20576
O o0

GEOLOGIE ALPINE

PR

s

EDITE PAR LE LABORATOIRE DE GEOLOGIE
DE L'UNIVERSITE JOSEPH FOURIER DE GRENOBLE

(Laboratoire de Géodynamique des Chaines Alpines)

MEMOIRE HS N° 30

CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION
LACUSTRE DANS L'AVANT-PAYS ALPIN (LAC DU BOURGET, LEMAN)

DURANT LE QUATERNAIRE RECENT

Emmanuel Chapron

1999






E. CHAPRON 3

« CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION
LACUSTRE DANS PAVANT-PAYS ALPIN
(LAC DU BOURGET, LEMAN) DURANT LE QUATERNAIRE RECENT »

Emmanuel CHAPRON *

REsumE.— L'histoire des remplissages sédimentaires du lac du Bourget et du Léman est abordée qualitativement et quantitativement par
sismique réflexion & haute résolution, sonar & balayage latéral, carottages courts et analyses minéralogiques. La combinaison des données permet
d’établir la part respective du contrle climatique et sismo-tectonique de la sédimentation lacustre depuis la glaciation du Wiirm dans le NW des
Alpes.

La corrélation des stratigraphies sismiques avec les données chronologiques existantes permet de reconnaitre deux pulsations des glaciers de
I'Isere et du Rhéne il y a 35000 et 20000 ans BP environ. La position périphérique du lac du Bourget par rapport au flux glaciaire is&rois a favorisé une
déglaciation rapide et un remplissage sédimentaire dominé par les apports fluvio-glaciaires, puis fluviatiles durant le Tardiglaciaire (entre 15000 et
10000 ans BP environ). En revanche, 1a position plus proximale du Léman par rapport au flux glaciaire rh6danien s’est traduite par un retrait glaciaire
plus tardif et polyphasé jusqu’a la fin du Tardiglaciaire (14000 ans BP environ). Le remplissage sédimentaire résulte donc principalement de dépots
sous-glaciaires et d’un remplissage glacio-lacustre accumulé dans un lac pro-glaciaire de plus en plus vaste. La sédimentation holocéne est ensuite
dominée par des apports argileux et des carbonates authigénes dans le lac du Bourget et Ie Petit lac Léman, alors que I’essentiel des apports détritiques
est piégé dans le Grand lac Léman au front des fan deltas du Rhone et de la Dranse.

Le prolongement d’accidents jurassiens NW-SE aux extrémités Nord et Sud du lac Bourget (accident de Culoz, faille du Col du Chat) a
favorisé un surcreusement glaciaire et développé une déformation continue des remplissages tardiglaciaires, mais également le déclenchement séismique
d’un remaniement gravitaire majeur 2 la transition Tardiglaciaire-Holocgne.

Dans le lac du Bourget, la combinaison des données de sonar a balayage latéral, de prélevements de surface et de carottages courts, autorise
également d’établir le fonctionnement actuel du lac et 1’enregistrement sédimentaire du dernier millénaire 2 partir de la composition et de la texture
du premier métre de sédiment carotté. La chronologie du remplissage est établie A partir de ’extrapolation du taux de sédimentation défini sur le
siecle par le *'%Pb et ¥’Cs et validée par la reconnaissance d’événements historiques majeurs (crues, séismes, aménagements). Le Petit Age Glaciaire
se traduit par une forte augmentation des régimes de crues entre le 17* et le 19*™ siécle, qui coincide principalement avec le minimum d’activité
solaire de Maunder (1650-1720 AD). L’évolution décennale et centennale de la sédimentation profonde continue est précisée 2 partir de 1’analyse
spectrale du signal sédimentaire a trés haute résolution (minéralogie des argiles, calcimétrie, lamination), apres avoir éliminé les dép6ts événementiels.
Une cyclicité de 45 ans est reconnue en différentes parties de la plaine lacustre, ainsi qu’une cyclicit€ de 4 & 5 ans dans la lamination durant le minima
solaire de Sporer (1450-1550 AD). :

Les effets des principaux séismes historiques de larégion du lac du Bourget sont présentés et leur extension régionale est discutée. L'instabilité
sismo-tectonique tardiglaciaire-holocéne s’enregistre essentiellement par des remaniements gravitaires et le développement d”homogénites (ou dépots
de seiches) lors des événements majeurs. La signature acoustique d’un dépdt de seiche préhistorique et la signature sédimentologique d’un dép6t de
seiche historique correspondant au séisme survenu le 18 Février 1822, permettent de préciser I’influence de P'entrée en résonance de I’ensemble de
la tranche d’ean, sur I’évolution des remaniements gravitaires lors d’un séisme.

MoTs cLES.— Avant-pays alpin, Sédimentation lacustre, Sismo-stratigraphie, Environnements sédimentaires actuels, Cyclicité du signal
sédimentaire, Paléoclimatologie, Paléosismicité.
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CLIMATIC AND SEISMO-TECTONIC CONTROL ON LATE QUATERNARY
LACUSTRINE SEDIMENTATION
IN THE ALPINE FORELAND (LE BOURGET AND GENEVA LAKES)

Emmanuel CHAPRON

ABSTRACT .— An integrated study of lake Le Bourget sedimentary infill from high resolution seismic reflection data, side scan sonar data and
short corings is presented and compared to lake Geneva seismic stratigraphy. These new data enable to define the climatic and seismo-tectonic
influences on lacustrine sedimentation in the NW Alps since the Wiirmian glaciation.

Correlation between seismic stratigraphies and available chronological data releaved two fluctuations of the Is¢re and the Rhone glaciers at
approximatily 35000 and 20000 y BP. In lake Le Bourget the last deglaciation of the Isére glacier was fast, and induced a Late Glacial infill (from
15000 to 10000 y BP) mainly dominated by glacial meltwater discharge through subglacial streams, subaerial streams and then alluvial streams once
the glacier retreated out of the watershed. But lake Geneva being directly related to the Rhone glacier and located closer to the Inner Alps, its infill
mainly resulted from subglacial streams and glacio-lacustrine sedimentation associated to several glacier fluctuations till the end of the Late Glacial
period. The Holocene sedimentation is then dominated by an authigenic production in lake Le Bourget and in the « Petit lac » of Lake Geneva,
whereas in the « Grand lac » most of the terrigeneous supply is trapped in the Rhone and Dranse fan delta.

NW-SE strike-slip jurassian faults (Culoz and Col du Chat faults) affecting the Northern and Southern parts of lake Le Bourget, favoured
glacial erosion and developped continuous deformation within Late Glacial sediments, but also triggered a large earthquake-induced slide and in situ
liquefaction that induced a basin collapse during the Late Glacial-Holocene transition.

The present sedimentation of lake Le Bourget and its evolution since the last millennium is established by means of side scan sonar mapping,
surficial sediment samples calibration, as well as textural and mineralogical analyses realized on a set of short cores (1 m long). The chronolgy is
based on the extrapolation of the sedimentation rate defined for the last century by Lead 210 and Cesium 137 dating, and calibrated by the main
historical events (floods, earthquakes, human developments). The Little Ice Age induced a strong increase in floods events between the 17® and 19%
centuries, mainly during the Maunder sun spot minimum (1650-1720 AD). A 45 years cyclicity is highlighted by spectral analysis of different deep
sedimentation proxies, sampled every centimeter (clay mineral, carbonates) or millimeter (lamination). A 4 to 5 years cyclicity in the lamination is
also clearly identified during the Spérer sun spot munimum (1450-1550 AD).

Earthquake-induced disturbances during the main historical events located close to lake Le Bourget are presented , and a regional extension
is discussed. The Late Glacial-Holocene seismo-tectonic instability mainly triggered gravity reworking phenomena and the development of homogenites
(or seiche deposits) during major events. The acoustic signature of a prehistorical seiche deposit and the sedimentological signatures of an historical
seiche deposit produced by the 18/02/1822 earthquake, highlight the influence of the lake water body oscillation (seiche effect) on the downslope
evolution of earthquake-triggered slides.

Keyworps.— Alpine foreland, Lacustrine sedimentation, Seismic stratigraphy, Present-day sedimentary environnments, Paleoclimatology,
Paleoseismicity.
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INTRODUCTION

Ce travail centré sur 1’étude du remplissage des lacs
alpins a été réalisé dans le cadre d’une collaboration
étroite entre le Laboratoire de Sédimentologie et
Géodynamique de I’Université de Lille 1 (UMR 8577
CNRS), et le Laboratoire de Géodynamique des Chaines
Alpines de I’Université de Savoie (UPRES A 5025
CNRS).

Les objectifs principaux ont consisté & reconstituer
les environnements sédimentaires lacustres depuis la
derniere glaciation dans le NW des Alpes et a préciser
I’enregistrement sédimentaire du contexte géodynamique
de I’ Avant-Pays. Cette partie de I’arc alpin se caractérise
aujourd’hui par la présence de vastes lacs d’origine
glaciaire localisés au front des massifs sub-alpins et/ou
au contact de la chafne du Jura (fig. 1). Elle est marquée
par une sismicité historique diffuse liée aux principaux
accidents jurassiens et alpins. Deux échelles d’études
seront présentées : les enregistrements post-glaciaires et
historiques (dernier millénaire).

Le travail présenté ici est focalisé sur le remplissage
sédimentaire du lac du Bourget, mais il aborde également
I'influence de son contexte régional. Ce dernier a
principalement été associé aux environnements glaciaires
amont (le glacier de I'Isére au Sud et le glacier Rhédanien
au Nord), et A I’évolution des apports détritiques du Rhone
depuis la période post-glaciaire. Le remplissage
sédimentaire du Léman a donc également été étudié afin
de préciser les modalités de 1a dernieére déglaciation et le
fonctionnement de ce vaste piege lacustre.

L’ approche pluridisciplinaire des remplissages
sédimentaires a été réalisée grice 4 de nombreuses
collaborations.

La géométrie et la stratigraphie sismique du
remplissage sédimentaire du lac du Bourget ont pu Etre
établie & partir de deux campagnes de sismique réflexion
a haute résolution, dans le cadre d’une collaboration entre
le Renard Center of Marine Geology (RCMG) de
I"Université de Gand (Belgique), et le Laboratoire de
Géodynamique des Chaines Alpines (LGCA) de
I’Université de Savoie.

La cartographie des environnements sédimentaires
actuels du lac du Bourget est basée 1) sur la cartographie
des fonds au sonar & balayage latéral couplée a un levé
bathymétrique, dans le cadre d’une collaboration entre
le centre IFREMER-GENAVIR de Brest et le LGCA, et
2) sur I’étalonnage des faciés acoustiques a partir de
prélevements de surface et leur analyse sédimentologique
a1’Université de Lille 1 (microgranulométrie, minéralogie
des argiles, calcimétrie).

"La réalisation d’une campagne de carottages courts
sur I’ensemble du lac du Bourget a permis d’établir
I’évolution des environnements sédimentaires durant le
dernier millénaire, dans le cadre d’une collaboration entre
P'Institut F.A. Forel de I’Université de Genéve, le
Laboratoire de Glaciologie et de Géophysique de
PEnvironnement (LGGE) de I’Université de Grenoble
et les Universités de Lille 1 et de Savoie. Ianalyse
sédimentologique a haute résolution des carottes a porté
sur une étude texturale (microgranulométrie,
susceptibilité magnétique, anisotropie de susceptibilité
magnétique, calcimétrie), sur la datation des sédiments
récents par le 210Pb et le 137Cs, ainsi que sur I’analyse
de la cyclicité du signal argileux et de la lamination.

La géométrie et la stratigraphie sismique du
remplissage sédimentaire d’une partie du Léman, ont pu
&tre établie & partir d’une campagne de sismique réflexion
a haute résolution, dans le cadre d”une collaboration entre
Le R.CM.G, I'Institut F.A. Forel et le LGCA.

Le mémoire s’articule en 5 chapitres :

Le chapitre I fixe les cadres géologique et
paléoclimatique de la zone d’étude. Il présente les lacs
étudiés, leur contexte tectonique, les particularités des
environnements lacustres et constitue une synthése des
données climatiques assocées aux deux derniéres
glaciations quaternaires.

Le chapitre II porte sur la stratigraphie sismique des
remplissages des lacs du Bourget et du Léman, et définit
les principaux modes de dép6ts associés a chaque unité.

Le chapitre ITI précise la chronologie des remplissages
et leur corrélation, a partir de données bibliographiques
et d’une reconstitution régionale des apports détritiques
associés & la derniére déglaciation. Une approche
quantitative du remplissage du lac du Bourget est
également réalisée.

Le chapitre IV consiste en 1’étude pluridisciplinaire
de la sédimentation holocéne et historique du lac du
Bourget. L’analyse sédimentologique a trés haute
résolution du premier métre de sédiment permet de
préciser la signature sédimentaire du Petit Age Glaciaire
et de discuter I’influence d’un forcage solaire.

Le chapitre V est consacré au contrdle sismo-
tectonique du remplissage du lac du Bourget. Cette
analyse s’appuie sur la reconnaissance des effets des
principaux séismes historiques de la région et sur la
description d’un vaste remaniement gravitaire ayant
affecté I’ensemble du bassin a la transition Tardiglaciaire-
Holoceéne. L’influence du contexte tectonique sur les
remplissages sédimentaires des différents lacs étudiés est
également abordée.

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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F1G. 1. — Localisation des lacs alpins

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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CHAPITRE 1

CADRE GEOLOGIQUE, PALEOCLIMATOLOGIE DU QUATERNAIRE
ET ENVIRONNEMENT LACUSTRE

1.— GRANDS TRAITS MORPHOLOGIQUES DE L’ AVANT~PAYS AL-
PIN

Notre zone d’étude (45° 447°N et 5° 4 7°E) regroupe
le Nord-Ouest des Alpes frangaises, une partie des Alpes
suisses occidentales et le Jura méridional (fig. 2). Cette
région est caractérisée par un relief trés contrasté ol se
sont développés d’importants réseaux hydrographiques.

Aux grands reliefs alpins supérieurs a 3000 m
d’altitude (massifs de Belledonne, des Aiguilles Rouges,
et du Mont-Blanc) succédent 2 1’Ouest les massifs
subalpins allant de 1500 a 2400 m (massifs du Vercors,
de Chartreuse, des Bauges, des Bornes et du Chablais),
puis le large bassin molassique qui oscille entre 400 et
1000 m, et enfin la chaine du Jura culminant & 1700 m et
limitant vers I’Ouest le graben de la Bresse allant de 200
4 500m d’ altitude. De profondes vallées situées entre 200
et 400 m d’altitude incisent fortement les reliefs (vallées
dela Romanche, de I’ Arc, de I'Isére, de I’ Arve, du Rhone
et de I’Aar), et d’importantes cluses orientées NE-SW
séparent les différents massifs subalpins (cluses de
Grenoble, de Chambéry, d’ Annecy, de Bonneville et du
Valais).

Au front des reliefs subalpins ou jurassiens, et en
bordure du bassin molassique, de grands et profonds lacs
naturels se sont développés aux embouchures des grands
fleuves alpins ou de leurs principaux affluents: le lac du
Bourget 4 231 m d’altitude, le lac d’ Annecy 2 446 m, le
Léman 2 373 m et le lac de Neuchatel a 429 m. Alors
que les eaux du lac de Neuchétel s’écoulent dans 1’ Aar
puis le Rhin, le Rhéne au débouché du Léman est alimenté
par les eaux des lacs d’ Annecy et du Bourget.

Le Doubs et I’ Ain prennent leur source au NW de la
haute chatne du Jura, incisent fortement les plateaux
jurassiens et rejoignent le Rhone aux alentours de Lyon.
Plus au Sud, celui-ci est ensuite alimenté par I’Isere au
niveau de Valence, a 1’Ouest du Vercors.

2.— CADRE GEOLOGIQUE REGIONAL

2.1- Le substratum anté-Quaternaire

De facon générale, les Alpes se divisent en trois parties
distinctes (fig. 3) : I’avant-pays alpin (« bassin molassique
» et chalne du Jura), la zone externe limitée par le
chevauchement du front subalpin (zone dauphinoise ...
pour les Alpes frangaises, zone helvétique pour la partie
suisse) et la zone interne, séparée par le chevauchement
pennique frontal. Il ne sera fait état ici que de la portion
des unités internes situées dans notre secteur d’étude :
les nappes des Préalpes.

Les nappes des Préalpes sont subdivisées en deux
lobes par la vallée du Rhone en amont du Léman : les
Préalpes Romandes a I’Est et les Préalpes du Chablais a
I’Quest. Elles forment un vaste recouvrement d’allure
synclinale qui s’appuie au Sud-Est sur les nappes de la
zone helvétique et au Nord-Ouest sur la molasse rouge
chattienne de la bordure du bassin néogéne périalpin (le
bassin molassique). Ce recouvrement a perdu toute
relation avec la zone interne pennique, au moins depuis
la fin du soulévement récent (fin miocéne) des massifs
des Aiguilles Rouges, du Mont-Blanc et de leur enveloppe
helvétique [Dray, 1994]. Le bas Chablais est constitué
par un empilement de nappes de charriage chevauchant
du Sud vers le Nord la molasse miocéne (autochtone).
La nappe Ultrahelvétique est constituée par des dépbts
de flysch d’4ge Eocéne. On distingue plusieurs axes
synclinaux et anticlinaux dans la nappe des Préalpes
Meédianes, affectant le Trias, le Lias, et le Dogger (le Trias
gypseux correspondant au niveau de décollement).

La zone externe est constituée de deux ensembles
majeurs: 1a zone subalpine a I’Ouest et au Nord-Ouest et
les massifs cristallins externes (fig. 3).

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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FiG. 2. — Cadre géographique de I’ Avant-Pays Alpin étudié.
Ro : Rovon, Gr : Grenoble, Ch : Chambéry, Al :Albertville, Ai : Aix-Les-Bains, An : Annecy, Bo : Bonneville, Ge : Genéve, Bg : Bourg-en-Bresse,
Th : Thonon, La : Lausanne, Mo : Montreux, Ma : Martigny, B : Berne, Ne : Neuchitel, Be : Besangon, LDN : Lac de Neuchitel, L : Léman, LDA

: Lac d’ Annecy, LDB : Lac du Bourget, LA : Lac d’ Aiguebelette, LP : Lac de Paladru.

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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2.1.1. Les massifs cristallins externes

Les massifs cristallins externes composés, du Nord
au Sud, des Massifs du Mont-Blanc, des Aiguilles
Rouges, de Belledonne, du Pelvoux et de I’ Argentera,
sont essentiellement constitués de roches magmatiques
et métamorphiques. Leur mise en place définitive date
des phases compressives tardives néogeénes [Debelmas
& Kerkhove, 1980]. Leur couverture sédimentaire d’4ge
westphalien & nummulitique repose directement sur le
socle, mais peut également &tre pincée en écailles i valeur
synclinale, ou décollée au niveau du Keuper ou du Lias
[Debelmas & Kerkhove, 1980].

