture sus-jacente. L’incision fluviatile, li@ax changements climatiques postglaciaires,
conduit a la mise a l'affleurement des niveaux éeotlement et a I'absence de résistance en
bas de pente, déclenchant ainsi les glissemendéstu_es modéles analogiques montrent
gue l'incision permanente du butoir distal, conféerpar 'absence de structures compressives
en bas de pente des glissements de Waitawhiti,gidenpropagation rétrogressive réguliére
de la déformation vers le haut de pente, méme kdacas des faibles gradients de pente a la
base et en surface des glissements.

Néanmoins, des observations complémentaires soptssaires afin de lier les phases
de mouvement des glissements aux variations dsipnssdans les séries sédimentaires. Pour
cela, des forages, permettant de mesurer cesqmesst le suivi de I'activité des glissements,
par tachéométrie par exemple, doivent étre réaséplusieurs années. De telles analyses
pourraient servir a la compréhension fine de cesgssus. Des datations systématiques des
tourbiéres développées dans les contre-pentes Idsgmgents permettraient également de
mieux contraindre les différentes phases d’actidééces instabilités, d’établir un modeéle
d’évolution de glissements de terrain dans ce comtde surpressions de fluide combinées a
des incisions en bas de pente, et d'appliquer agelaa d’autres glissements en contexte de
marge active, ou a d’autres contextes comme, pampbe, les marges incisées par des

canyons sous-marins ou les marges transformantes.
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ANNEXE A: CREATION DE MODELES NUMERIQUES DE TERRAI N SOUS
GEOIMAGE

La création de MNT, réalisée sous GEOimage (modbEOtopo) consiste en
'appariement de deux images d’'un couple stéréaguep puis la conversion des données
appariées en altitudes et le géoréférencement dii btitenu. Il est tout d’abord nécessaire
de choisir une image qui servira de référence awsodu traitement (appelée ici « image 1 »).
Les transformations s’effectueront alors sur l'autnage. La définition d’un point d’ancrage,
de coordonnées et d’altitude connues est égaleméispensable a la création du MNT et a
son géoréférencement. Les valeurs d’altitudes semmeffet définies a partir de ce point. La
figure A.1 présente la chaine de traitement du neo@G&EOtopo.

=

Projet  Edition  Utilitaires Aide

‘ Projet | ID=fdocs_aurelfthese/DEM_NZ/DEM_creesfVaitawhitibis/DEM_2/DEM_Waitawhiti_mails

Ajustement

Calibration

Amélioration

Matching

Altitude

Projection

Lancer la chaine

Lancer le traitement suivant |

Stopper le traitement courant I

Figure A.1: Chaine de traitement du module GEOtopo.

L’ajustement consiste a définir le point d’ancrage chacune des deux images, afin
d’obtenir un point de repére commun a ces imagascadlibration est ensuite la premiére
étape de superposition des images (Fig. A.2). Geges sont calées de telle sorte que ne

subsistent entre elles que des décalages de f@Xelsg des lignes.
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Stéréoscopie g
ot

Figure A.2 : Calibration des images 1 et 2 afinbtkmir une premiére image en stéréoscopie,
dans laquelle subsistent des décalages de pixielsdeles lignes.

L'étape de mise en correspondangem@tching » permet d’affiner, au cours de
plusieurs itérations, la superposition des imagesagrigeant manuellement les décalages de
pixels. L'appariement des structures est matééasisus la forme de cartes de disparités,

indiquant le relief positif ou négatif par rappatt point de référence.
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Figure A.3 : Mise en correspondance des imageartgscde disparités obtenues. Les erreurs
d’appariement entre structures (par exemple lealdges entourés en blanc) sont corrigées
par l'utilisateur.