2.1.2. La zone subalpine

Les massifs subalpins comprennent les Chaines
Subalpines constituées du Nord au Sud par les massifs
du Haut-Giffre, des Bornes, des Bauges, de la Grande
Chartreuse et du Vercors (fig. 2 et 3). Les formations
sédimentaires sont principalement marneuses et
carbonatées, et dans une moindre mesure évaporitiques
(Trias) et gréseuses (Albien, Oligocéne). Les barres
carbonatées tithoniques et urgoniennes forment 1’ ossature
des principaux reliefs. La structure est celle d’un faisceau
de plis, paralléles entre eux, chevauchant en direction du
Nord-Ouest {Doudoux et al., 1982], mais 1égerement
obliques a I’allongement des massifs cristallins externes.
Ce chevauchement associé a un écaillage du socle sous-
jacent (fig. 3), est généralisé au niveau des évaporites du
Trias [Guellec et al., 1990]. Une série de cluses
transverses délimite ces massifs les uns des autres, et un
profond sillon d’érosion (le « sillon alpin ») les sépare
des massifs cristallins externes. Au niveau du front
subalpin, les massifs subalpins sont chevauchants sur
I’avant-pays alpin. Selon Guellec et al. [1989], ces
chevauchements sont d’dge Oligocéne supérieur-
Aquitanien, avec un rejeu tardif possible au Miocéne
supérieur.

2.1.3. Le bassin molassique

Dans I’avant-pays alpin, le bassin molassique s’étend
au front externe de P’arc alpin depuis Chambéry jusqu’a
Vienne sur plus de 800 km, sa plus grande largeur étant
d’environ 150 km en Baviére. Il se divise en plusieurs
secteurs d’Est en Ouest: le bassin de Basse-Autriche, la
Baviere, le moyen-pays suisse (région-type du faciés
Molasse) et 1a Savoie. Il correspond 2 un bassin flexural
né du chevauchement des séries alpines sur I’avant-pays
et comblé par des sédiments tertiaires syntectoniques
[Deville et al., 1994, Beck et al., 1997]. La sédimentation
de 1a molasse est essentiellement détritique, progradant
vers le NW et le Nord depuis les Alpes, avec toutefois
des influences locales et temporaires provenant de
I’ébauche des reliefs jurassiens. La sédimentation
s’organise en une série de zones d’apports principaux axés
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aux débouchés des fleuves alpins, dont I’importance et
1a position n’ont cessé de varier au cours des 25 Ma de sa
formation. La molasse est divisée en quatre groupes
lithostratigraphiques dont les faciés prédominants sont
alternativement marins et continentaux (distinctions assez
grossiéres en raison des influences marines et saumaétres
dans les termes continentaux et réciproquement). A
I’Oligoceéne inférieur et moyen, le dépot de la Molasse
Marine Inférieure résultait de 1’érosion des nappes
préalpines supérieures. A I’Oligocéne supérieur et au
Miocene basal, I’apport principal de la Molasse d’Eau
Douce Inférieure provenait des nappes préalpines
supérieures et de I’ austroalpin [Homewood et al., 1986].
A 1la transgression marine du Burdigalien, la Molasse
Marine Supérieure était redistribuée par les courants
marins d’une mer étroite et peu profonde. Le Miocéne
moyen voit la mise en place d’ une inversion du systéme
de drainage axial en direction du SW. Le dép6t de la
Molasse d’Eau Douce Supérieure comprenait dés lors du
matériel d’origine helvétique et pennique en plus de
I’ austroalpin.

C’est principalement la tectonique plio-quaternaire
alpine qui a imprimé au bassin molassique suisse sa
subdivision actuelle (du SE au NW) en trois ensembles
[Homewood et al., 1986 ; fig. 4] :

- la molasse subalpine limitée au NW par une
importante faille inverse, consiste en une succession
d’écailles en position normale, souvent replissées et
parfois fortement tectonisées dans le détail ;

- la molasse du plateau, est affectée par des
ondulations 2 grand rayon de courbure s’accentuant
notablement vers le SE, et par de nombreux
décrochements et failles verticales ;

- lamolasse du Jura qui recouvrait en grande partie la
haute chaine, mais dont il ne reste que quelques lambeaux
isolés au coeur de quelques synclinaux. '

Le bassin molassique savoyard est placé dans le
prolongement méridional du bassin molassique suisse,
et s’étend de Genéve jusqu’au bas Dauphiné. Il est bordé
dans sa partie SE par les chalnes subalpines et dans sa
partie NW par le Jura Interne (fig. 5). Cette région est
caractérisée par I’imbrication et la juxtaposition de styles
tectoniques et séries stratigraphiques différents [Allen &
Bass, 1993]. Au cours du Paléogene elle est affectée par
la tectonique distensive liée & I’ouverture du systéme
Rhin-Bresse-Rhone, alors qu’au Néogene, elle est
dominée par la flexure crustale de & 1’avancement du
bati alpin en direction de 'WNW, sur le bassin d’avant-
pays. Les déformations au cours du Miocéne supérieur
et du Pliocéne conduisent a la genése de plis serrés et de
chevauchements pouvant reprendre, en inversion, les
accidents distensifs du Paléogene inférieur ou méme du
Mésozoique. Le domaine se trouve alors intégré dans la
partie méridionale de la chafne du Jura. Ainsi, cette région
présente différents anticlinaux de rampe NS ou NE-SW
constitués de formations du Jurassique et du Crétacé
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F16. 4 — Carte tectonique de I’arc jurassien et unités structurales majeures. PHS : Plateau de haute-Sadne, IC : Ile Crémieu, AM : Avants-Monts,
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Syam, Lo : Lomont, PC : Plateau de Champagnole, PL : Plateau de Levier, P1 : Plateau Iédonien, PO : Plateau d’Ornans, AR : Aiguilles Rouges,
MB : Mont-Blanc.

inférieur, émergeant de la molasse [Deville et al., 1994].
Ces anticlinaux de rampe sont séparés par plusieurs failles
transverses NW-SE (Faille de Cruseilles, Faille du
Vuache, Faille de Droisy, Faille de Culoz), jouant en
décrochement durant les phases de chevauchements, et
influengant la sédimentation tertiaire (fig. 5). Beck et al.

[1997] ont pu mettre en évidence des migrations vers
I’Ouest des axes de dép0ts, un redressement des dépdts
au dos des rampes chevauchantes, ainsi qu’un
rebroussement au front des chevauchements aveugles
(fig. 6). Plusieurs épais niveaux perturbés par des séismes
affectent ces dépdbts, et confirment le caractére
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syntectonique de cette sédimentation.

2.14. Le Jura

La chafne du Jura, (fig. 4 et 5) allongée en forme d’arc
a convexité tournée vers le NW, est constituée d’une fine
couverture plissée et chevauchante. Les chainons
jurassiens sont composés d’une alternance de calcaires
massifs et de calcaires dolomitiques jurassiques, ainsi que
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de bancs calcaires du crétacés plus ou moins marneux.
Le décollement de la couverture mésozoique est
contemporain de la phase alpine mio-pliocene. Cette
ceinture est limitée, a 1’Ouest et au Nord, par les grabens
de la Bresse et du Rhin. La chaine du Jura présente deux
domaines : Le Jura interne (ou Haute Chaine), et le Jura
externe. Au SE, le Jura interne est caractérisé par de larges
déformations correspondant généralement a des plis
coffrés et quelques importants chevauchements. Au NW,
le Jura externe se subdivise en deux domaines présentant
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des styles structuraux opposés: 1a zone des plateaux, pen
déformée, et la zone des faisceaux jurassiens, affectée
par de nombreux petits chevauchements et structures
décrochantes [Philippe, 1994].

De nombreux accidents décrochants radiaux affectent
cette chaine. Le décrochement de Pontarlier, de direction
subméridienne, s’étend sur plus de 50 km. Il a été
considéré dans sa partie nord, comme la limite entre le
Jura externe et le Jura interne [Hombreg, 1997]. 11 se
prolonge au Sud jusque dans le bassin molassique suisse
oil il se ramifie en plusieurs accidents. Le décrochement
de Morez, orienté NW-SE, situé dans le Jura central
interne, s’allonge sur une vingtaine de kilometres. I est
généralement raccordé a ’accident décrochant (la Faille
de Cruseille) affectant le Mont Saléve dans le bassin
molassique au Sud de Genéve. Le décrochement du
Vuache, de direction semblable, se poursuit sur une
vingtaine de kilomeétres dans le Jura interne, le lac
d’ Annecy se trouvant dans sa prolongation SE. Dans le
Jura méridional, les failles de Droisy et Culoz s’étendent
sur une trentaine de kilometres, jusqu’au chainon du Gros
Foug en traversant le bassin molassique. Tous ces
décrochements ont un mouvement senestre lors de la
phase alpine, mais certains décrochements dextres, de
moindre ampleur, existent dans les compartiments

orientaux des décrochements de Pontarlier et de Morez.
Ces derniers recoupent les structures environnantes en
les décalant. Les grands décrochements du Jura semblent
ainsi jouer un role de transfert entre des blocs animés par
des dynamiques différentes [Hombreg, 1997 ; Wildi et
al., 1991].

Dans la partie méridionale de la ceinture chevauchante
du Jura, une importante zone de transfert, a été mise en
évidence par Philippe [1994], grace a des mesures de
terrain, ainsi qu’d une modélisation analogique et
numérique. Dans cette partie, la ceinture de
chevauchement du Jura est latéralement liée au front de
chevauchement du massif de Chartreuse par un décalage
de 50 km environ (fig. 5). Cette zone est interprétée
comme une zone de transfert complexe, accomodant la
terminaison méridionale de la ceinture jurassienne, qui
vient buter contre le plateau de I’Ile Crémieu. Ce dernier,
constitué d’une série mésozoique autochtone, repose sur
un point haut du socle, au sein des séries tertiaires de la
Bresse. Cette particularité géométrique résulterait d’un
raccourcissement local N 50-60°, trés oblique par rapport
au raccourcissement régional du Jura méridional (N 100°)
et par rapport a celui du massif de Chartreuse (N 110°).
Cet arrangement structural résulterait des effets conjugués
de la disparition latérale du niveau de décollement, des
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variations d’épaisseur de couverture entre les parties
interne et externe de la ceinture, et d’un contréle
tectonique local d’anciennes failles normales du socle
[Philippe, 1994].

On notera que cette zone de transfert affecte les
accidents NE-SW de Culoz et du Col du Chat, encadrant
le Lac du Bourget.

2.1.5. Karstification

La karstification des massifs calcaires présents dans
notre zone d’étude est importante. De récents travaux
soulignent le rdle majeur de la fracturation héritée des
grandes phases tectoniques dans ces massifs, sur le
développement des karsts [Delannoy, 1997 ; Bodin &
Hobléa, 1998 ; Carbon et al., 1998 ; Drogue, 1998 ;
Hauselmann et al., 1998 ; Mania et al., 1998].

2.2. La néotectonique régionale

La néotectonique est mise en évidence par des
déplacements principalement verticaux, des données de
terrains, des études géodésiques, ainsi que par une
sismicité historique localisée a I’aplomb des grands
accidents décrochants et des principaux chevauchements.
Malgré I’influence de I’érosion glaciaire et I’importance
du comblement sédimentaire 1ié a la déglaciation, les
grands accidents décrochants de notre zone d’étude sont
toujours bien visibles dans la morphologie (fig. 2 ; 4 et
5) : accidents jurassiens de Pontarlier et de Morez
jusqu’au contact du bassin molassique, accidents du
Vuache, de Culoz et du Col du Chat, de part et d’ autre du
bassin molassique savoyard.

2.2.1. Les mouvements horizontaux et verticaux actuels

L’activité tectonique actuelle est confirmée par des
mouvements essentiellement verticaux et de faibles
mouvements horizontaux [Schaer & Jeanrichard, 1974;
Reilly & Gubler, 1990; Jouanne, 1994; Jouanne et al.,
1994]. Le long d’un transect perpendiculaire aux
structures des Alpes suisses (Lac de Come-Lac de
Lucerne), Schaer & Jeanrichard [1974] ont mis en
évidence un bombement dont le palier central s’éleverait
d’1 mm/an par rapport aux zones molassiques. Cette zone
culminante se trouverait située nettement au sud de la
ligne de partage des eaux.

Les comparaisons de nivellement des Alpes
occidentales [Jouanne et al., 1995 ; fig. 7] semblent
indiquer que le massif de Belledonne présente une
surrection (de 1’ordre du milimetre par an) par rapport
aux massifs des Bauges et des Bornes, eux-mémes en
surrection par rapport au bassin molassique (le point de
référence étant pris dans celui-ci). Suivant un axe NW-
SE, la surrection actuelle augmenterait donc lorsqu’on
se rapproche des zones internes. Mais on notera également
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I’importante surrection du Jura interne vis-a-vis du bassin
molassique méridional. Dans la partie Sud du Jura, les
données suffisamment nombreuses permettent de
caractériser les mouvements actuels: on note une trés
importante élévation relative dans le Jura interne (2 mm/
an), une ¢lévation importante dans le Jura externe oriental,
une élévation de 1,4 mm/an dans le Jura méridional et
une subsidence de la Bresse et de la partie Ouest du Jura
externe [Jouanne et al., 1995].

L’étude de tenseurs de déformations, de comparaisons
de nivellements, de déformations des terrains
quaternaires, d’anomalies de profils de rivieres, ainsi que
de certains mécanismes au foyer (G. Ménard, com. pers.)
soulignerait le jeu actuel décrochant de la faille du
Vuache, qui se prolonge par un jeu en faille normale au
NW dans la cluse de Nantua, et au SE dans la cluse
d’Annecy. Par ailleurs, il existerait une extension
transverse a la chaine entre la Haute chaine du Jura et
I’ensemble Bornes-Chablais, ainsi qu’une déformation
de la Haute chaine du Jura, ol se développerait une
alternance de compression et d’extension de mémes
norme et direction.

2.2.2. La séismicité historique

Larégion étudiée présente une séismicité diffuse (fig.
8) ; cependant, de petites régions peuvent étre
individualisées, a ’intérieur desquelles plusieurs
événements historiques sont regroupés [Thouvenot et al.,
1990 ; Baer et al., 1997] : la région de Bale, la région
d’Yverdon au Sud du lac de Neuchatel, la vallée du Rhone
en amont du Léman (Martigny pour le Bas-valais; Aigle
pour le haut Valais), le sud du bassin molassique au
voisinage de la faille du Vuache, au Nord et a1’ Ouest du
lac du Bourget, ainsi que le massif subalpin du Vercors.

Une activité sismique existe localement dans le Jura,
mais les séismes restent faibles avec des magnitudes
généralement inférieures a 4. Pour beaucoup de séismes
historiques, il est impossible d’en situer précisément le
foyer, et parfois plusieurs solutions focales existent pour
un méme séisme [Hombreg, 1997]. Toutefois, il
semblerait que le Jura soit actuellement soumis en
profondeur a une compression NW-SE, accomodée par
des jeux décrochants, ou par des jeux inverses
[Deichmann, 1992]. L’activité sismique ne semble pas
homogene dans I’ensemble de la chaine, mais induite par
une réactivation préférentielle de certains accidents,
comme celui du Vuache [Charollais ez al., 1983 ; Blondel
et al., 1988 ; Thouvenot et al., 1997]. La localisation
profonde de certains foyers semble indiquer la présence
de fortes pressions de fluides, autorisant une déformation
cassante a des profondeurs anormalement grandes
[Deichmann, 1992]. Le séisme de Bale (1356 AD) a ainsi
été attribué au rejeu d’une faille profonde de direction
WSW-ENE sous la couverture du Jura, située dans la
région du chevauchement frontal du Jura [Meyer et al.,
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1994]. En amont du Léman, la vallée du Rhone est I’une
des région des Alpes centrales la plus active sismiquement
[Maurer et al., 1997]. Trois séismes d’intensité MSK VIII
I’ont affectée durant les 250 derniéres années, et I’étude
des événements récents souligne le jeu décrochant des
accidents ENE-WSW. Le bassin molassique savoyard
(fig. 8) a une sismicité historique située a I’aplomb des
accidents décrochants (Vuache, Culoz, Col du Chat). La
région du lac d’ Annecy présente une activité sismique
certaine comme 1’indiquent deux séismes trés récents :
le séisme du Grand-Bornand (12/1994) de magnitude 5.1
[Fréchet et al., 1996] et celui d’ Annecy (15/07/1996) dont
I’épicentre, situé a la verticale de la faille du Vuache,
avait une magnitude de 5.2 [Thouvenot, 1997].

La région du lac du Bourget se caratérise par un
événement majeur: le séisme de Chautagne du 19/02/
1822, d’intensité MSK VII-VIII [Rothé, 1941] et de

magnitude estimée entre 5.5 et 6 [Thouvenot et al., 1990].
L’ épicentre de ce séisme était proche de 1’accident
décrochant de Culoz, au Nord du lac (fig. 8). Paralléle a
I’accident de Culoz, la faille du Col du Chat affectant le
flanc ouest du lac du Bourget, est elle aussi active : le
dernier séisme localisé proche de la faille date du 21/07/
1964, son épicentre dans la partie méridionale du lac du
Bourget ayant eu une intensité MSK V [Rothé, 1967].

2.3. Le Quaternaire

2.3.1. Les particularités du Quaternaire

Dans les régions tempérées de I’hémisphere Nord, le
Quaternaire est marqué par d’importantes variations
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climatiques se traduisant par une succession de périodes
glaciaires et interglaciaires. Témoin, en milieu
continental, du creusement des vallées et du faconnement
des versants, le Quaternaire se caractérise par une richesse
exceptionnelle de dépSts continentaux jalonnant une
topographie différenciée [Lautridou, 1992] : les
formations superficielles quaternaires témoignent de
I’originalité d’une sédimentation principalement liée a
I’efficacité des climats froids (fragmentation mécanique),
ainsi qu’aux variations rapides du niveau marin dans le
cadre de cycles froids-tempérés courts (120 000 ans).
Durant les derniéres décennies, de nombreux progrés dans
les domaines de la paléopédologie, de la palynologie, de
la paléontologie, de 1a paléocéanographie et des datations
absolues ont permis de préciser les chronologies
quaternaires, malgré une multiplication des
nomenclatures. La nomenclature nordique des Pays-Bas,
basée sur un ensemble de formations glaciaires,
fluviatiles, tourbeuses, loessiques et marines, accumulé
en zone subsidente et riche en témoins faunistiques et
floristiques, a succédé au systéme chronologique alpin
classique fondé sur les moraines. Un renouvellement
considérable a par la suite été apporté, grace aux études
palynologiques de sondages dans des sédiments lacustres
(La Grande Pile dans les Vosges et Les Echets dans la
Dombes au NE de Lyon) et grace aux études isotopiques
dans les dépdts océaniques et glaciologiques des pdles.
En comparaison avec les oscillations climatiques
enregistrées dans I’océan mondial, les lacunes dans les
témoignages continentaux glaciaires et fluviatiles rendent
caduques les stratigraphies alpine, scandinave et nord-
américaine. On parle alors de stades isotopiques globaux
de I’oxygeéne comme marqueur du volume des calottes
polaires.

Cependant, la chronologie établie sur le continent pour
la derniere période glaciaire (le Wiirm, ou le Wechsel) et
le présent interglaciaire (I’Holocéne) reste valide.

De nombreux travaux soulignent les probleémes de
I’extension variable des glaciations, ainsi que des
variations de directions d’écoulements des glaces sur les
continents [Schliichter, 1988 ; Seret et al., 1990 ; Bini ef
al., 1996 ; Willians, 1998 ; Karabanov et al. 1998]. L’arc
alpin formant une barriere importante en Europe, il
constitue une limite climatique aux alentours de 45°N,
ayant réagi sensiblement au réchauffement global de la
fin de la derniére glaciation et de facon indépendante de
la calotte scandinave.