Les structures mal corrélées apparaissent doncesucartes de disparités comme des
interruptions d’un relief continu (Fig. A.3). Par biais de différents outils (interpolations et
triangulations par exemple), il est possible pdutilisateur de forcer I'appariement de
structures linéaires entre elles, ou de changewdésurs de disparités a l'intérieur d’'un

polygone.
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Figure A.4 : Cartes de disparités obtenues apri (#rations et (B) 4 itérations. Les erreurs
de corrélation, indiquées par les fleches noirestiti pas été corrigées.

Des structures de plus en plus fines sont appasgaefil des itérations (Fig. A.4).
Apres 6 itérations, la carte de disparités estecééka résolution voulue. Le passage en altitude
et le géoréférencement (projection) du MNT aloé®dFig. A.5) s’effectuent a partir du point
défini lors de la premiere étape. Il est égalenpasisible de créer des tables de couleur pour
les MNT (Fig. A.6).
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Figure A.5 : Modéle Numérique de Terrain généréGaOimage

Figure A.6 : Modéle Numérique de Terrain en couleur
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ANNEXE B : SYSTEME D'INFORMATION GEOGRAPHIQUE

Figure B.1: Base de données sous SIG de I'imag@TSPsud (Dannevirke). A : image
satellite. B : image satellite et carte géologiquel/250000 (d’aprés Lee et Begg, 2002).
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Figure B.2 : Base de données sous SIG de I'imag@TSPsud (Dannevirke). A : image
satellite, séismes historiques (losanges rougetetppements de fluides (cercles bleus). B :
image satellite, carte géologique au 1/250000 (dapLee et Begg, 2002), séismes
historiques et échappements de fluides. Le compbxeNaitawhiti est localisé par le
rectangle au Sud-Ouest.
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Figure B.3: Base de données sous SIG du complex@/ditawhiti. A : image satellite

QuickBird-2, points d’observation et d’échantill@ye sur le terrain (cercles verts et bleus),
failles (lignes rouges) et traces des profils topphiques levés (lignes multicolores). B :
image satellite et observations morphostructurales.
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ANNEXE C : HUMIDITE RELATIVE DES ECHANTILLONS SOUMI S AUX TESTS
MECANIQUES - PROTOCOLE EXPERIMENTAL

Des humidités relatives (HR) différentes pour lekadtillons ont été obtenues en
utilisant I'échelle d’'HR de l'air certifiée par rpprt a des solutions saturées de sel, dites
solutions hygrostatiques (O.1.M.L, 1996). Cette @digh certifié¢e comprend 11 points fixes
d’humidité couvrant une étendue d’HR de 2 a 98,%%ne étendue de température de 5 a
80°C (OIML, 1996).

Nous avons choisi pour nos échantillons des HR 3e59 et 75%, correspondant
respectivement aux sels suivants : chlorure de ssgm (MgC}), bromure de sodium
(NaBr) et chlorure de sodium (NacCl).

Le sel doit étre dissous dans des proportionsstgllee 30 a 90 % du sel pesé demeure
non dissous. Connaissant la limite de solubilité sels utiliséss(= x grammes de sel/100
grammes d’eau), nous avons dissousxglammes de sel dans 100 mL d’eau pure.

Les échantillons et la solution hygrostatique semsuite mis en équilibre dans un milieu
confiné, sous cloche, pendant 60 jours. Les valdii® ont été contr6lées par hygrometre

analogique (précision +2 %).
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ANNEXE D : ROLE OF FLUID OVERPRESSURE AND RIVER INC ISION ON
LANDSLIDES : FIELD WORK AND EXPERIMENTAL MODELLING (article publié
dans leBollettino di Geofisica Teorica e Applicata Specisue, International Geological
Modelling Conference, 22-24 September 2008, Florenitaly)

Aurélien Lacosté’, Bruno C. Vendevillé?, Lies Lonckd™

®OUniversité Lille I, Laboratoire Géosystémes (UMRBBLNRS), Cité Scientifique -
Batiment SN5, F-59655 Villeneuve d'Ascq Cedex @&pn

™ Université de Perpignan |, Laboratoire IMAGES (LB@BE- E.A. 3678, 52 avenue Paul
Alduy , F-66860, Perpignan (France)