Récemment, les résultats de forages profonds dans le
lac Baikal [Willians, 1998 ; Karabanov et al. 1998]
présenteraient de nouveaux exemples du diachronisme
des glaciations-déglaciations a 1’échelle du globe. En
Sibérie, le sous-stade isotopique 5d ainsi que les stades 7
et 9 correspondraient & des stades glaciaires. Les vents et
I’humidité favorisant la formation de glace, il semblerait
que les glaciations du Baikal, s’étendent a la Sibérie, puis
ala Scandinavie, au Groénland et enfin 4 I’ Amérique du
Nord [Williams, 1998]. Selon Maslin et al., [1995] les
variations climatiques du NE du Pacifique (site ODP 882)
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seraient méme a I’ origine des glaciations de I'hémisphére
Nord.

Périodes glaciaires et interglaciaires

Les inlandsis étant le reflet de phénomeénes
mondiaux, on peut parler de glaciaire pour désigner un
intervalle de temps, sans que la région considérée ait subi
de glaciation [Conchon, 1992]. Aux basses latitudes, les
changements climatiques se traduisent essentiellement en
termes de variations dans la pluviométrie (périodes «
humides » ou « arides »). A tout glaciaire correspond un
bas niveau marin, mais ce terme n’a pas de sens
stratigraphique. Certains auteurs préferent parler « d’étage
froid » pour I’unité stratigraphique correspondante. Les
connaissances paléoclimatiques sur les interglaciaires et
interstadiaires sont précisées par la palynologie. Dans
les sédiments océaniques, les pollens permettent de
corréler de vastes régions et assurent la liaison entre le
continent et I’océan (apports éoliens et fluviatiles).

Ainsi, un interglaciaire se définit, au point de vue de
I’évolution végétale d’une zone tempérée actuelle,
comme une période de réchauffement suffisamment
longue pour permettre le développement de la forét
tempérée, indicatrice d’un climat au moins aussi chaud
que celui de I’optimum post-glaciaire. Un interstade est
une phase climatique favorisant I’évolution des paysages
vers un état forestier moins achevé que celui de I’ optimum
Holoceéne. L’Holocéne (10 000 ans BP), par convention,
est équivalent a un interglaciaire.

Les glaciaires correspondent donc a des périodes
suffisamment longues et froides pour que disparaisse la
totalité d’une végétation forestiere, remplacée par une
strate herbacées steppiques; alors que les interglaciaires
sont des périodes climatiques chaudes et humides qui
concourent 4 la restauration compléte de la végétation
arboréenne. Les stades représentent les périodes froides
des phases glaciaires, interrompus par des oscillations
climatiques mineures (des interstades) qui entrainent la
reprise partielle et botaniquement incompléte de la forét
sur la steppe [De Beaulieu & Reille, 1984].

2.3.2. Chronologie et paléoclimatologie Quaternaire

Dans notre zone d’étude, on ne retrouve que des traces
de I’avant-derniere glaciation (Riss), de 1’avant-dernier
interglaciaire (Riss-Wiirm), de la derniére glaciation
(Wiirm) et de notre présent interglaciaire (Holocéne).
Quelques dépbts plus anciens sont parfois encore visibles,
mais trop peu répandus pour &tre bien établis. Jeannin
[1991] a ainsi mis en évidence, dans les réseaux karstiques
des Préalpes romandes, des remplissages détritiques du
réseau des Sieben Hengste peu apres les retraits de grands
glaciers, jusqu’a une altitude bien supérieure a celle des
cing derniéres avancées glaciaires connues dans la région
depuis 400 000 ans.
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Le Riss (stade isotopique 6)

La fin du Pléistoceéne moyen (252 000-122 000 ans
BP) est marquée dans les Alpes, par la glaciation du Riss
(fig. 9 et 10) durant laquelle les glaciers ont atteint leur
plus large extension (Complexe Morainique Externe) :
le glacier du Rhone atteint alors Lyon et une épaisseur
~ de glace pouvant dépasser 1400 m d’altitude dans le
bassin molassique [Campy, 1982]. Les périodes de froid
semblent plus marquées que durant la glaciation
précédente, mais les stades maximaux sont cependant
interrompus par des interstades de réchauffement. A cette
époque, I'Homme installé en Europe maitrise le feu, et
les sites archéologiques de charbon de bois complétent
I’étude des pollens fossiles : il occupe les zones steppiques
européennes durant les périodes interglaciaires chaudes
et se refugie dans les régions méridionales durant les
périodes glaciaires [Renaut-Miskovsky, 1992].
L’enregistrement pollinique des Echets, situés sur le
plateau de la Dombes en amont des moraines frontales
rissiennes [De Beaulieu & Reille, 1984] commence par
la fin de la glaciation du Riss. Cette période,
correspondant au stade isotopique 6, se présente comme
froide et seche (fig. 9). Récemment, Seidenkrantz et al.
[1996] ont pu mettre en évidence une oscillation
climatique mondiale 2 la fin du stade isotopique 6, a partir
d’une comparaison d‘enregistrements marins, lacustres
et terrestres. Ces auteurs proposent une déglaciation
rissienne en deux étapes, la derniere se produisant a la
transition des stades isotopiques 6/5e.

L’interglaciaire Riss- Wiirm (stade isotopigue 5)

Le Pléistocéne supérieur (128 000-10 000 ans BP)
débute par une période de réchauffement, provoquant la
fonte de I’inlandsis, le retrait des glaciers alpins, et le
rétablissement complet d’une végétation arborée en
Europe : c’est I’interglaciaire Riss-Wiirm. A ’échelle
mondiale, le stade isotopique 5 (128 000-71 000 ans B.P.)
est partagé en cinq sous-stades de 5a & 5e [Shackleton,
1969]. Pour les paléocéanographes, le premier
interglaciaire est bien marqué au début de cette période,
pendant le sous-stade Se [13 000 ans ; Winograd et al.,
1997] et une partie du sous-stade 5d [Kukla et al., 1997],
correspondant 2 la fonte des glaces rissiennes. Ce début
d’interglaciaire (ou Eemien), chaud et humide,
correspond & un niveau marin 6 & 7 m plus élevé
qu’aujourd’hui [Bard et al., 1990]. 11 est suivi d’une
succession d’importantes variations climatiques (fig. 9 ;
sous-stades 5d 4 5a) enregistrées sur le continent [Bowen,
1978]. A terre, cet interglaciaire Riss-Wiirm se corrélerait
a ’ensemble du stade isotopique 5, soit une période
longue de 57 000 ans. Les oscillations climatiques de la
seconde partie de I’ interglaciaire se traduiraient au niveau
mondial, par une premiére chute du niveau marin de -60
m [Berger, 1992] suivie d’une période complexe marquée
par d’importantes variations de température et
d’humidité. Seret et al. [1990] et Berger [1992] notent
en Europe, la présence de deux stades froids et secs

(Mélisey I et II ; stades isotopiques 5d et 5b), ainsi que
deux interstades (fig. 9) relativement chauds et humides
(Saint Germain I et II, stades isotopiques 5¢ et 5a).

Dans les grandes vallées de notre zone d’étude
(Grésivaudan, Val du Bourget, Cluse d’ Annecy, Bassin
Lémanique), de vastes plans d’eau ont succédé au retrait
de la phase glaciaire rissienne [Monjuvent & Uselle, 1973
; Vernet et al., 1974 ; Fourneaux, 1976 ; Monjuvent &
Nicoud, 1987 ; Moscariello et al., 1998]. Ainsi, le Grand
Lac du Grésivaudan, de cdte 360 m au moins, noyait sur
plus de 250 km, la vallée de I'Isere, la cluse de Chambéry
et la vallée du Rhone en amont de 1’ actuel lac du Bourget
(fig. 10). Il s’est ensuite scindé en deux (lac du Bourget,
lac du Grésivaudan) avant la période interglaciaire s.s.
(fig. 11) ; ces deux plans d’eau ont par la suite évolué
différemment [Monjuvent & Nicoud, 1987] : le lac du
Grésivaudan se serait comblé durant I’interglaciaire (en
50 000 ans environ), alors que le lac du Bourget aurait
perduré jusqu’a la phase glaciaire suivante. L étude
palynologique de la tourbie¢re vosgienne de La Grande
Pile révele, durant cette période, plusieurs phases de
réchauffement, dont les derniéres se confondraient avec
le début de la glaciation suivante [Woillard & Mook,
1982]. De Beaulieu & Reille [1984] corréleraient ces
dernieres fluctuations polyniques, dans le sondage des
Echets (fig. 9), avec les interstades du Wiirm précoce de
I’Europe du Nord entre 115 000 et 70 000 ans B.P. (sous-
stades isotopiques Sc, 5b, 5a).

Le Wiirm (stades isotopiques 4, 3 et 2)

La glaciation du Wiirm s.s. qui commence 4 I’échelle
mondiale a 72 000 ans BP, peut étre subdivisée en trois
périodes principales (fig. 9) : le Pléniglaciaire wiirmien
inférieur (stade isotopique 4, environ 72 000 - 60 000
ans BP) froid et humide, puis trés froid et trés sec ; le
Pléniglaciaire wiirmien moyen (stade isotopique 3,
environ 60 000 - 25 000 ans BP) froid et sec ; et le
Pléniglaciaire wiirmien supérieur (stade isotopique 2,
environ 25 000 - 15 000 ans BP) caractérisé par des
températures trés basses, sans équivalent depuis la
glaciation antérieure [Guiot et al., 1989]. La glaciation
wiirmienne a été moins importante que la précédente dans
les Alpes (fig. 12) : le glacier du Rhdne est resté en amont
du site des Echets (Complexe Morainique Interne dit de
Lagnieu), et présentait une élévation maximale de 1200
m d’altitude dans le bassin molassique [Campy, 1992].
Au niveau mondial, le maximum glaciaire serait atteint
entre 21 000 et 17 000 ans BP selon les auteurs. Le niveau
marin était alors 120 m plus bas qu’aujourd’hui
[Fairbanks, 1989] et la calotte arctique a développé une
épaisseur pouvant atteindre 4000 m, 2 son maximum
d’extension [Berger, 1992]. Malgré un pauvre
enregistrement du Pléniglaciaire wiirmien moyen aux
Echets [De Beaulieu & Reille, 1984], il présenterait trois
légers interstades, alors que le Pléniglaciaire wiirmien
supérieur ne présenterait aucun interstade et se
caractériserait par des conditions climatiques trés froides
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F1G. 11.— Comblement des lacs interglaciaires Riss-Wiirm.
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et surtout trés arides (fig. 9). Une étude récente des
macrorestes d’arthropodes, réalisée par Ponel [1994] sur
le site de La Grande Pile, permet de retracer 1’évolution
des températures moyennes du mois de juillet durant le
Pléniglaciaire inférieur et moyen (respectivement, stades
isotopiques 4 et 3, période pendant laquelle les données
polliniques sont peu précises). Deux phases
d’améliorations climatiques sont enregistrées, la premiére
peu aprés 70 000 ans BP (températures majeures passant
de 10-13 a 15-16°C), la seconde peu avant 34 000 ans
BP (températures passant de 10-13 4 14-21°C). Un
maximum de froid interviendrait vers 30 000 ans BP avec
un abaissement de la température jusqu’a 6-11°C: ce
dernier pourrait correspondre au maximum du
Pléniglaciaire wiirmien supérieur dans cette partie des
Alpes. Prés de la Grande Pile, Seret et al. {1990] ont pu
mettre en évidence une extension maximale des glaciers
wiirmiens entre 50 000 et 30 000 ans BP (stade isotopique
3) beaucoup plus développée que lors du dernier
maximum glaciaire. Le maximum glaciaire ne se serait
donc pas développé de facon synchrone sur I’ensemble
du globe.

La déglaciation mondiale s’amorce & la transition du
Pléniglaciaire au Tardiglaciaire (le Dryas ancien) vers 15
000 ans BP (fig. 13). Durant cette période charniere du
Tardiglaciaire, les stades froids du Dryas ancien (15 000
- 12 700 ans BP) et récent (11 000 - 10 000 ans BP) se
succedent, entrecoupés des interstades Bolling (12 700 -
12 000 ans BP) et Alleréd (12 000 - 11 000 ans BP). De
vitesse modérée au Dryas ancien, la déglaciation
s’accélére ensuite et semble s’ effectuer rapidement, par
pulsations successives. Plusieurs phases de remontées
brutales du niveau marin sont associées a la fonte des
glaces polaires (décharges d’eaux douces), et
souligneraient une forte accélération de la fonte aux
alentours de 14 000 ans cal. BP [Bard et al., 1990 ; 1996
; Blanchon & Shaw, 1995]. Cette déglaciation mondiale
est interrompue durant la phase froide du Dryas récent,
bien marquée en milieu océanique [Fairbanks, 1989 ;
Bard et al., 1990], dans les glaces polaires [Lorius et al.,
1990] et en mileu continental [Magny, 1995].

Les données sur les modalités de la derniére
déglaciation wiirmienne en Europe occidentale s’averent
complexes, tant du point du vue des mécanismes, que de
la chronologie [Manalt, 1998]. Pour le NW des Alpes,
une reconstitution de la déglaciation fini-wiirmienne (fig.
12), dont le flux glaciaire majeur est constitué par
I’important glacier du Rhone, a été proposée par Campy
et al. [1990]. Aprés avoir atteint son extension maximale
(Complexe Morainique Interne, dit de Lagnieu), la fonte
du glacier ne se serait pas effectuée par un recul progressif
de son front, mais par ablation sur place, de glaces rendues
« mortes » dans cette partie de I’arc alpin, par manque
d’alimentation en aval des grandes vallées [Nicoud, 1985
; Mandier, 1988 ; Campy et al., 1990]. La présence de
bassins successifs séparés de seuils plus ou moins
transverses, aurait entrainé le découpage du glacier en
Tlots individualisés. Des formations juxtaglaciaires se sont
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Modifié d'aprés Magny, 1995.

Fi6. 13. — Tableau chronologique du Pléniglaciaire supérieur, du
Tardiglaciaire et de I'Holocene.

développées durant cette fonte sur place. Par contre, en
amont des grandes vallées, les glaciers auraient reculé
progressivement [Monjuvent & Nicoud, 1988]. Dans la
chaine jurassienne, une reconstitution différente est
proposée par Campy & Richard [1988] : ils attribuent
I’homogénéité morphosédimentaire du complexe des
moraines internes sur le versant NW de la chatne, & une
seule avancée glaciaire. Cet événement glaciaire
présenterait une phase maximale, suivie d’un retrait assez
rapide comportant cing phases de stabilisation édifiant
des moraines frontales. Par ailleurs, I’étude des relations
stratigraphiques entre les moraines rhddaniennes et
jurassiennes au front de la chaine et au contact du bassin
molassique [Campy & Arn, 1991], indique que les
glaciers du Jura auraient eu une dynamique propre, se
comportant comme une petite calotte de glace dans la
haute chaine du Jura.

Concernant la chronologie de la déglaciation, deux
hypothéses sont avancée :

1) I’hypotheése d’un maximum glaciaire (stade

d’avancée maximale du front des glaciers) au
Pléniglaciaire wiirmien moyen (stade isotopique 3),
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antérieur 4 38 000 ans BP et ayant développé, entre autres,
les moraines internes de Lagnieu [Blavoux, 1988 ;
Monjuvent & Nicoud, 1988a ; Mandier, 1988 ; Nicoud
et al., 1993 ; Fourneaux, 1976}. Jusqu’au Pléniglaciaire
wiirmien supérieur (stade isotopique 2), le glacier du
Rhone n’aurait pas franchi le bassin lémanique [moraine
basale intermédiaire de Laconnex ; Maystre & Vergain,
19921, mais présenterait un certain nombre d’ oscillations
liées a deux interstades interrompus par deux récurrences.
Ces derniéres seraient responsables de la mise en place
du complexe morainique d’Evian, out 6 épisodes
d’englacement ont été datés entre 26 000 et 23 000 ans
BP. La déglaciation du bassin 1émanique au niveau
d’Evian s’amorcerait vers 16 000 ans BP et s’achéverait
vers 13 000 ans BP [Olive, 1972 ; Arn, 1984 ; Gabus et
al., 1987 ; Nicoud et al. 1993 ; Lotter & Boucherle,
1984]. Cette hypothese s’ appliquerait aux grands glaciers
alpins du Rhéne, de I’ Arve, de I’Isere et de 1a Durance
dans les Alpes (fig. 14), mais aussi au Massif Central
[Etlicher & De Goer de Herve, 1988], aux Vosges [Seret
et al., 1990] et aux Pyrénées [Andrieu et al., 1988] ;

2) I’hypothése d’un maximum glaciaire au
Pléniglaciaire wiirmien supérieur (stade isotopique 2),
postérieur 4 26 000 ans BP [Schliichter, 1988 ; Campy,
1994 ; Magny, 1995], qui serait corrélé avec le dernier
refroidissement mondial (18 000 - 20 000 ans BP). La
déglaciation postérieure est supposée tres rapide (de
quelques centaines d’années a 2 000 ans maximum) et se
serait terminée vers 13 000 ans BP [Lotter & Boucherle,
1984 ; Schliichter, 1988]. Cette hypothése est corroborée
par 1’étude des remplissages lacustres tardi et post-
glaciaires du Jura [Campy & Richard, 1988 ; Campy, 1994
; Magny, 1995], et I’étude des dépbts glaciaires et des
remplissages glacio-lacustres situés prés des glaciers
jurassiens, et des grands glaciers alpins suisses et italiens
(glaciers de I’Aar, du Rhéne, du Rhin, de Linth et du
Tessin).

Les différences entre ces deux hypotheses sont donc
I’age du maximum glaciaire, les modalités et la rapidité
de la glaciation-déglaciation wiirmienne dans I’arc alpin
et son avant-pays. Dans les hautes vallées alpines ainsi
que dans le Jura, le remplissage des parties surcreusées
daterait uniquement de la derniére déglaciation, alors que
plus en aval des vallées, les derniers dépots wiirmiens
seraient emboités dans d’autres plus anciens (Riss,
interglaciaire Riss-Wiirm, interstades wiirmiens).

Dans les Alpes francaises du Nord (fig. 15), toutes
les grandes vallées ont été surcreusées par les glaciers et
ont connu un ou plusieurs épisodes lacustres aprés le
départ des glaciers [Nicoud et al., 1987]. Certaines vallées
sont aujourd’hui occupées par un plancher alluvial
continu (Rhone en aval de Belley ; Arve, Isére en amont
de Rovon, avec le paléolac du Grésivaudan), d’ autres sont
toujours occupées par de grands lacs initialement plus
étendus (Léman, Le Bourget, Annecy), du fait de leur
volume ou de leur position protégée des alluvionnements
principaux. It en est de méme pour quelques petits bassins
surcreusés du piémont subalpin, certains anciens lacs
étant entiérement comblés (Saint-Laurent du Pont),
d’autres subsistant encore (Lacs de Paladru,
d’ Aiguebelette, de Chevelus....). En revanche, au Sud de
Grenoble, les surcreusements sont plus rares, et les lacs
sont davantage liés a des barrages morainiques qu’a
I’érosion [Monjuvent, 1978]. Le phénomene majeur dans
cette zone a été I’importante et complexe obturation
glacio-lacustre de la vallée du Drac (fig. 12)
contemporaine de 1’extension maximale des glaciers
wiirmiens (paléolacs du Trieves, de La Mure, du
Beaumont, du Croset et de Moirans). A la fin du Wiirm
{fig. 12), les trois bassins du Bourget, d’ Annecy et du
Grésivaudan sont indépendants {Monjuvent & Nicoud,
1987] : le Lac du Bourget (280 m d’altitude) ; le Lac
d’ Annecy (460 m) et trois lacs dans le Grésivaudan, dont
deux de barrages glaciaires (datés de 34 000 a 24 000
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2) et holocénes (stade isotopique 1).

isotopique

FiG. 15. — Comblement des lacs postglaciaires (stade
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ans BP), et un de barrage alluvial (Lac de Moirans a
240m).

- Dans le bassin Lémanique, les stades de Laconnex et
de Genéve [Moscariello et al., 1998], indiquent une
déglaciation a la fin du Wiirm dans un lac proglaciaire
variable, respectivement d’altitude 470, 430 et 405 m.
Une étude sédimentologique du retrait du glacier dans la
rade de Genéve (daté de 18 900 ans BP) et le Petit lac
Léman, met en évidence deux stades supplémentaires, &
environ 12 et 18 km en amont de Genéve par un glacier
du Rhone toujours relié a son bassin versant alpin.

Dans le Jura, d’importants lacs proglaciaires
d’altitudes supérieures a 500 m (lacs de la combe d’ Ain,
de I’ Angillon, de la Serpentine) jalonnaient le front NW
de la calotte jurassienne wiirmienne [Campy & Richard,
1988 ; Lamy-au-Rousseau, 1991 ; Buoncristiani, 1997].
Ces lacs, liés a des obturations glaciaires entre la haute
chaine et les plateaux jurassiens, ont été le siege d’une
importante sédimentation deltaique dominée par des
écoulements gravitaires. L’ évolution de ces bassins a été
dictée par des montées successives du niveau des lacs,
ainsi que par la topographie du substratum [Lamy-Au-
Rousseau, 1991]. Le climat régulant |’ altitude des langues
glaciaires qui barrent ces lacs, chaque systéme deltaique
correspondrait & une phase de stationnement du glacier
lors de son extension. Par ailleurs, deux importantes
phases de ravinement ont été mises en évidence dans les
remplissages karstiques par des épisodes colluviaux, en
domaine périglaciaire [Campy, 1982] & 20 km du front
glaciaire : le plus ancien étant supérieur a 32 000 ans BP
et le plus récent daté de 23 000 a 22 000 ans BP. Par la
suite, la fonte des glaciers serait 4 I’origine de vidanges
progressives des lacs proglaciaires et, d&s le second stade
de retrait des glaciers [Campy & Richard, 1988], le lac
de la combe d’Ain n’existerait plus. De petits lacs se
développent ensuite durant le Dryas ancien (et peut-&tre
antérieurement), en amont des moraines frontales
contemporaines au retrait glaciaire (lac de Chalain, du
petit Maclu...), alors que les dépdts du lac de la combe
d’ Ain, subissent I’incision fluviatile de 1’Ain. Au Nord
du Jura, prés de P’accident de Pontarlier, un éboulement
rocheux obturant la haute vallée du Doubs entre 12 200
et 12 300 ans BP [Bichet, 1997] est a I’origine du lac de
Chaillexon. Celui-ci ayant piégé un important volume
de sédiments provenant de 1’érosion des dépdts glaciaires,
I’étude de son remplissage permet de préciser dans cette
région, la transition du Tardi- au Post-glaciaire [Campy
et al., 1994] : de 12 000 a 9 000 ans BP (phases
climatiques de I’ Aller6d, du Dryas récent et du Préboréal),
la sédimentation est essentiellement détritique, le matériel
provenant de 1’érosion mécanique (cryoclastie) du
substrat calcaire et du ravinement des couvertures
morainiques wiirmiennes superficielles.

Le Postglaciaire ou Holocéne (stade isotopique 1)

A T’Holocene (stade isotopique 1), cing phases
climatiques types (fig. 13) sont reconnues grace aux

données palynologiques [in Berger, 1992 ; in Magny,
1995]. La phase de transition du Préboréal (10 000-9000
ans BP) est caractérisée par un climat sec et une
augmentation des températures. Ce réchauffement va
s’accroitre durant le Boréal (9000-8000 ans BP), et le
climat tempéré et humide de I’ Atlantique (8000-5000 ans
BP) constitue I’Optimum Climatique, avec une
température moyenne supérieure de 2 °C par rapport 4
I"actuelle. Le Sub-Boréal (5000- 2500 ans BP) est moins
chaud et plus sec. Les températures continuent de
descendre durant le Sub-Atlantique (2500 ans BP 2
I’actuel), présentant alors un climat frais et humide. Dgs
la fin du Boréal, mais principalement au milieu de la
période Atlantique, les Néolithiques anciens deviennent
agriculteurs et éléveurs : il y a donc sédentarisation, et
déboisement intensif. La déforestation s’intensifie avec
I’utilisation massive du bois dans les fours destinés 2
fondre les métaux, du début de I’ Age du Bronze (3700
ans BP) jusqu’a la fin de 1’ Age du Fer.

De nombreux travaux portant sur 1’ érosion des dépdts
marginaux ont permis d’identifier des variations du
niveau des lacs durant I’ Holoceéne. Dans le Jura et le Nord
des Alpes [Magny, 1995], une série de bas niveaux
lacustres (horizons tourbeux intercalés dans la craie
lacustre) est détectée vers 9 a 8 000, 6 000, 4 000, 3 000
ans BP et plusieurs fluctuations de faible durée sont
enregistrées durant le sub-atlantique (fig. 16). Dans notre
zone d’étude, durant 1I’Holocene, les lacs d’ Annecy et du
Bourget atteignent leur niveau le plus bas [Monjuvent &
Nicoud, 1987] pour remonter lentement (+ 243 m a
Annecy depuis le Bronze final, + 5.5 m depuis le
Néolithique au Bourget). Dans ces lacs, la sédimentation
holocene est dominée par la décantation de matériel bio-
induit, et se caratérise par un drapé lacustre d’environ 15
m d’épaisseur (cf. chapitres 2 et 3). Dans le Grésivaudan,
le lac de Moirans est comblé durant le Sub-Atlantique
(avant 2 215 ans BP) par les apports de ['Isére et du Drac.
Dans larégion du Léman, le petit lac et larade de Geneve
[Moscariello et al., 1998], de la fin du Tardiglaciaire
(Bolling) a I’actuel, la sédimentation lacustre est aussi
dominée par la décantation de matériel bio-induit (0 a
7.5 m d’épaisseur), mais refléte un hydrodynamisme pius
important. Dans le lac de Chaillexon [Campy et al., 1994],
du Boréal a I’ Atlantique ancien (9 000 4 6 000 ans BP) le
détritisme décroit (le matériel provenant de 1’érosion
chimique du bassin versant), la sédimentation riche en
carbonates, est silto-argileuse et s’enrichit en matiére
organique. Mais, de 1’Atlantique récent au Sub-
Atlantique (6 000 ans BP a I’actuel), la part fournie par
les sols augmente et le détritisme devient nettement plus
marqué, indiquant soit une détérioration climatique
accentuée par une modification de la végétation, soit une
intensification du défrichement et de la déforestation dus
a ’Homme.

2.4, Les terrains quaternaires

2.4.1.Stratigraphie type d’une glaciation-déglaciation

Malgré le caractere résiduel des dépdts lacustres
postérieurs a la glaciation du Riss dans le Nord des Alpes,
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FiG. 16. — Comparaison des fluctuations Holocéne du niveau des lacs du Jura et des teneurs en 14C résiduel atmosphérique. On observe une
corrélation assez étroite entre les périodes de fortes teneurs de I’atmosphere en 14C résiduel et les phases de hausse du niveau des lacs du Jura, ces
derniéres marquant elles-mémes des refroidissements du climat (faible activité solaire, faible vent solaire).

on observe une répétition des phénomenes lacustres a
chaque glaciation [Nicoud & Monjuvent, 1987]. Les
sédiments lacustres post-Riss sont localement bien
visibles dans les banquettes perchées le long des vallées,
et témoignent de I’existence de paléolacs, d’étendues
parfois considérables, li€s au retrait des glaciers rissiens
(Voglans, Sonnaz et La Motte Servolex dans le bassin du
Bourget ; Planaise, Francin et Barraux dans le Haut-
Grésivaudan, Eybens dans la cuvette grenobloise, fig. 17).
Ils sont localement recouverts par les lignites feuilletées
interglaciaires Riss-Wiirm et présentent les mémes zones
d’apports que les lacs qui leur ont succédés (deltas
d’ Anglefort et du Sierroz dans I’ancien lac du Bourget,
par exemple). Ces formations lacustres puis palustres
interglaciaires, surmontées de dépdts fluviatiles grossiers,
ont été profondément surcreusées par les glaciers
wiirmiens et recouvertes de leurs moraines. Les nombreux
sondages réalisés dans les vallées des Alpes du Nord
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présentent, sous la mince pellicule des alluvions
grossieres de surface (pluridécamétriques a métriques,
d’amont en aval), de grandes épaisseurs de sédiments
lacustres postérieurs au retrait des glaciers
(hectométriques a plurihectométriques), selon un schéma
constant [Nicoud et al., 1987] : argiles puis silts et sables
depuis la base, graviers et galets vers le sommet ;
matériaux fins a 1’aval, perturbés localement par des
apports torrentiels latéraux, devenant grossiers vers
I’amont.

Dans le Jura, les forages atteignant le substrat anté-
lacustre, et couvrant les derniers 15 000 ans, se
caractérisent par la méme succession lithologique [Campy
& Meybeck, 1995] : une dominante de matériaux
détritiques plus ou moins grossiers a la base, se réduisant
progressivement au passage Tardiglaciaire / Holocene ;
une dominante de matériaux d’origine bioinduite ou
détritique fins, riches en argiles d’origine pédogénétique
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F1G. 17. — Répartition des lacs actuels et des affleurements des paléolacs post-Riss et post-Wiirm. 1 : Seuil de Rovon, 2 : Eybens, 3 : Brignoud,
4 : Barraux, 5 : Francin, 6 : Planaise, 7 : Voglans, 8 : Tremblay, 9 : Grésine, 10 : Anglefort, 11 : Genéve, 12 : Terrasses de Thonon.
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; et au sommet, une couverture tourbeuse correspondant
a la fin du remplissage lacustre et au passage a un
environnement palustre de type marécage.

2.4.2.Nature et morphologie des terrains quaternaires

Les sédiments quaternaires des régions étudiées ont
été principalement déposés par un régime de glaciers de
vallées (fig. 18). Les processus a l’origine de la
morphologie de notre zone d’étude sont de types
fluviatile, glaciaire et tectonique ayant engendré des
érosions et tout un cortege sédimentaire [Signer, 1996].
Le relief de ’interface entre substratum et dépots
quaternaires, ainsi que 1’architecture des sédiments des
vallées alpines et périalpines sont essentiellement liés aux
processus glaciaires et périglaciaires [Pugin & Wildi,
1995]. Une classification des processus de dépdt et

d’érosion dans les environnements glaciaires proposée
par Eyles & Eyles [1992], distingue les processus sub-
ou sous-glaciaires, supra-glaciaires, glaciolacustres pro-
et périglaciaires, fluvio-glaciaires pro- et périglaciaires,
et I’érosion en climat froid.

Dans les environnements sub- ou sous-glaciaires
s’effectuent 1’érosion fluviatile, 1’abrasion et
I’arrachement glaciaires responsables des vallées et
bassins surcreusés. Le cortége sédimentaire est composé
du lodgment till, du basal melt-out till, et des scree like
fans. Ces processus de dépots forment des eskers dans
les tunnels glaciaires et des drumlins composés de
deformation et lodgment till. Dans le cas d’un glacier a
base dégélée, I'imbrication des chenaux sous-glaciaires
est a 'origine d’une série sédimentaire fluvio-glaciaire
[Eyles, 1983]. Des lacs sous-glaciaires peuvent aussi se
former, dont les eaux stagnent ou circulent a la base du

BLOC ERRATIQUE

R Dépc?ts quvia}_tiles
Depbts deltaiques
Séquence glaciolacustre

Till (moraine)
Dépbts sous-glaciaires

Substratum

"Radeau"
bloc arraché au substratum

D'aprés Signer, 1996

FIG.18. — Environnement géologique d’une vallée alpine glaciaire et de son remplissage sédimentaire. Trois cycles glaciaires distincts peuvent

étre observés.
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glacier et déposent des diamictes ou des turbidites [Pugin,
1989 ; Pugin, 1991].

Le cortége sédimentaire supra-glaciaire se compose
de flow till, de loess et de sédiments fluvio-glaciaires.
Les diamictes supra-glaciaires se resédimentent souvent
en debris flow, mais ces diamictes peuvent aussi contenir
des structures d’effondrement liées 2 la glace morte lors
du retrait glaciaire.

Les environnements glaciolacustres pro- et
périglaciaires sont souvent associés aux nombreuses
barriéres naturelles engendrées par le relief du fond
rocheux surcreusé, et les dépdts glaciaires des anciens
stades glaciaires. Dans ces lacs pro- ou périglaciaires,
des deltas de type Gilbert se développent, les sédiments
glaciolacustres plus distaux sont caractérisés par des
varves s.s. (¢f Chapitre 3), et contiennent également des
dropstones (galets lachés) provenant de glaces flottées.
Les ruptures de barrages retenant ces lacs sont a 1’ origine
de fortes crues observées dans I’enregistrement
sédimentaire en aval.

Dans les environnements fluvio-glaciaires pro- et
périglaciaires, le régime fluvial est régi par la quantité
d’eau produite par la fonte du glacier. Inmédiatement au
front du glacier, se développe le sandur ou outwash plain,
un systéme complexe composé de I'imbrication de
chenaux fluviatiles (riviere en tresse). La rupture de lacs
de barrage en amont entraine des arrivées d’eau subites
et importantes. On obtient ainsi des dépdts de graviers
grossiers qui remobilisent -durant le retrait du glacier-
tous les autres cortéges sédimentaires déposés
précédemment.

Par ailleurs, 1’érosion en climat froid favorise le
développement des environnements dominés par des
dépots de loess (déflation éolienne et redéposition), et
des dépbts de pente dus aux différents processus 1liés au
permafrost.

2.4.3. Surface d’érosion glaciaire et sédiments sous-
glaciaires

Dans les vallées périalpines, la morphologie de la
surface d’érosion des glaciers et la répartition des
sédiments sous-glaciaires restent encore assez peu
connues. En effet, ’hétérogénéité des données (forages,
sondages €lectriques, sismique réflexion, gravimétrie),
la nature lenticulaire des corps sédimentaires et les
problémes de datation des dépdts, nécessitent un
inventaire horizontal et vertical le plus complet des corps
sédimentaires au sein des vallées. Dans la partie frangaise
du Nord des Alpes, les données proviennent
essentiellement de forages et de sondages électriques,
mais en Suisse occidentale (fig. 19), de plus nombreuses
données géophysiques (sismiques réflexions terrestre et
lacustre, gravimétrie) ont permis d’obtenir une image plus
précise de la topographie des fonds rocheux et des dépdts
glaciaires [Pugin, 1988]. Les vallées glaciaires principales
sont surcreusées jusqu’a 400 m et 4 200 m au-dessous du

niveau de la mer dans la vallée du Rhone en amont du
Léman, et de I’ Aar (lac de Thun). Le substratum du lac
de Neuchétel, bien que n’étant pas directement li€ 2 une
grande vallée alpine, montre une érosion dans la molasse
juste au-dessous de la cote 0 m. Ces surcreusements
apparaissent essentiellement dds & I’érosion glaciaire le
long de zones de fracturations ou de limites
stratigraphiques importantes entre roches de fortes et
faibles fracturations (calcaire Mésozoique fracturé et
karstifié; molasse gréseuse peu fracturée). Les axes des
bassins présentent des directions NW-SE et EW pouvant
souligner un jeu de failles conjuguées. Selon Pugin
[1998], il existerait une relation entre 1a fracturation du
substratum, I’intensité de 1’érosion glaciaire et le flux
géothermique élevé mesuré par Finckh [1981] dans les
lacs périalpins. Une situation similaire dans certaines
parties de la calotte glaciaire antarctique serait 21’ origine
de trés vastes lacs sous-glaciaires [ Ellis-Evans & Wynn-
Williams, 1996 ; Bentley, 1996 ; Kapitsa et al., 1996].
Par ailleurs, la surface d’érosion glaciaire et I’asymétrie
des dépdts morainiques dans le bassin Lémanique
souligneraient des mouvements rotatifs au sein des corps
de glace. Au NW du lac de Neuchitel, les surcreusements
dans I’axe de la vallée d’anciens cycles glaciaires,
soulignent un écoulement plus rapide au centre du glacier,
alors qu’en bordure de vallée, les anciennes terrasses de
graviers fluviatiles sont essentiellement érodées par des
chenaux sous-glaciaires [Pugin,1991]. La morphologie
des surfaces d’érosion glaciaire, et la présence de seuils
rocheux élévés, indiquent une érosion sous-glaciaire
d’origine fluviatile. La présence sous les silts argileux,
de graviers et de sables a la base du forage du lac de
Ziirich [Giovanoli et al., 1984 ; Hsii & Kelts, 1984]
souligne par exemple, I’importance de 1’écoulement des
eaux sous-glaciaires. Par ailleurs, en bordure des anciens
stades glaciaires, les changements latéraux et verticaux
des faciés sédimentaires sont rapides, alors que les
formations sont plutdt continues au centre des bassins
[Pugin & Wildi, 1995].