Summary

In active mountain ranges, landslides act as a meagmsional factor. We analysed in
detail a landslide complex located in the emergedregionary prism of the Hikurangi
subduction, in the North Island of New Zealand. Tdrelslides appear to be closely linked to
pore-fluid overpressure and deep creek incisionsthigir distal downslope areas. We
undertook a series of experiments to understandrebpective roles of slope, pore-fluid
pressure and valley incision on the triggering loé slides. Landsliding occurs when the
model is subjected to fluid overpressure combinéd the absence of downslope buttress. It

is clear that gravitational sliding is enhancedhdf triggered by valley incision.

Introduction

Landslides play a prominent role in the denudatidnmountain ranges. Sliding
processes and determining factors are various ependl on both external, such as rainfall or
seismic activity, and intrinsifactors, such as lithology or pore-fluid overpressiLandslides
are especially common in areas of active tectoarg$ high uplift rates, such as the North
Island of New Zealand.

The inner part of the accretionary prism of the#éngi subduction zone emerges in
the Coastal Ranges of the North Island of New Zehknd is affected by many gravitational
instabilities. Using SPOTS5 satellite images analysid field work, we investigated a selected
area of the Coastal Ranges, subjected to intersyesbsated (up to 100m depth) landsliding.

The slides vary in their morphology and distribatmespite a rather homogeneous geological
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context. They appear to strongly depend on theepies of fluid overpressure and river
incision. We undertook a systematic series of apaoexperiments in order to better
understand the processes leading to landsliditigsractive margin setting.

Geological setting and sliding characteristics

Owing to the subduction of the Pacific plate behdhte Australian plate, the Coastal
Ranges of the east coast of North Island of Newlabehare subjected to intense seismic
activity. At least three earthquakes of magnitude7ihave been recorded since 1855
(Schermer et al., 2004). These earthquakes areedaby slip along right-lateral or
transpressional faults. Gas seeps and mud volcdravesbeen widely observed in the Coastal
Ranges, thus evidencing the upward migration ofntlbgenic methane associated with
hydrocarbon cracking at depth (Pettinga, 2003) hHlgid pressure can greatly reduce the
effective strength of porous rocks, especiallyonw-4permeability stratigraphic layers.

The Waitawhiti landslide complex is located in twe of a wide growing syncline
subjected to high uplift rates (up to 2.3 mm/yrjais, 1986). The slides (for example the
western slide, Figure 1) affect Late Miocene masdnactured siltstone and uncemented
sandstone series. Some slides appear to have eddnstantaneously, whereas others have
been creeping down continuously. Some are madéted fault blocks, whereas in others,
faults blocks have been translated with no sigaificrotation. Finally, some slides have a
compressional distal toe, whereas others are baduddenslope by incised creek valleys
(Figure 2). In the latter case, the slide showscompressional structures (folds or thrusts),
either because compressional structures have rfewered, or because they have been
continuously removed by creek erosion. In all of field examples, there is strong evidence
that sliding takes place on horizons or beds hawangery high pressure of thermogenic
methane gas. The presence of high pore-fluid presstombined with the lack of a
downslope compressional toe may be the key chaistate making sliding possible, even

along very gentle slopes.
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Landslides

Lithologically
controlled dip slope

" Fault

Gliding direction
Headscarps
Glided-block crests
Gas seep

Figure 1 — A- SPOTS5 satellite image of the wesiiaitawhiti slide. B- Geological map and
morphological features of the western Waitawhitesl

SW Upslope initiation area  Glided blocks NE

Creek incision

T
Décollement

- Massive siltstone |:| Fine-grained sandstone

Figure 2 — Block diagram of the western Waitawklitde. The amount of rotation of the
glided blocks overlying the clayey décollement lagdow (<5°).

Experimental set-up

We conducted a systematic series of analogue empets in order to better
understand the respective roles of (1) the loagies| (2) the magnitude of fluid pressure, and
(3) the valley incision and removal of the downgldquttress on the trigger, evolution, and 3-
D geometry of landslides. In the experiments, weutated the generation of thermogenic
gases using compressed air applied at the badeeahodel (Mourgues, 2003) (Figure 3).

Models were built on a horizontal or tilted basethwor without a valley incision. In this
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article, we illustrate one horizontal model in whithe depth of the incision varied laterally
and locally intersected a low-permeability layeftags microbeads) acting as a potential
décollement

s

-H2
—H1

I ‘No

Figure 3 — Experimental set-up. Black arrows intlicdne parts of the model subjected to

overpressure. Dashed lines represent differentieision. H1: substratum sand layer, H2:

glass microbead$écollementayer, H3: sand cover.

Our models consisted in a thick substratum sandrlagverlain by a 0.5mm low-
permeable glass microbeads layer. These microbeadsused to model a low-permeability
décollementayer. A sand cover, composed of four 0.5-cm layarsrlaid the microbeads.
We built an incising device to model differentiaéek incision. The model was 100 cm long,
and the depth of incision varies laterally from @54.5 cm. After incising the cover, we
progressively raised the air pressure appliedeabtdttom of the model until sliding occurred.
We then stopped the air flow and eroded again tmpcessional toe of the slide, at the

bottom of the valley.

Results

The overhead and oblique views in Figure 4 illustthe structural style of the model
after multiple episodes of sliding and incision.

Normal faults first formed on the flank of the \ej] then propagated further inland as
the air pressure was increased. Such retrogreshkireg is similar to the Turnagain Heights
slide described by Voight (1975). Downslope, shaairelength folds formed a compressional
toe near the valley floor. For each episode of aeédion, the air pressure was raised until
thickening of the compressional toe acted as doi&fit buttress that effectively blocked any
further sliding. No sliding occurred in the two dedl regions where no air pressure was

applied. Note that the width of the deformed amegreatest where the incision was deepest
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(left part of the model), whereas no sliding todkce in the rightmost part of the model,
where the incision did not reach ttiécollementevel.

Figure 5 shows two photographs and a line drawfrtgro cross sections after the end
of the experiment. The cross section in Figure 5% Wocated in the upstream region, where
the incision barely reached thi&collementevel. There, sliding remained modest, and the
deformed area small, comprising only two normalltfauBy contrast, the cross section in
Figure 5B contains a much wider area deformed hyeraus normal faults upslope, and
intense small-scale folding downslope at the tomefslide. Also note that most normal faults

are listric.
N s .
“— pressure Area subjected to fluid overpressure e
Ta = EEEE TEREESS 3 L P
A EREPRPEARRECEEE T | BEFE - Crosst _10cm_
a
Deep incision Frontal folds Shallow incisio

[Normal falts . A ! ) Frontal folds

Figure 4 — A- Top view of the experiment. Arrow 8% the sense of normal faults
propagation. Note that the depth of incision insesafrom right to left. The leftmost and
rightmost parts of the model were not subjecteditmverpressure. B- Oblique view of the
experiment (looking upstream) showing the arraynofmal faults (left) and contractional
folds (right).
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Area with intense
small-scale folding

Décollement layer

Figure 5 — A- Photograph of a cross section in ghallow-incised part of the model. B-
Photograph and line drawing of a cross sectiohéndeeply incised part of the model. See

Figure 4 for locations of cross sections.

Conclusions

The above experiment demonstrates that landsligliede easily triggered if the two
following factors, fluid overpressure and riverigion, are present. High pore-fluid pressure
in a low-permeability layer reduces the frictiontaé base of the potentially mobile cover.
However, some sort of driving forces are necesiarg slide to occur. This may be the case
where the entire cover is tilted. In our experimeiné model was deformed horizontally. The
driving force thus came from the lack of lateratttess and the sole presence of a surface
slope. As weak as such a force might be, it is plulenough to trigger large landslides in

the vicinity of the incision.
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