Dans la vallée de I’ Is¢re, plusieurs surfaces d’érosions
glaciaires se superposent. La premiére, celle du Riss est
encore mal définie, mais semble se trouver au contact du
substratum et a été fossilisée par le dépét des argiles
d’Eybens. La seconde, wiirmienne, mieux connue,
correspond au toit des argiles d’Eybens et semble devenir
complexe dans la partie amont du Grésivaudan, oll une
troisiéme surface d’érosion bien visible dans la banquette
de Planaise correspondrait 4 la derniere pulsation glaciaire
[Fourneaux, 1976]. Dans la vallée du Grésivaudan, les
deux derniéres glaciations ont entrainé des érosions
différentes: alors que les dépdts wiirmiens ont préservé
des dépbts rissiens et post-rissiens (les argiles d’Eybens),
les glaciers rissiens ont, eux, érodé le substratum. Les
argiles d’Eybens reposent ainsi au contact de ce
substratum et on ne retrouve des dépdts plus anciens
qu’au-dela de I’extension maximale des glaciers rissiens,
dans la plaine de Bievres a 1’Ouest de Moirans
[Fourneaux, 1976]. Selon Monjuvent & Uselle [1973],
1a continuité de cette formation argileuse développe une
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FIG. 19. — Surcreusement glaciaire dans les vallées alpines et péri-alpines des Alpes du Nord. Les zones en noir correspondent au substratum
érodé en dessous de 300 m d’altitude. Ces surcreusements apparaisent essentiellement associés a des zones de fracturations ou de limites

stratigraphiques importantes entre roches de fortes et faibles fracturations.

nappe aquifére en charge, atteinte a la base du sondage
d’Eybens, sous les argiles, dans des graviers et sables
trés grossiers d’ origine sous-glaciaire, trés probablement.
La morphologie en « drumlins » du toit de la formation
trés homogene des argiles d’Eybens présente de grandes
ondulations longitudinales (d’ordre kilométrique) dans
I’axe de la vallée de 1’Isére et des ondulations
transversales plus réduites (d’ordre hectométrique). Cette
morphologie wiirmienne apparait aussi a ’aval de la
confluence Arc-Isére sous la fine pellicule des dépbts
glaciaires de la banquette de Planaise, formée de sables
finement lités, de graviers et parfois des calcaires marneux
du Dogger. Elle se poursuit dans les sables fluviatiles de
la banquette de Frangin, en direction de la cluse du
Bourget (fig. 20), mais elle est ensuite en partie masquée
par I’érosion des eaux de fonte glaciaire, I’ écroulement
historique du Granier, et les incisions fluviatiles récentes
du bassin versant du lac. En aval de Grenoble, a la
confluence Drac-Isére, les argiles d’Eybens sont entaillées
sous la cote actuelle du seuil de Rovon, par deux sillons
paralléles de 20 & 25 m de profondeur et de largeur
supérieure 2 100 m [Fourneaux, 1976]. Des sillons
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semblables ont également été définis par prospections
électriques en amont de Grenoble, dans le Grésivaudan
et la Combe de Savoie. Cette morphologie résulterait du
décollement partiel de la base du glacier ol se
développent des torrents sousglaciaires érodant des
chenaux. Lorsque le glacier vient obstruer un chenal, I’eau
se met en charge derricre ce barrage, finit par se déverser
vers un autre point de décollement, et développe un
nouveau chenal. Par la suite, la dynamique du glacier
tendant a conserver les chenaux, elle les élargit et les
faconne, alors que des chenaux secondaires apparaissent.
Ainsi, la coalescence de deux importants glaciers dans
une vallée étroite composée de versants résistants,
approfondira ces sillons sous-glaciaires, alors que
I’ouverture de la vallée abaissera leur crétes.

2.4.4. Sédiments glaciolacustres pro- et périglaciaires
Au contact des glaciers de notre zone d’étude, de

vastes lacs se sont développés, alimentés par les eaux de
fonte des glaciers, aux confluences des vallées perchées
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FIG. 20. — Sillons diis & I’érosion glaciaire au Sud du lac du Bourget

(lac d’obturation glaciaire), ou au front du glacier de
vallée (lacs pro- et périglaciaires).

Au Sud de Grenoble, les eaux de fonte des glaciers
du Drac, de la Séveraisse, de 1a Bonne et de la Romanche,
ont ainsi développé de vastes lacs contre le glacier de
I’Isére : Le lac du Triéves (fig. 12), le lac du Beaumont
et le lac de 1a Matheysine [Monjuvent, 1978]. Les eaux
de fonte du glacier de la Dranse, ont aussi développé des
lacs contre le glacier du Rhéne au niveau de Thonon,
construisant ainsi les nombreuses terrasses de kame vers
Thonon [Dray, 1994 ; fig. 21]. Dans la Combe d’ Ain, de
vastes lacs d’obturation glaciaire se sont développés sur
le versant occidental de la calotte glaciaire jurassienne,
entre les plateaux de Lons-le-Saunier et de Champagnole,
barrés par des langues de glaces issues de la calotte
[Campy, 1982 ; Lamy-au-Rousseau, 1991] : Lac de la
Combe d’Ain, Lac de la Serpentine, Lac de I’ Anglion
(fig. 12).

Au front des grands glaciers de vallée, les moraines
frontales, ou les verrous rocheux, et la construction du
sandur (fig. 18), ont permis le développement de larges
lacs, comblant les dépressions glaciaires : le lac
proglaciaire de Genéve [fig. 22 ; Moscariello, 1996 ;
Moscariello et al., 1998], et celui du Grésivaudan
[Monjuvent & Nicoud, 1985] par exemple. Les lacs
proglaciaires subissent une influence directe des arrivées
d’eaux sousglaciaires, et des icebergs; alors que les lacs
périglaciaires se développent -et sont alimentés- plus ou
moins proches du glacier, au sein d’un sandur plus ou
moins développé. Tous ces types de lacs sont gelés durant
I’hiver, et subissent les fortes crues glaciaires en été
[Weirich ,1986). Les dépbts glaciolacustres associés (fig.
23) édifient des complexes deltaiques constitués en
bordure de dépdts grossiers, puis sableux et silteux vers
la dépression lacustre. De nombreux remaniements
gravitaires caractérisent les foresets de ces deltas [Pickrill

& Irwin, 1983 ; Lamy-au-Rousseau, 1991]. Mais dans e
bassin lacustre en domaine distal, la sédimentation silto-
argileuse est finement laminée et présente classiquement
une rythmicité annuelle (varves) : alternance de couche
silteuse estivale (claire) et de couche argileuse hivernale
(sombre) résultant de la décantation des fines particules
lorsque le lac est gelé. Cependant, I’évolution en turbidites
de certains écoulements gravitaires d’origine deltaique
[Lamy-au-Rousseau, 1991], ainsi que des successions de
crues glaciaires [Pickrill & Irwin, 1983] durant le méme
été, peuvent compliquer le signal varvé. Ainsi, a
I’intérieur de la lamine claire estivale, on peut retrouver
des passées silteuses plus grossiéres, alors que la lamine
sombre hivernale sera unique et plus ou moins
développée, selon I’importance de la tranche d’eau, et la
proximité des bordures [Pickrill & Irwin, 1983 ; Gauthier,
1998 ; Lignier, 1996]. Par ailleurs, en fond de vallée, les
lacs peuvent enregistrer durant la méme année plusieurs
vidanges de lacs situés en amont dans les vallées
affluentes. Par sismique réflexion haute résolution et
carottage, Pickrill & Irwin [1983] ont défini dans un lac
proglaciaire actuel, que 55% des apports sédimentaires
annuels se déposaient dans les environnements deltaiques,
40 % dans le bassin lacustre et 5% sur les flancs du lac.
Au début de la période estivale, la fonte des icebergs
détachés du front du glacier ou le dégel du lac peuvent
libérer des galets (dropestone) plus ou moins importants
s’intercalant dans les dép6ts glaciolacustres. Ces dépdts
glaciolacustres représentent la majorité des dépbts piégés
dans les grands lacs alpins [Vernet et al.,1974 ; Hsii &
Kelts, 1984 ; Finckh et al., 1984]. Les argiles d’Eybens
présentant quelques drop stones [Monjuvent & Uselles,
1973] correspondraient a des dépdts glaciolacustres post
Riss, déposés dans un vaste et profond lac pro- puis
périglaciaire occupant les vallées de I'Isere et du Bourget
(Grand Lac du Grésivaudan).
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FiG. 21. — Dépbts associés a un lac d’obturation glaciaire. Exemple schématique de la formation de terrasses de kame de Thonon.
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FIG. 22. — Schéma d’un environnement proglaciaire durant le retrait du glacier (modifié d’aprés Moscariello, 1996). La quantité de galtes lachés
(dropestones) est liée a I'importance des icebergs, et de la proximité du front du glacier. Les sédiments glaciolacustres sont affectés de nombreux
remaniements gravitaires.
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FiG. 23. — Différents complexes sédimentaires dans un lac proglaciaire (A) ou périglaciaire (B et C).

2.4.5. Sédiments lacustres post- et interglaciaires

Lors du retrait du glacier hors du bassin versant
hydrographique, lorsque le bassin lacustre n’a pas été
complétement comblé, celui-ci accumule des dépbts
lacustres. En période post-glaciaire, le régime des
affluents (dont la charge tend a diminuer) reflete alors
les conditions climatiques locales (pluviométrie,
enneigement, températures...), 1a faible couverture
végétale favorise 1’érosion des pentes du bassin versant
[Magny, 1995], et la sédimentation essentiellement
détritique est relativement sableuse. Mais le
réchauffement du climat renforce la colonisation
forestiére ainsi que la stabilisation des pentes, et les eaux
du lac tendent A se stratifier thermiquement durant I’été
(développement de la thermocline). Le détritisme
diminue, la stratification des eaux modifie le mode
d’apport des sédiments (cf. chapitre 2) et I’édification
des deltas. Dans la dépression lacustre, les dépdts
finement laminés silto-argileux, s’enrichissent en matiere
organique et présentent parfois des lentilles sableuses
déposées lors de crues. En régime interglaciaire, si le lac
n’est toujours pas comblé, des plaines alluviales se
développent en amont du lac, réduisant encore le
détritisme. La sédimentation est alors essentiellement
constituée par des précipités carbonatés (craie lacustre,
drapé lacustre) édifiant la plate-forme littorale qui
progresse peu a peu vers le centre de la cuvette [Magny,
1995]. Une fois comblé, le lac résiduel est remplacé par
une tourbiere.

2.5. Les déformations quaternaires

Des déformations de dépdts quaternaires ont été
observées localement & ’affleurement, et dans les
remplissages sédimentaires des lacs alpins. Par sismique
réflexion terrestre A haute résolution, Pugin & Rossetti
[1992] ont mis en évidence des failles inverses (li€es au
plissement jurassien de la chaine), sous le delta de
I’ Areuse, principal affluent du lac de Neuchétel. On notera

par ailleurs, que les profils de riviéres prenant leur source
dans la Haute chaine du Jura et s’écoulant vers le bassin
molassique, n’ont pas atteint leur équilibre [Schaer ez al.,
1990]. Dans le remplissage du lac de Neuchétel, Schwalb
[1992] décrit un large événement gravitaire polyphasé
affectant 1’ensemble du bassin principal du lac au début
de I’Holocene.

Dans la Haute chaine du Jura et a I’Quest de
I’ Accident de Pontarlier, I’éboulement rocheux, ayant
obturé la vallée du Doubs 4 I’origine du lac de Chaillexon
[Bichet, 1997], est daté a 12 300 ans BP (fin du
Tardiglaciaire), et pourrait avoir une origine
sismotectonique.

Dans le Jura externe, a I’Est de I’accident de Morez,
Lamy-au-Rousseau [1991] a cartographié la topographie
du substratum des lacs proglaciaires dans certaines parties
de la Combe d’Ain, par sondages géophysiques et
mécaniques. Le substratum dans la cote de I’Euthe,
apparait controlé par des failles (dont le rejet peut
dépasser 50 m) de directions N130 et N10, identiques
aux directions de 1’accident de Morez [Sommaruga,
1997]. La sédimentation glacio-lacustre est dominée par
des écoulements gravitaires, et présente des figures
d’échappements d’eau ainsi que des micro-failles; elle
pourrait -en partie- refléter I’activité de ces accidents.

En Suisse, de nombreux lacs situés au contact du
bassin molassique et/ou des Alpes externes, présentent
des remaniements gravitaires tardiglaciaires ou holocgnes
importants pouvant en partie refléter la néotectonique: le
lac de Thun [Matter et al., 1971], le lac de Brienz [Matter
et al., 1976], le lac de Zirich [Finckh & Kelts, 1976 ;
Giovanoli et al., 1984], le lac Lucerne [Siegenthaler et
al., 1987], et le Léman [Serruya et al., 1964 ; Glangeaud
et al., 1964 ; Vernet et al., 1971 ; Vernet et al., 1974 ;
Loizeau, 1991].

A Textrémité méridionale du bassin lémanique, la
capture du Rhéne par la Valserine depuis le retrait des
glaces wiirmiennes, caractérise le Sud du défilé de Fort
de PEcluse (fig. 24). Cette capture résulterait de
I’affaissement du compartiment sud de la faille du
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Vuache, plus marqué 2 1’Ouest qu’a I’Est. L’ affaissement
du compartiment Sud, semble par ailleurs contréler vers
I’Est, le réseau hydrographique des Usses et celui du Fier
depuis le Nord du lac d’ Annecy (Fig. 1.23). Le long de
I’accident du Vuache, les formations du Wiirm sont
affectées de cisaillements normaux et inverses le long de
failles redressées, de méme direction que celle du Vuache
[Delaunay & Rampnoux, 1981].

L’importante zone de transfert qui encadre le lac du
Bourget [Philippe, 1994] est limitée par les accidents
actifs orientés NE-SW de Culoz et du Col du Chat, bien
visibles dans la morphologie (Fig. 1.1) et présente une
grande complexité structurale [Enay et al., 1970 ;
Bravard, 1981 ; Delaunay & Rampnoux, 1981 ; Nicoud,
1984]. L’accident de Culoz posséde un compartiment
Nord abrupt, culminant 4 1320 m d’altitude (le Mont du

D'aprés Nicoud, 1985

FiG. 24. — Capture quaternaire du Rhéne par Ia faille du Vuache. 1) Alluvions grossiéres infra-morainiques en «position basse» (Post Riss) ; 2)
Alluvions grossieres infra-morainiques en «position haute» (Post Riss) ; 3) Alluvions deltaiques supra-morainiques (Post Wiirm). On notera
également I’incision post wiirm du Fier dans le compartiment Sud de la faille du Vuache.
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Grand Colombier), alors que le compartiment Sud (le
Mont de la Charvaz) s’ennoie progressivement dans le
marais de Chautagne et ne dépasse pas 600 m d’altitude.
Les marais de Lavours et de Chautagne résultant du
comblement trés récent par le Rhone du Nord du lac,
présentent cing buttes calcaires (reliefs monoclinaux a
escarpements SW) émergeant de la plaine alluviale au
voisinage immédiat du carrefour structural de Culoz (dont
le Rocher de Chétillon ferme le Nord de 1a cuvette lacustre
duBourget). Les terrains quaternaires (interglaciaire Riss-
Wiirm et post-Wiirm) de la région aixoise (banquette de
Voglans, delta du Sierroz) apparaissent également
notablement affectés par des glissements gravitaires et
des rejeux tectoniques [Delaunay & Rampnoux, 1981 ;
Nicoud, 1984 ; Jouanne, 1994]. Par ailleurs, les premiéres
données de sismique réflexion réalisées dans le lac par
Finckh et al. [1984] indiquent d’importants remaniements
gravitaires au sein de son remplissage post-Wiirm.

Dans la Combe de Savoie, les terrains quaternaires
récents de la banquette de Planaise apparaissent décalés
par des mouvements néotectoniques [Nicoud, 1984]. Par
ailleurs, la formation post-Riss des Argiles d’Eybens
présente des niveaux déstructurés (séismites), & I’amont
de la banquette de Planaise, et dans le Grésivandan au
Sud de Grenoble [Beck et al., 1992].

Plus au Sud de Grenoble, les argiles wiirmiennes
glacio-lacustres du Triéves présentent également de
nombreux niveaux destructurés [Huff, 1974], dont I’ étude
détaillée souligne des origines séismiques [Lignier, 1996
; Lignier et al. 1998].

3. — PARTICULARITES DE L’ENVIRONNEMENT LACUSTRE

3.1. Propriétés physiques des lacs

3.1.1. Un milieu stratifié

La principale caractéristique d’un lac est sa
stratification thermique qui est liée a la densité de I’eau
douce variant principalement selon la température
[Hutchinson, 1957; Gaillard, 1995] : 1a densité maximale
de I’eau pure 2 pression atmosphérique normale est 4 4
°C et diminue de fagon hyperbolique lorsque la
température varie (fig. 25). Ainsi, les eaux profondes
(proche de 4 °C), sont surmontées par des eaux moins
denses, plus chaudes ou plus froides. La couche de surface
de densité moindre est nommée I’ épilimnion, la couche
de fond de densité maximale I’ Aypolimnion, et 1a couche
de transition le métalimnion. Les vents mélangent
seulement I’épilimnion (action mécanique et thermique),
formant une couche homogene caractérisée par une base
nette. Le métalimnion se reduit & une fine couche de
transition, présentant une chute brutale de température
et de densité, appelée la thermocline (ou pycnocline). Un
lac peut étre stratifié durant 1’été, lorsque le soleil chauffe

I’eau de surface (lac monomictique chaud), mais aussi
en hiver lorsque 1’eau de surface est refroidie 2 moins de
4°C (lac monomictique froid) et que 1’eau de fond est
plus dense (stratification inverse). Un lac dimictique est
stratifié a la fois en été et en hiver, le retournement
convectif (au printemps et en automne) se produisant
entre la zone centrale (plus chaude que 4°C) et la zone
littorale plus froide. Il est cependant possible que I’hiver
ne soit pas assez rigoureux et que les vents demeurent
suffisamment faibles pour qu’un lac profond ne subisse
pas un retournement complet : il est alors méromictique.
Le lac du Bourget appartient a cette catégorie.

Parall¢lement, les organismes vivants dans les milieux
aquatiques sont responsables des changements de la
composition chimique des eaux (assimilation des sels
minéraux par photosynthése, reminéralisation de la
matiére organique par respiration) et peuvent induire une
stratification chimique dans un lac méromictique
[Gaillard, 1995]. Ainsi un lac oligotrophe possede peu
de nutrients et un hypolimnion riche en oxygéne dissout,
alors qu’un lac eutrophe est riche en nutriments et
présente un hypolimnion appauvri en oxygeéne (fig. 26).
Le lac du Bourget est, aujourd’hui, dans un état
intermédiaire: il est mésotrophe [Gayte, 1997].

3.1.2. Hydrodynamisme du systéme lacustre

I’hydrodynamisme d’un systéme lacustre dépend
étroitement du climat local sur le plan d’eau et son bassin
versant, des rapports entre bassin versant et lac, ainsi que
de la morphologie de la cuvette lacustre [Meybeck, 1995].

Linfluence du bassin versant est d’autant plus forte
que le rapport Ad/Ao entre ’aire du bassin versant (Ad,
en excluant le plan d’eau) et Iaire du lac (Ao) sera élevé.
La valeur la plus courante de ce rapport est située entre
10 et 25 [Meybeck, 1995]. Les lacs étudiés ici
appartiennent & ce groupe : lac de Neuchatel (11.25),
I.éman (12.7), lac d’ Annecy (10.5), lac du Bourget (11.8),
lac d’ Aiguebelette (9.8) et le lac de Paladru (10.25). Des
que ce rapport dépasse 5 ou 6, les réseaux
hydrographiques s’organisent suffisamment pour que les
affluents représentent la source principale d’eau, de
matériaux dissouts et particulaires apportés au lac
[Meybeck, 1995]. La morphologie du bassin aux
alentours immédiats du plan d’eau peut représenter un
obstacle efficace & la propagation de I’énergie du vent et
minimiser son impact sur la dynamique des eaux du lac.
L’orientation du lac par rapport au soleil et la répartition
des zones d’ombres jouent par ailieurs un réle déterminant
sur ses caractérisitiques thermiques. Ainsi les lacs de
Neuchitel, du Léman et de Paladru, situés en bordure
des larges bassins d’avant-pays, sont largement influencés
par les vents et le réchauffement solaire. Les lacs
d’ Annecy, du Bourget et d’Aiguebelette, étant quant &
eux plus encaissés dans le relief alpin, sont moins
contrdlés par les vents et présentent réguliérement des
zones d’ombres.

Les régimes hydrologiques des riviéres sont
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FIG. 25. — Stratification thermique en milieu lacustre. (A) variation de la densité de I'eau en fonction de la température ; (B) profil théorique de
la densité en fonction de la profondeur dans un lac dont la surface est chauffée par le rayonnement solaire, sans mélange de la colonne d’eau ; (C)
profil de densité en fonction de la profondeur dans un lac dont la surface est sousmis au rayonnement solaire et I’action des vents,
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F1G. 26. — Stratification chimique en milieu lacustre. Séparation entre les compartiments oxique et anoxique dans différents types des lacs : (A)
oligotrophe, 1’oxycline est toujours dans le sédiment ; (B) mésotrophe, en été seules les eaux profondes deviennent anoxiques ; (C) eutrophe,
durant 1’été I’anoxie envahit la colonne d’eau 1) développement de I’anoxie au printemps, 2) réoxygénation des eaux profondes a I’automne.

dépendants (1) du climat (pluviosité, température), (2)
de I’orographie (gradient de précipitations, rapport
ruissellement / précipitation, enneigement), (3) de la
lithologie et du type de sol (infiltration), et (4) de la
végétation (ralentissement de I’écoulement, pertes en eau
vers I’atmosphere). Les régimes glaciaires et nivaux sont
a la fois liés aux latitudes et aux altitudes [Meybeck,
1995]. Le régime glaciaire n’étant lié qu’aux variations
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thermiques, est trés régulier (maximum en juillet-aoft,
minimum en février). Le régime nival de montagne
{2000-3000m d’altitude), assez semblable, présente un
maximum en mai, avec des débits généralement plus
faibles. Le régime nivo-pluvial présente deux maxima:
un principal en avril (fontes des neiges d’altitudes
moyennes entre 1000-2000 m), et lors des pluies
d’automne. Le régime pluvio-nival (altitudes de 500 a
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1000 m), est lui maximum et prépondérant durant les
pluies d’automne (novembre) et proche de la fonte des
neiges (février).

Les fluctuations du niveau des lacs sont régulées par
le débit de I’exutoire, et restent généralement faibles par
rapport a la profondeur moyenne du lac. Le volume des
eaux d’un lac étant relativement stable, le temps de
résidence moyen de ces eaux (lié au rapport Ad/Ao), est
généralement important (11 ans pour le Léman, 7 ans
pour le Bourget et 3.8 ans pour Annecy par exemple) et
contr6le largement la sédimentation du lac. Cependant,
d’importantes arrivées d’eau karstique produites parfois
dans le lac d’Annecy au travers de I’exurgence sous-
lacustre du Boubioz, ou encore les débordements
épisodiques des crues du Rhéne dans I’exutoire du lac
du Bourget, peuvent par exemple, compliquer I’ équilibre
du lac.

Le milieu lacustre, particuli¢rement calme, présente
néanmoins une certaine dynamique, générée par les
courants de densité, les vents et les ondes internes.
Lorsqu’une perturbation de densité apparait dans un
milieu stratifié, elle crée une disparité du champ
horizontal de pression mettant le fluide en mouvement
jusqu’au retour a 1’équilibre [Bournet, 1996].

Les courants de densité peuvent étre déclenchés par
des mélanges localisés a 1’interieur ou au fond du lac,
par des mouvements convectifs consécutifs au
réchauffement et au refroidissement différentiels du lac,
ou encore par des courants associés a la dynamique des
affluents.

Dans le lac du Bourget, une réoxygénation des
couches profondes, méme en I’absence d’un mélange
complet par convection, permet de souligner I’existence
de courants de densité provenant des régions peu
profondes et froides (Baie de Grésine), et s’écoulant sous
fes eaux plus chaudes de la fosse centrale [Vingon-Leite,
1991]. L’ origine de ces courants réside dans la distribution
hétérogene des forcages météorologiques: les baies peu
profondes sont plus rapidement réchauffées par le
rayonnement solaire et sont souvent protégées des vents
forts. Ce réchauffement (ou refroidissement) différentiel
peut générer des gradients induisant des vitesses de
I’ordre de 10 cm/s [Imberger, 1987 ; Monismith et al.,
1990]. L’ hétérogénéité des distributions de vent peut &tre
responsable d’un enfoncement différentiel de la couche
de surface non-abritée et induire un gradient thermique
dont le rétablissement entraine des courants de 1’ordre
de 15 cm/s [Imberger & Parker, 1985].

Les épisodes de vents violents peuvent rapidement
générer une inclinaison de la surface de I’eau, ainsi qu’un
courant de retour beaucoup plus lent au sein de 1a colonne
d’eau (courants convectifs). S’il existe des vents
dominants, ces mouvements convectifs auront lieu dans
des zones bien définies [Lemmin, 1995]. Dans le lac du
Bourget, des courants convectifs de I’ordre de 20 cm/s
en été et 5 cm/s en hiver, ont ainsi ét€ mesurés de la fosse
Sud vers la fosse Nord [Bournet, 1996]. Lorsqu’un vent,
continu et fort, s’ arr€te brusquement, la surface du lac se
met alors a osciller autour d’un point nodal situé au centre
du lac (fig. 27), générant une onde stationnaire de surface
(seiche) de faible amplitude (de I’ordre de la dizaine de
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Fic. 27. — Génése des ondes stationnaires dans un lac. A : Seiches situges A ’interface air-eau dans un lac homogéne ; B : Ondes internes se
produisant 2 la thermocline (lac stratifié) ; (A) courant convectif ascendant ; (D) courant convectif descendant ; (O) abscence d’écoulement. Un
cycle complet d’ oscillation est représenté. La ligne horizontale en tiretés représente la position d’équilibre des interfaces (air-eau et eau-eau).
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centimeétres). Dans un lac stratifié, des ondes internes
peuvent également se développer au niveau de la
thermocline, d&s que le vent s’ arréte (fig. 27). Les ondes
internes sont stationnaires, et se caractérisent par de
grandes périodes (Léman : 76 h) et d’importantes
amplitudes; elles jouent un rdle important dans la
dynamique du lac [Lemmin, 1995] : les courants induits
entre 1’épilimnion et hypolimnion sont de I’ordre de
plusieurs cm/s. Dans le lac du Bourget, les ondes internes
peuvent atteindre 40 m d’amplitude en période de faible
stratification [Bournet, 1996].

3.2. Sédimentation lacustre

3.2.1. Apports autochtones

Dans la plupart des lacs, les principaux apports
autochtones sont les débris organiques résultant de la
décomposition des organismes lacustres (algues,
zooplanctons, macrophytes et benthos). Dans les lacs
profonds, cette production primaire est largement
dégradée par les bactéries, dans la colonne d’eau et les
sédiments, A 1’exception des diatomées, en raison de la
nature siliceuse (silice amorphe) de leur test [Campy &
Meybeck, 1995]. Les minéraux carbonatés (calcite
essentiellement) sont par ailleurs des constituants
importants des sédiments lacustres. La formation
autochtone et la précipitation ultérieure du carbonate de
calcium est un processus essentiel en milieu lacustre.
Dans le lac du Bourget, les cristaux de calcite néoformés
ont une taille comprise entre 4.5 et 6 microns
[Groleau,1994]. Suivant les conditions d’oxygénation a
I’interface eau-sédiment de lacs profonds, des
encrolitements peuvent résulter de la précipitation
d’hydroxydes ferriques et manganiques insolubles
[Campy & Meybeck, 1995].

3.2.2. Apports allochtones

Ils parviennent aux lacs par I'intermédiaire de tous
les agents d’érosion et de transport : glaces, eaux fluviales
ou de ruissellement, vent, érosion des berges et apports
gravitaires.

Les apports éoliens ne constituent en général qu’une
part infime de la sédimentation lacustre lorsque le rapport
Ad/Ao est supérieur & 3 [Campy & Meybeck, 1995], et
peuvent provenir de zones trés éloignées [poussiéres
sahariennes, Robert et al., 1984 ; Kiibler et al., 1990].

Au débouché des riviéres, le cheminement des
particules est influencé par les densités respectives des
apports et des eaux du lac [Sturm & Matter, 1978 ; Smith
& Ashley, 1985].

Les particules grossieres (galets et sables grossiers),
trainées par roulement 2 la base du courant fluviatile,
8’accumulent au pied du talus qui prograde vers le large
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(fig. 28). Les couches détritiques ainsi formées ont une
inclinaison de 25 a 35° (foreset), en fonction de la taille
des particules, de leur densité, leur forme et leur
classement.

Les particules les plus fines (sables fins, silts, argiles)
restent en suspension (panache ou plume) avant de
décanter en couches légerement inclinées dans la zone
proximale, ou horizontales dans la zone distale
(bottomset). Sauf dans le cas d’un mélange homopycnal
{fig. 28 ; densité des apports identique a la densité des
eaux du lac), le panache turbide plonge dans les eaux du
lac jusqu’a atteindre la profondeur de la tranche d’eau de
méme densité. A partir de ce point, les forces de gravité
et de turbulences dominent, et forment un courant de
densité. Les apports sont alors transportés en courant de
surface (overflow), en intrusion au niveau de la
thermocline (interflow) ou en courant de fond (courant
hyperpycnal, ou underflow) suivant la ligne de plus
grande pente du delta.

Les panaches formant des overflows ou des interflows
sont influencés par les courants du lac, et sont soumis &
la force de Coriolis liée 2 la rotation terrestre (déviation
vers la doite dans I’Hémisphére Nord). La fraction
grossiére (silts grossiers) de leur charge sédimentaire (fig.
29) décante depuis 1’embouchure, alors que la fraction
fine (silts fins, argiles) reste en suspension au dessus de
la thermocline, agissant comme une trappe & sédiments,
jusqu’au retournement du lac, ou elle décante [Sturm &
Matter, 1972 et 1978]. Les overflows semblent avoir une
influence minimale sur la sédimentation, puisqu’ils se
produisent généralement lorsque les affluents possédent
une faible charge sédimentaire [Sturm & Matter, 1972].
Cependant, comme les interflows, les overflows générent
des courants longeant le littoral du lac (shore-hugging
current). Sur les hauts-fonds situés au-dessus de la
thermocline ou en 1’ absence de stratification des eaux du
lac, il n’y a aucune séparation entre les dépdts estivaux
et hivernaux, et les sédiments sont des boues homogenes.

Au niveau de la zone de plongement du panache
turbide dans les eaux limpides du lac (plunge line ou zone
de « bataille des eaux » de Forel, 1892), des courants de
retour opposés au courant hyperpycnal, limitent toute
expension superficielle du panache turbide [Sturm &
Matter, 1972], et peuvent également générer des courants
de densité perturbant la stratification du lac.

Les courants de fond alimentent un canyon (ou ravin
sous-lacustre) au front du delta et déposent leur charge
(sables fins, silts et argiles) jusque dans la plaine lacustre
formant une couche néphéloide [Smith & Ashley, 1985]
ou alimentant un éventail profond (fan lacustre) dans
certains cas [Houbolt & Jonker, 1968].

Les apports gravitaires peuvent par ailleurs constituer
une source principale de matériaux grossiers au sein de
la sédimentation lacustre (érosions des berges,
environnements deltaiques, pentes raides). Ce type
d’apport sera plus largement développé dans les chapitres
3ets.
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@ D'aprés Brodzikowski & Van Loon, 1991
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Fic. 28. — Apports clastiques en milieu lacustre. A) Modes d’alimentations dans un lac proglaciaire non stratifié. 1 : courant hypopycnal (overflow)
; 2 : courant homopycnal ; 3 : courant hyperpycnal (underflow). B) Modes d’alimentations dans un lac stratifié. A : dépdts deltaiques grossiers
(forset) ; B : courant de surface (overflow) ; C : intrusion au niveau de la thermocline (interflow) ; D : courant de fond (underflow) ; E : vases
laminées et intercalations de turbidites sableuses ; F : vases homogenes ; G : vases laminées ; H : décantations en zone

D'aprés Sturm & Matter, 1978
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FIG. 29. — Modele synthétique de la sédimentation clastique en milieu lacustre. La charge de fond de la riviere est déposé sur le front du delta
progradant, alors que la charge en suspension forme un panache turbide dans le lac et developpe un overflow, un interflow ou un underflow selon
la densité du panache et celle des eaux du lac. Les underflows sont chenalisés (ravins sous-lacustres) sur le prodelta suivant la ligne de plus grande
pente, et peuvent s’ils sont suffisamment fréquents, alimenter un fan lacustre. Les inter- et overflows soumis 2 la force de Coriolis, peuvent étre
déviés par les courants du lac et former un courant longeant le littoral. La décantation des inter- et overflows aprés disparition de la thermocline,
engraisse les pentes latérales du delta, ob peuvent se produire des remaniements gravitaires.
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3.3. Bassins versants des lacs actuels NE-SW, long de 38 km, large de 8 km, et de profondeur
maximale 153 m, posséde un haut-fond (1a Motte) 20 m
sous la cote du lac (429 m d’altitude). Le lac creusé par

R le glacier du Rhone dans le bassin molassique s’étend

3.3.1. Le lac de Neuchatel parallélement & la haute chaine du Jura. Son bassin versant

présente une altitude maximale de 1680 m (moyenne 780
Le lac de Neuchitel (46°55° N et 6°55° E) est le plus m) et draine par ordre d’importance les séries
grand des lacs entiérement suisses et parmi les plus jurassiennes, les molasses tertiaires et les terrains

importants en Europe (fig. 30). Son unique bassin orienté quaternaires wiirmiens [Schwalb, 1992].

.Vol. =14 km3
Ao= 218 km?

B.V. = 2672 km2

’
»~ frontiére Suisse/France

O Quqtgrnalre [0} séries Jurassiennes
Tertiaire [l séries Ultrahelvétiques

F1G. 30. — Le lac de Neuchitel. (A) Carte bathymétrique, isobathes en metres ; (B) Carte géologique du bassin versant.
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3.3.2. Le Léman

Le Léman (46°27" N et 6°32’ E) est le plus grand lac
d’Europe occidentale et 1’un des plus grands lacs
périalpins (fig. 31). Son axe longitudinal se rapproche
d’un arc de cercle de 72 km de longueur, sa largeur
maximale étant de 13.5 km. Le lac dont la cote est 373.6
m, comporte deux bassin: le Grand lac (309 m) et le Petit

YVOIRRY,

ZNERNIER
EXCENEVEX o

Vol. =89 kms3
e Ao = 582 km?
= Alt. 373 m

¥y Grani.te et Gneiss
77 Micaschistes
B Roche ignée basique, Ophiolite

[=~=]Calschistes

E Calcaires, Marnes
et évaporites

E== Flysch

CARTE BATHYMETRIQUE
DU LAC LEMAN

BViotal = 7975 km2
BVHaut Rhéne = 5220 km?2
BVDranse = 500 km2

lac (76 m). Ils sont séparés par un haut-fond au niveau
du resserrement des rives entre Yvoire au sud, et le delta
de la Promenthouse au nord (Fig. 1.30). Le lac se situe
géologiquement entre 1’arc alpin et la chalne du Jura, le
Petit lac étant entiérement localisé dans le bassin
molassique, alors que le Grand lac est également creusé
dans les formations molassiques charriées au front des
Alpes et dans les nappes des Préalpes & son extrémité

Altitude de référence : repéra
de ia Pierre du Niton & GENEVE

L

RPN 373.60m.

D'apres Vernet et al., 1974

Grés et quartzites
Moraines et alluvions

Draprés Moscariello, 1996.

FiG. 31. — Le Léman. (A) Carte bathymétrique, isobathes 20 m ; (B) Carte géologique du bassin versant.
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orientale [Loizeau, 1991]. Son bassin versant a4 une
altitude maximale de 4 634 m (moyenne 1 670 m), et les
surfaces englacées représentent 9.4% de la superficie
totale [CLP.E.L., 1995]. Ses principaux affluents sont
respectivement le Rhone (75% des apports), la Dranse
(8%), I’ Aubonne, la Venoge, la Promenthouse et la
Versoix. Le bassin versant du Rhéne alpin représente 70%
du bassin total, son altitude moyenne s’éléve 2 2130 m et
il comporte 44% de glaciers. Les apports du Rhone ont
actuellement comblé environ un quart de la dépression
lacustre, et développent une large plaine alluviale. La
Dranse développe un important delta torrentiel et draine
essentiellement des micaschistes, des calcaires plus ou
moins marneux du Chablais et des dép6ts quaternaires.
Ces derniers représentent une large part des terrains
drainés par les affluents suisse du lac.

Au niveau de Geneve, juste en aval de I’exutoire du
lac, le Rhone est alimenté par I’ Arve (bassin versant de
1984 km?2) dont le régime torrentiel et la forte charge
sédimentaire, redonnent en partie au Rhone son caractére
de fleuve montagnard. Plus au sud, il est alimenté en rive
droite par la Valserine (bassin versant de 374 km?2)
provenant du Jura, puis en rive gauche par les Usses
(bassin de 307 km?2) et le Fier (bassin de 1336 km2),
drainant le lac d’ Annecy.

3.3.3. Le lac d’Annecy

Aprés le Léman et le Lac du Bourget, le lac d’ Annecy
(45°5 N, 6°45’ E) est le troisieme plus grand lac naturel
frangais (fig. 32). Sa longeur est de 14 km, pour une

lo Boublox

D'aprés Manalt, 1998.
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FIG. 32. — Le lac d’ Annecy. (A) Carte bathymétrique, isobathes en métres ; (B) Carte géologique du bassin versant.
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largeur maximale de 3 km. Il comporte deux bassins : le
Grand lac (64.5 m, en exceptant la dépression d’origine
karstique du Boubioz qui atteint 82 m), et le Petit lac
(54.5 m) séparés par un seuil étroit de profondeur
minimale 50 m [Benedetti-Crouzet, 1972]. Dans la
prolongation de la faille du Vuache, le lac occupe en
« baionnette » une vallée NW-SE qui recoupe les
structures alpines et limite au sud le massif subalpin des
Bauges et au nord le massif subalpin des Bornes. A
I’extrémité nord du lac, son exutoire (le canal du Thiou)
alimente le Fier, et draine le NW du massif des Bornes.
Vers I’Ouest le Fier incise Ia molasse (continentale et
marine) et les importants dépdts wiirmiens de 1’ Albanais
ot il est alimenté par le Chéran drainant le NW des
Bauges. Il développe ensuite la cluse du Fier dans le
chalnon jurassien du Gros Foug, avant de rejoindre le
Rhone en amont de la plaine alluviale de Chautagne
(limite Nord du lac du Bourget).

3.3.4. Le lac du Bourget

Lelac du Bourget (45°45’ N, 5°52’ E) est le plus grand
lac naturel entiérement frangais et parmi les plus
importants en Europe. De forme oblongue orienté Nord-
Sud, sa longueur totale est de 18 km, sa largeur maximale
2.8 km, et le plan d’eau se situe actuellement 2 231.5m
d’altitude (fig. 33). Il comporte deux bassins : celui du
Nord (146 m de profondeur) et celui du Sud (112 m),
séparés par un replat de 110 m de profondeur qui
correspond au prolongement du delta torrentiel du
Sierroz. La baie de Grésine forme a 1’Est un petit bassin
secondaire profond de 45 m, séparé du lac par un haut-
fond (33 m). Le lac se situe géologiquement entre les
deux premiers chainons du Jura (la Chambotte a I’Est, et
le Chat & I’Ouest), dans un synclinal molassique a
I’extrémité sud du bassin molassique savoyard, et au NW
du front subalpin (fig. 34). L’exutoire au Nord du lac (le
canal de Saviéres) se caractérise par un écoulement
alterné, la direction du flux dépendant du niveau relatif
du lac et du Rhone. En temps normal, les eaux du lac
alimentent le Rhone, mais lors des crues du Rhone, les
eaux troubles peuvent se déverser dans le lac [Bravard,
1981]. Le bassin versant (lac compris) couvre une surface
de 629 km?2, une altitude maximale de 1845 m (moyenne
700 m) et les principaux affluents du lac sont
respectivement la Leysse (320 km?) au Sud, le Sierroz
(136 km2) a I’Est, les canaux de Saviére et des Apdtres
au Nord (55 km?2) et le Tillet (40 km?2) au Sud-Est. Les
flancs trés redressés des anticlinaux jurassiens du Chat
et de la Chambotte (environ 35 km2) délimitent de petits
bassins trés pentus, qui ne possédent pas de réseau
hydrographique bien hiérachisé, mais alimentent
directement le lac par ruissellement.

Le bassin versant actuel du lac est principalement
composé de terrains sédimentaires carbonatés. Les séries
stratigraphiques allant du Jurassique supérieur au Crétacé,
constituent 1’essentiel des formations des chainons
subalpins et jurassiens. La molasse tertiaire,
essentiellement continentale est largement recouverte par

les terrains quaternaires (environ 35% du bassin versant).
Ces derniers sont essentiellement issus de la glaciation
du Wiirm et contiennent des blocs et galets de roches
ignées et métamorphiques dans certaines formations
glaciaires. Les dépots antérieurs (Riss et interglaciaire
Riss-Wiirm) ne sont observés qu’a la base des banquettes
quaternaires. Un vaste et unique manteau morainique de
fond wiirmien modgle le paysage et fossilise notamment
de puissants dépdts lacustres a fluviatiles [Nicoud, 1988].
Ainsi, la baie de Grésine résulte de la préservation
d’importants dép6ts lacustres interglaciaires surmontés
d’un plaquage morainique. Les matériaux contemporains
de la déglaciation wiirmienne peu affleurants dans la
vallée du Bourget, prédominent 4 1’Ouest de la montagne
du Chat vers Lyon (bassin versant des lacs de Chevelu)
et au Nord (cuvette des Usses, Albanais, ...). La vallée
du Bourget est particulierement riche en matériaux
glaciolacustres et lacustres, mais le développement de
larges plaines alluviales au Nord (par le Rhone) et au
Sud (par la Leysse) caractérise aujourd’hui les extrémités
du lac.

Le bassin versant du lac apparait par ailleurs karstifié.
Dans les Bauges, le karst urgonien domine et est & la fois
fossile (Eocene) et actuel, mais il existe aussi un karst
valanginien et un karst tithonique, plus récent et moins
développé [Gutierrez Coutino, 1975]. Plus proches du
lac, les eaux thermo-minérales bien connues d’ Aix-les-
Bains (sulfurées sodiques) issues d’émergences karstiques
an front du chevauchement subalpin, sont alimentées par
I’extrémité Nord du chalnon anticlinal de la montagne
du Chat (La Charvaz), a I’ouest du lac du Bourget
[Nicoud, 1980a ; Hobléa, 1997]. Des sources karstiques
sous-lacustres provenant de massifs calcaires alimentent
également le lac au NE du bassin [Gidon, 1970]. Un
inventaire récent des sources karstiques en Savoie [these
F. Hobléa, 1998] note 75 sources (issues des calcaires
Urgonien, Portlandien, Hauterivien, Valanginien et
Berriasien) alimentant le bassin du lac (Chambotte 9%,
Chat-Epine 53% dont la moitié est temporaire, et
Chartreuse Nord 28%).

Le canal de Saviere se déverse au Nord dans le Rhone,
limitant les marais de Chautagne et de Lavours, avant de
s’inciser dans le défilé de Pierre Chatel, au Nord du Mont
Tournier.

3.3.5. Le lac d’Aiguebelette

Au SW du lac du Bourget, le lac d’Aiguebelette
(45°33’ N, 5°48’ E) est situé a I’Ouest du Chainon de
l’Epine et au SE du Mont Tournier (fig. 34). Il est composé
de trois bassins de 71 m au SE, 46 m au Nord ; 30 m au
NW, et de deux iles, I’ altitude actuelle du plan d’eau étant
de 373 m. Son bassin versant trés rectangulaire couvre
58.9 km? (lac compris) et son altitude maximale est de
1120 m vers I’Est, alors que les rives Sud et Ouest sont
plus douces (altitude moyenne 750 m). La Leysse, au
Nord, est son principal affluent, mais les apports
karstiques de I’Epine peuvent également étre importants
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[Nicoud, 1980b]. Le lac d’ Aiguebelette se situe dans un
vaste synclinal A remplissage tertiaire et quaternaire,
d’orientation Nord-Sud et limité par les chalnons
jurassiens de 1’Epine et du Mont Tournier (fig. 35). Son
bassin versant est composé de calcaires jurassiens parfois

marneux, de molasse continentale et d’ importants dépdts
quaternaires wiirmiens.

Le Thiers, son exutoire, alimente le Giers drainant le
NW de la Chartreuse et rejoint le Rhone & I’Quest du
Mont Tournier.
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FiG. 33. — Carte bathymétrique du lac du Bourget. Isobathes 20 m.
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FiG. 34. — Carte géologique des bassins versants des lacs du Bourget
et d” Aiguebelette. 1) Alluvions fluviatiles et dépdts lacustres actuels;
2) Moraines Wiirmiennes ; 3) Molasse continentale ; 4) Séries
Jurassiennes ; 5) Séries Subalpines. MO : Mt Outhera (1629 m) ; MT
: Mt Tournier (876 m) ; ME : Montagne de 1’Epine (915 m) ; MCh :
Mt du Chat (1452 m) ; MC : Montagne de la Chambotte (986 m) ;
MGC : Mt du Grand Colombier (1332 m) ; LC : Lacs de Chevelu.

Lac d'Aiguebelette

Vol. =0.16 Km3
Ao =5.5 Km?

Isobathes 20 m.

FI1G. 35 — Carte bathymétrique du lac d’ Aiguebelette.

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30



46 CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION LACUSTRE

CHAPITRE 11

STRATIGRAPHIE SISMIQUE ET MODES DE DEPO"I‘S DES
REMPLISSAGES DU LAC DUBOURGET ET DU LEMAN

1. — CAMPAGNES DE SISMIQUE REFLEXION A HAUTE RESOLU-
TION.

Trois campagnes ont permis 1”acquisition des données
de sismique a haute résolution dans le lac du Bourget et
une partie du Léman. Elles ont été mises en oeuvre dans
le cadre d’une coopération entre le Renard Center of
Marine Geology (R.C.M.G.) de I’Université de Gand
(Belgique), et le Laboratoire de Géodynamique des
Chatnes Alpines (L.G.C.A.) de 1’Université de Savoie,
ainsi que 1’Institut F.A. Forel de 1’Université de Geneve
lors de la campagne 1émanique.

1.1. La campagne de 1991 sur le lac du Bourget

En 1991, une premiére campagne de reconnaissance
de 15 jours sur le lac du Bourget, avait permis de tester
les différents types de sources sismiques du R.C.M.G. en
eau douce (canon a eau, boomer, sparker). Le Sparker
CENTIPEDE ayant donné les meilleurs résultats, il a été
couplé au systéme d’acquisition analogique monotrace,
et a permis I’étude de la totalité du remplissage
sédimentaire du lac du Bourget. Cette source mise au point
par E. Van Heuverswyn au R.C.M.G., développe un signal
allant de 300 a 2500 Hz et permet d’obtenir des données
a haute résolution tout en pénétrant de grandes épaisseurs
de sédiments. Ce systéme représente ainsi un
intermédiaire entre les systémes traditionnels & Trés Haute
Résolution (les sondeurs de sédiments 3.5 Khz) et les
systémes permettant de grandes pénétrations acoustiques
(canons & eau, canons 2 air, sparker haute-énergie).

En 1991, le sparker -déclenché par une génératrice de
300 J- était immergé dans un caisson étanche rempli d’eau
salée, trés prés de la surface et situé A 35 m du bateau, la
flite monotrace étant immergée & 2 m sous la surface.
Les données analogiques ont été imprimées sur un EPC
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1600, apres un filtrage passe bande (800-1500 Hz) et une
amplification du signal. Le positionnement trés simple
(au cap et a pattir de repéres situés sur les rives du lac) a
bord de I’ Aix-Space, a été compensé par la précision du
pilote Thierry Prud’homme et sa grande connaissance du
lac. Ainsi, lors de cette campagne, I’ensemble du lac a
pu étre étudié (fig. 36). A ’exception des parties les plus
profondes du lac, les profils ont recoupé I’ensemble du
remplissage sédimentaire, et ont permis de reconnaitre
différents types de substratum. Environ 20% des données
ont été acquis au large des deltas, ol la présence de gaz
piégé dans les sédiments superficiels, empéche toute
pénétration acoustique.

1.2. La campagne de 1993 sur le lac du Bourget

Au vu des trés bons résultats de la campagne 1991,
une nouvelle mission de 15 jours fut organisée en 1993
avec un systéme d’acquisition et de positionnement plus
perfectionné. La source sparker rénovée fut alors
déclenchée par une génératrice de 500 J, et les données
brutes ont été enregistrées sur un lecteur DAT. Par la suite,
les données ont été numérisées sur un systéme ELICS
DELPH 2 et traitées au R.C.M.G. (durant la campagne,
les données étaient sorties sur un EPC 1600). La
navigation a bord de 1’ Aix-Space était assurée par le
Laboratoire National d’Hydraulique (LNH), & partir du
systéme de positionnement radiométrique AXYLE.

Gréce aux résultats de la campagne de 1991, cette
nouvelle mission a permis d’obtenir une grille sismique
trés dense dans les zones sans gaz (fig. 36), et la totalité
du remplissage sédimentaire a été pénétrée sur I’ensemble
du lac.

La numérisation des données 1993 a été réalisée par
Pieter Van Rensbergen a 1’Université de Gand (pas de
tir: 1.4 s, fréquence d’échantillonnage : 8000 Hz). Les
données étant de trés bonne qualité, le traitement que j’ai
effectué au R.C.M.G. sur le systtme ELICS DELPH 2 a
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F1G. 36. — Grille de navigation des campagnes de sismique réflexion. A : Campagne de reconnaissance dans le lac du Bourget (données analogiques)

; B : Campagne complémentaire dans le lac du Bourget (données numérisées) ; C : Campagne de reconnaissance dans la moité Ouest du

(données numérisées).

été simple : application d’un filtre passe bande 240-2400
Hz , amplification du signal (Automatic Gain Control de
type ADD), et sommation de deux traces successives. A
I’issue de ce traitement, les données 1993 possédaient

Léman

une résolution théorique verticale de 30 cm. En pratique,
la signature du signal n’ayant pas été corrigée (par une
déconvolution du signal), les données présentent une

résolution légérement inférieure au meétre.
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1.3. La campagne de 1996 sur le Léman

La qualité des données Sparker collectées sur le lac
du Bourget (et également sur le lac d’ Annecy en 1993;
[Van Rensbergen, 1996]), ainsi que I’étroite relation
existant entre les remplissages du lac du Bourget et du
Léman, nous a conduit & monter une campagne de
reconnaissance sur une partie du Léman, en collaboration
avec I'Institut EA. Forel. Plusieurs forages profonds ayant
été réalisés dans la rade de Genéve [Moscariello, 1996],
nous avons essayé d’étalonner les données sismiques, et
de préciser la nature du remplissage du petit lac, et d’une
partie du grand lac. Le positionnement était assuré par
G.P.S.. La source sparker CENTIPEDE multi-électrodes
était située 3 8 m du bateau et présentait une bande de
fréquence de 150-1500 Hz. Dans le petit lac, nous avons
utilisé un déclenchement & 300 J, puis a 500 J dans le
grand lac. Le signal des hydrophones a été filtré (filtre
passe-haut a 300 Hz) avant d’étre digitalisé et enregistré
par le systtme ELICS DELPH 2 avec une fréquence
d’échantillonnage de 6000 Hz. Le systeme amélioré a
permis de centraliser le déclenchement de la source (pas
de tir 1.5 s), I’enregistrement des données et le
positionnement (par G.P.S.) de chaque tir, tout en
permettant de suivre 1’acquisition des données a I’écran
en temps réel. Durant la semaine de campagne, les deux
tiers du Léman ont été étudiés a partir de quelques profils
axiaux et transversaux (fig. 36), les données ayant recoupé
I’ensemble du remplissage sédimentaire et une partie du
substratum, a ’exception de la partie la plus profonde
étudiée dans le Grand lac.

La qualité des données est bonne, mais les conditions
météorologiques médiocres et certains problemes avec
le signal, n’ont pas permis d’obtenir d’aussi bons résultats
que dans le lac du Bourget. J’ai donc réalisé au R.C.M.G.
deux traitements différents des données : un premier
traitement simple, identique a celui du Bourget, sur le
systeme ELICS DELPH 2 ; et un traitement plus complet
avec le logiciel PHOENIX VECTOR sur station SUN.
Le second traitement a consisté en une correction de la
divergence sphérique du signal sismique, un filtrage
passe-haut & partir de 300 Hz, la déconvolution du signal
(spiking deconvolution), 1’application d’un filtre passe-
bande (300-2500 Hz) et une amplification du signal par
application d’un gain (Automatic Gain Control, type
ADD). Les résultats du traitement sont présentés dans la
figure (fig. 37). Des essais de migration du signal, ont
été réalisés sur certaines portions de profils, mais
I’importance du temps de calcul et la 1égére amélioration
des données monotraces, ne nous ont pas conduit &
appliquer ce traitement & I’ensemble des profils. La
combinaison des deux types de profils permet, cependant,
d’avoir une image précise de la partie supérieure du
remplissage (résolution théorique de 0.5 m), et une idée
générale de la nature et de la profondeur du remplissage
inférieur ainsi que du substratum. Dans larade de Geneve,
les données sont trés perturbées par les réflexions
multiples en raison de la faible tranche d’eau (de 1’ordre
de 20 m), et sont difficilement exploitables. La présence
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de gaz est limitée aux bordures des deltas, et A certaines
parties de la rade de Genéve.

2. —STRATIGRAPHIE SISMIQUE DES REMPLISSAGES

La stratigraphie sismique repose sur I’analyse de la
géométrie des réflexions se produisant sur les surfaces
qui séparent deux milieux d’impédance acoustique
différente. L’ impédance acoustique correspond au produit
de la vitesse de propagation des ondes acoustiques (les
ondes P) par la densité du milieu traversé. Les surfaces
physiques qui forment des réflecteurs sont principalement
des surfaces de strates ou de discontinuités. La continuité
d’une réflexion est classiquement assimilée 2 une ligne
de temps géologique. Une unité (ou séquence) sismique
se définit, par un ensemble de réflexions concordantes
limitées & la base et au sommet par des discontinuités
reconnues 2 la terminaison latérale des réflexions. Le
faciés sismique d’une unité se caractérise par I’amplitude
des réflexions (liée au contraste d’impédance acoustique),
leur fréquence (I’espacement en temps entre les
réflexions), leur continuité et leur géométrie (forme et
configuration internes). La profondeur d’un réflecteur est
donnée en temps double (two way travel time, ou TWT).

Dans les bassins sédimentaires du Lac du Bourget et
du Léman, différents types de substratums et 5 unités
sismiques peuvent &tre reconnues et cartographiées.

2.1. Le substratum du Lac du Bourget
2.1.1. Faciés sismiques

Malgré les difficultés liées a la présence de bruits, la
dispersion de 1’énergie du signal & travers ’épais
remplissage sédimentaire et parfois la superposition du
multiple, il est possible de caractériser le substratum du
lac par 4 types de réflexions (fig. 38) :

- le facies U est constitué de petites diffractions
de fortes amplitudes ;

- le facieés M se caractérise par des réflexions
discontinues de fortes amplitudes, et quelques réflexions
internes continues et de basses fréquences ;

- le facies I, stratifié, présente des réflecteurs
continus, de forte amplitude, de fréquence élevée et
légeérement inclinés vers le centre du lac ;

- le faciés R, chaotique, présente des
diffractions de fortes amplitudes.

2.1.2. La surface d’érosion du substratum

Le toit du substratum se caractérise par une nette
surface d’érosion au niveau du faciés I, et par un net
changement de faciés a la base du remplissage
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FiG. 38. — Faciés sismiques du substratum du lac du Bourget

sédimentaire. Les différents faciés du substratum
présentent également un arrangement particulier (fig. 38).
Le facies M s’étend sur I’ensemble du flanc Quest du
bassin, et n’est interrompu qu’au niveau d’ Aix-les-Bains,
ou le faci¢s U affleure aujourd’hui encore suivant une
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pente tres forte. A I'extrémité SW du lac, le facies I se
superpose au facies M. Dans I’axe du lac, le facies R
forme ponctuellement une transition avec le facies I
constituant le flanc Est du bassin, et il se retrouve
également a I'extrémité Est de la baie de Grésine.
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2.1.3. Morphologie du Substratum

La cartographie du toit du substratum souligne de plus
la morphologie contrastée du bassin: un sous-bassin Nord
orienté NNE-SSW est séparé d’un sous-bassin Sud
orienté NS, par le haut-fond d’Aix les Bains. Le flanc
Ouest du substratum présente une pente forte vers le Sud
devenant tres forte, puis s’amortissant légérement vers
le NNW. Le flanc Est présente une pente forte
relativement constante et parallele 4 I’axe du bassin, puis
s’annule vers ’Est, en individualisant la baie de Grésine.
L’ axe du bassin légerement incurvé vers le NNW apparait
trés étroit et irrégulier, sa profondeur maximale étant
située au centre du sous-bassin Nord. On note que les
plus grandes profondeurs du bassin correspondent a la
transition des principaux facieés M et I. Le facies U se
situe a1’Ouest du haut-fond d” Aix-les-Bains. Par ailleurs,
al’extrémité SW du bassin, le faciés I posséde une surface
moins inclinée.

2.2. Le substratum du Léman

A partir des données disponibles, il est possible de
distinguer nettement deux types de substratums dans le
Léman, lorsque les dépdts inférieurs du remplissage
sédimentaire ne sont pas trop épais (fig. 39) :

- le facies C est composé de quelques
réflecteurs discontinus et de forte amplitude, ainsi que
de nombreuses diffractions ;

- le facies M, stratifié, présente des réflexions
continues, de fréquence moyenne et de trés forte
amplitude.

2.2.1. La surface d’érosion du substratum

Le toit du substratum présente une importante surface
d’érosion au niveau du faciés M, et un net changement
de faciés a la base du remplissage sédimentaire.
L’ensemble du substratum du petit lac est constitué par
le faciés M, ainsi que la partie Nord de la zone étudiée
dans le grand lac, le facies C étant limité au Sud de la
zone étudiée. La grande profondeur du substratum et
I’importance du remplissage ne permettent pas de préciser
nettement le contact de ces deux faciés, mais on notera
que cette transition se situe dans les parties les plus
profondes.

2.2.2. Morphologie du substratum

La cartographie du toit du substratum souligne une
morphologie différente entre le Petit et le Grand lac :
depuis le haut-fond de Geneve, I’étroit sous-bassin du
petit lac orienté NNE-SSW s’incurve vers I’Est et se
sépare du sous-bassin du grand lac orienté EW, au niveau

d’un haut-fond situé a I’Est de Rolle et d’Yvoire. Les
profils transverses dans le Petit lac, soulignent un
approfondissement du bassin vers le NE, un haut-fond 2
I’Est de Versoix, et un flanc SE peu incliné au large
d’Yvoire. Dans le Grand lac, le flanc Sud apparait
fortement penté, alors que le flanc Nord présente plusieurs
paliers et une pente plus faible. La partie étudiée présente
un zone surcreusée en « Y » dont I’axe orienté EW, atteint
600 ms TWT de profondeur et se divise vers I’Ouest en
deux branches orientées NNW-SSE et SSW-NNE, dont
les profondeurs diminuent rapidement.

2.3. Le remplissage sédimentaire du Lac du Bourget

La grande densité de profils acquise durant les deux
campagnes de sismique, permet de définir dans le détail
la géométrie de 1’épais remplissage du bassin du Bourget.
Cette analyse s’appuie essentiellement sur les données
de 1993, en raison de leur meilleure qualité et de leur
positionnement précis. Cependant certains profils de 1991
remarquables et particulierement bien orientés,
permettent de compléter précisément la cartographie du
remplissage. Celui-ci se compose de 5 unités principales
(fig. 40) :

- PPunité 1, chaotique et irréguliere, présente de
nombreuses diffractions de forte amplitude, quelques
réflecteurs de forte amplitude peu continus, et parfois
aggradants. Sa base constitue une importante surface
d’érosion.

- I’unité 2 est transparente dans 1’axe du bassin et se
stratifie latéralement, développant quelques réflecteurs
continus, d’amplitude moyenne et de basse fréquence.
Localement, des diffractions de fortes amplitudes
perturbent la continuité des réflecteurs. La base de I’unité
est en downlap, et son toit concordant.

-Punité 3, stratifiée, se caractérise par des réflecteurs
de grande continuité, forte amplitude et haute fréquence,
ainsi que par quelques diffractions. Sa base est
concordante et localement érosive, son remplissage axial
montre une géométrie en onlap, son sommet étant
concordant.

- Iunité 4, stratifiée, présente des réflecteurs d’une
trés grande continuité, d’une amplitude moyenne et d’une
haute fréquence. Sa base est concordante et localement
érosive, son remplissage est divergent ou progradant
depuis les extrémités. Le sommet de 1’ unité se caractérise
au centre du bassin principal par une large lentille (unité -
4R) chaotique et localement transparente, contenant des
reflecteurs plissés ou interrompus; ainsi que des lentilles
chaotiques plus limitées dans le sous-bassin Sud.

- Punité 5, stratifi€e, se compose de réflecteurs tres
continus, de faible amplitude et de haute fréquence. Sa
base est concordante et drape les irrégularités du toit de
I’unité 4.

LLa base du remplissage se caractérisant dans la partie
Sud du bassin, par une répétition des unités 1 et 2, sept
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FiG. 39. — Faciés sismiques du substratum de la partie étudiée du Leman.

unités sont reconnues au total dans le lac du Bourget.
Soit de la base au sommet :

- 'unité 1a, présentant une puissance maximale au
Nord du bassin,

- I'unité 2a, largement développée au centre du bassin,
- I'unité 1b, occupant I’extrémité Sud du bassin,
- I'unité 2b, développée au centre du bassin,

- ’unité 3, couvrant 1’ensemble du bassin, et
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développant des dépdts centres au Sud et au centre du
bassin,

- 'unité 4, couvrant I’ensemble du bassin et présentant
des dépdts centres au Nord, au centre et au Sud du bassin,

- I'unité 5, de puissance limitée et constante, couvrant
I’ensemble du bassin.

On notera par ailleurs la présence de failles affectant
la base du remplissage au Sud du bassin, et ’ensemble
du remplissage au Nord du bassin (fig. 40).
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F16. 40. — Stratigraphie sismique synthétique du lac du Bourget.

2.3.1. Le centre du bassin (fig. 41 et 42 ; annexes 1 et 2)

L'unité 1a est présente dans les parties les plus érodées
du substratum (fig. 41). Les unités 2a, 2b et 3 ont un
remplissage axial en onlap contre le substratum. L’unité
4 présente des réflecteurs 1égeérement divergents vers le
SE; alors que 'unité 5, d’épaisseur constante, recouvre
I’ensemble du bassin.

Le contact en onlap du faciés I sur le faciés R du
substratum est présenté dans la figure 42, ainsi que la
répétition des unités inférieures du remplissage. Les facies
chaotiques des unités 1a et 1b, mettent en évidence les
stratifications latérales en onlap de I’unité 2a, alors que
Punité 2b apparait stratifiée dans son ensemble. L’ unité
3 présente quelques faciés de chenaux-levées dans 1’axe
du bassin, soulignant une alimentation Sud (systeme de
laLeysse). La légere divergence vers I’Est des réflecteurs
du sommet de 1’unité, indique une alimentation latérale
(systéme du Sierroz). Dans 1’unité 4, cette alimentation
latérale semble dominer, et se maintenir durant 1’unité 5.
Les apports du delta du Sierroz s’enrichissent en gaz et
sont remaniés au sommet de 1’unité 4 par des lentilles
composées de réflecteurs contournés (unité 4R). A I’Est
du bassin central, 1a baie de Grésine se caractérise par un
remplissage particulier (annexe 2).

2.3.2. Le bassin Nord (fig. 43 et Annexe 3)

Le profil LDB 93-BT6, plus transverse aux unités,
illustre I’ensemble du remplissage de cette partie du
bassin (fig. 43), ainsi que les contacts des facies M, R et
I du substratum. La base du faci¢s R semble éroder le
facies M, alors que le facies I se développe en downlap
contre le facies R. La surface d’érosion de la base du
remplissage est irréguli¢re et maximale au contact entre
les facies M et R. L’unité la développe un
surépaississement au centre du bassin, qui est
progressivement amorti par les apports axiaux des unités

2a, 3 et 4. Des lentilles de réflecteurs contournés se
développent le long du flanc Ouest du bassin au sein de
I’unité 3, mais principalement au sommet de P'unité 4.
L’empilement complexe des facies en chenaux-levées
constitue I’essentiel de 1’épaisse unité 4. On note
également le développement de failles affectant
I’ensemble du remplissage (annexe 3).

2.3.3. Le bassin Sud (fig. 44)

A Pextrémité du sous-bassin Sud, le rejeu de failles
affecte la base du remplissage et semble se prolonger dans
le substratum, ot le multiple perturbe le suivi des
réflexions (fig. 44). A I’Ouest du substratum le faciés I
vient en onlap sur le faciés R, alors que vers I’Est, I’unité
1b présente une €lévation particuliére, visible malgré la
présence de gaz. L'unité 3 est la plus puissante de la
section, et son sommet se caractérise par une importante
migration vers 1’Quest des faciés en chenaux-levées
développés par le systeme de la Leysse. Quelques
chenaux sont encore visibles a la base de 'unité 4, le
sommet étant affecté par une importante lentille de
réflecteurs contournés. L’unité 5 se caractérise par un
surépaississement vers I’Est et une augmentation de
I’amplitude des réflecteurs vers I’Ouest.

2.3.4. Cartographie sismique

Une carte isochrone du toit de I’unité, ainsi qu’une
carte isopaque ont été réalisées pour chaque unité (fig.
45 et 46) et permettent de préciser les géométries du
remplissage. Par ailleurs, Finckh et al. [1984] ont établi
par sismique réfraction, les vitesses acoustiques
composant le remplissage du lac du Bourget. A partir de
ces vitesses, il est possible de transformer les profondeurs
temps doubles (TWT), en métres. A ’aide du logiciel
SUREFER, il est possible de calculer les volumes .
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F1G. 42. — Coupe sismique du centre du lac du Bourget et son interprétation.

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30



56 CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION LACUSTRE

40 msTWT

200

250

300

55

O e

ms TWT

Profil LDB 93-BT6

500 m 40 msTWT

FIG. 43. — Coupe sismique transverse au Nord du lac du Bourget et son interprétation.
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FiG. 44. — Coupe sismique au Sud du lac du Bourget, au front du delta de la Leysse et son interprétation.
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Remplissage Vitesse acoustique Volume

Unité 1a  2.37km/s 500 106 m3
Unité2a  2.37km/s 260 106 m3
Unité 1b  2.37km/s 90 106 m3

Unité2b 221 km/s 160 106 m3
Unité 3 1.71 km/s 480 10% m3
Unité 4 1.71 km/s 560 106 m3
Unité 5 1.55km/s 400 106 m3

L’unité 1a comble les irrégularités du substratum, et
présente quatre dépdts-centres: son accumulation
maximale atteint 100 ms TWT (soit 120 m) a I’ extrémité
Nord du bassin; deux dép6ts-centres de plus de 90 ms
TWT (soit 100 m) recouvrant le sous-bassin Nord et un
dernier dépbt-centre de plus 70 ms TWT (soit 80 m) se
développant dans le sous-bassin Sud délimité par le haut
fond d’ Aix-les-Bains. Les extrémités SE et SW de la baie
de Grésine présentent deux lentilles orientées NNE. Le
toit de I’unité 1a se caractérise par une morphologie moins
complexe, constituée d’un sous-bassin Nord dont la
profondeur est maximale vers le Sud, d’un sous-bassin
Est peu profond et d’un sous-bassin Sud plus limité.

L’unité 2a présente un remplissage axial dont le
principal dépdt-centre est situé au Nord du haut-fond
d‘Aix-les-Bains et atteint 90 ms TWT (soit 100 m). La
baie de Grésine est raccordée au sous-bassin Nord, mais
le remplissage du sous-bassin Sud apparait limité a la
partie la plus profonde. La morphologie du toit de 'unité
2a se caractérise par un approfondissement maximal au
centre du bassin.

L’unité 1b est limitée & la moitié Sud du bassin. Son
remplissage atteint 50 ms TWT (soit 60 m) au niveau
d’ Aix-les-Bains et apparait localisé dans 1’axe du bassin,
alors que plus au Sud et plus au Nord, le remplissage
s’évase et présente une puissance limitée & 30 ms TWT
(35 m). Le toit de 'unité 1b se caractérise par un bassin
principal 1imité & la moitié Nord du bassin.

L’unité 2b correspond a un remplissage axial et sa
répartition permet de reconnaitre un systéme
d’alimentation principal situé a I’Est du bassin au niveau
d’Aix les Bains (le systtme du Sierroz), ainsi qu’une
alimentation plus limitée au Sud (le systéme de la Leysse).
Trois dépdts-centres mineurs sont développés au centre
du bassin dans la partie la plus profonde et atteignent
environ 30 m d’épaisseur. La morphologie du toit de
’unité 2b se caractérise par une fosse centrale limitée a
I’axe du bassin, et s’incurvant vers le SE.

Le remplissage axial de I’unité 3 dans la partie Nord
du bassin résulte d’un apport du SE au niveau d’ Aix-les-
Bains (le systeéme du Sierroz) et développe un dépot-
centre atteignant 70 ms TWT (soit 60 m) au centre du
lac. La partie Sud du bassin est alimentée par le Sud (le
systtme de la Leysse) et développe un dépot-centre de
70 ms TWT (soit 60 m) contre le flanc Ouest du lac. La
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morphologie du toit de 1’unité 3 se caractérise désormais
par un fond de bassin aplani.

L’unité 4 présente trois dépdts-centres dont le
principal résulte d’un apport du Nord (le systeme du
Rhéne) et atteint 70 ms TWT d’épaisseur (soit 77 m). Le
second dépdt-centre alimenté depuis 1’Est atteint 50 ms
TWT (soit 43 m), alors que vers le Sud le troisieéme dépot-
centre est limité a 30 ms TWT (soit 25 m) et semble se
prolonger plus au Sud dans la zone a gaz. La limite
d’extension du gaz au front des deltas semble en effet
étroitement associée a la construction de cette unité et
présente une répartition maximale au SE du lac. La
morphologie du toit de cette unité est beaucoup plus
réguliere et individualise un bassin principal a I’Ouest
de 1a baie de Grésine.

La répartition de 1’unité 5 est également associée 2
I’extension des faciés & gaz au front des deltas, et recouvre
I’ensemble du bassin. Sa répartition est complexe: elle
souligne des apports respectivement Sud (par la Leysse),
Est (par le Sierroz) et Nord (par le Rhéne) atteignant
plus de 20 ms TWT (soit 15 m) ; mais également un
surépaississement au niveau de la baie de Grésine, dans
le fond du bassin au pied de la baie, localement le long
des flancs raides du lac et sous forme de petites lentilles
vers le Nord du lac. Le long des flancs raides du lac,
cette unité s’affine fortement. On notera également au
Sud du dépbt-centre Nord une diminution de la puissance
de cette unité. La morphologie du toit de cette derniére
unité délimite une fosse centrale au centre du sous-bassin
Nord, un léger sous-bassin Sud et souligne que la forte
pente du flanc Ouest s’ amortit vers le NNW.

Par ailleurs, la cartographie des principales lentilles
composées de réflecteurs contournés affectantI’ensemble
du remplissage, a également été réalisée. Peu de ces faciés
affectent la base du remplissage. Dans les unités 2b et 3
ces facies apparaissent localisés au pied des flancs du
bassin principal. Au sein de I'unité 4, ces faciés sont plus
étendus et ils se développent principalement en relation
avec les dépot-centres Nord et Est. Par contre, le sommet
de 'unité 4 est affecté de facon remarquable par ce type
de facies et forme une sous-unité particuliére : Punité
4R. Cette sous-unité sera décrite en détail dans le dernier
chapitre. Ce faciés est également une caractéristique de
I’'unité 5, mais présente des dimensions beaucoup plus
réduites et il a été cartographié selon son niveau au sein
de I’unité : 2 la base, au milieu et au sommet. L’étude de
leur répartition et de leur chronologie sera également
discutée ultérieurement.

2.4. Le remplissage sédimentaire du Léman

L établissement de la stratigraphie du remplissage du
Léman est fondée essentiellement sur les données
présentant un traitement identique a celles du Bourget.
Les données dont le signal a été déconvolué, permettent
d’obtenir une image plus nette de la partie supérieure du
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remplissage et seront utilisées lors de I’interprétation,
pour illustrer dans le détail les configurations des unités.

La campagne de reconnaissance du remplissage du
Léman met en évidence un remplissage plus complexe,
mais également constitué de 5 unités principales dont les
caractéristiques majeures sont présentées ci-dessous (fig.
47) :

- D’unité 1 chaotique et irréguliere, comporte des
diffractions de trés forte amplitude, des réflecteurs pas
ou peu continus, et parfois aggradants. Lorsque sa base
est visible, elle constitue une importante surface
d’érosion, son toit étant concordant.

- L’unité 2 est chaotique, cependant certaines de ses
diffractions sont alignées, et délimitent ainsi des sous-
unités. Dans le Grand Lac, le toit de "unité 2 est
localement constitué d’un réflecteur de forte amplitude
(le réflecteur G) trés semblable au réflecteur de I’interface
eau/sédiment.

- D’unité 3 est stratifiée, et comporte des réflecteurs
continus de forte amplitude et de fréquence moyenne,
ainsi que quelques diffractions (plus abondantes dans le
Petit lac que dans le Grand lac). Le toit et la base de
’unité sont concordants.

- L’unité 4 également stratifiée, se caractérise par des
réflexions de forte amplitude, de grande continuité et de
fréquence élevée. Son remplissage axial (ou localement
latéral), se termine latéralement en onlap, et sa base est
concordante alors que son sommet présente localement
des troncatures d’érosion. De plus dans le Petit lac, cette
unité développe localement et latéralement un drapage
de la morphologie sous-jacente.

- Lorsqu’elle existe, I’unité 5 est stratifiée et comporte
des réflecteurs trés continus, d’amplitude moyenne et de
fréquence élevée. Cette unité n’est que localement
développée et présente une base érosive. Son remplissage
est légerement divergent vers les principaux deltas et le
sommet de ’'unité présente localement des troncatures
d’érosion. Dans le Petit lac, cette unité se caractérise
localement et latéralement par un drapage de la
morphologie plus prononcé que I’unité 4.

Le remplissage du Léman, semble fortement influencé
par le haut-fond de Geneve ainsi que le haut-fond situé a
I’Est de Rolle et d’ Yvoire, a I’extrémité Ouest du Grand
lac (fig. 48). De plus dans la partie intermédiaire du
remplissage, les unités 2 et 3 apparaissent
chronologiquement associées et présentent 4 répétitions
dont 3 dans le Petit lac et 1 dans le Grand lac. Au total 11
unités et sous-unités sont reconnues dans la partie étudiée
du Léman (fig. 48). Soit de la base au sommet :

- Punité 1, qui présente un développement principal
en amont des hauts-fonds dans la partie SW du Petit lac
et la partie Ouest du Grand Lac ;

- 1a sous-unité 2a, qui est reconnue dans ’ensemble
de la zone étudiée, mais principalement 2 la transition
Petit lac-Grand Lac ;

- la sous-unité 3a, présente dans la moitié SW du
Petit lac ;

- 1a sous-unité 2b, développée dans la moitié NE du
Petit lac et dans le Grand lac ;

- la sous-unité 3b, présente dans la moitié NE du
Petit lac ;

- la sous-unité 2c¢, développée localement a la
transition Petit lac-Grand lac, et dans la partie Ouest du
grand lac ;

- la sous-unité 3¢, présente A la transition Petit lac-
Grand lac, et en amont du haut-fond dans le Grand lac ;

- la sous-unité 2d, développée localement dans le
Grand lac ;

- 1a sous-unité 3d, présente dans le Grand lac ;

- Punité 4, développée dans la moitié SW du Petit
lac et la moitié Est étudiée du Grand lac ;

- Punité 5, localement développée aux extrémités SW
et NE du Petit lac, est plus largement présente au centre
du Petit lac et dans le Grand lac.

2.4.1. Le Petit lac (fig. 49, annexes 4, 5 et 6)

Les grandes caractéristiques du remplissage de larade
de Genéve sont illustrées dans 1’annexe 4. Le profil
transverse LDG 96-12 (fig. 49), présente I’irrégularité
de la surface d’érosion du toit du substratum de type M,
ainsi que le remplissage de la partie SW du Petit lac.
L’unité 1 apparait principalement développée sur le flanc
ESE du substratum. L’unité 2 présente un remplissage
axial puissant, amortissant le surcreusement du bassin.
Le remplissage axial de 1’unité 3 développe des
terminaisons en onlap et atteint 40 ms TWT d’épaisseur
dans I’axe du bassin, les diffractions étant majoritairement
localisées dans I’axe du bassin. Vers le sommet de 'unité,
une alimentation latérale développe vers I’Est un faciés
plus chaotique. L’unité 4 présente une puissance limitée
et constante, affectée vers I’Ouest par une lentille
composée de réflecteurs contournés. Le développement
en onlap des réflecteurs le long du flanc Est souligne un
remplissage principalement axial ou partiellement latéral.
L'unité 5 se caractérise par un enrichissement en gaz,
soulignant un apport latéral Ouest, mais I’absence de
divergence des réflecteurs semble également indiquer un
contrble axial du remplissage. On notera par ailleurs une
production ponctuelle de gaz (fig. 49 et annexe 5). Le
haut-fond situé a I’Est de Versoix (« les Hauts-Monts »)
a fortement influencé le remplissage sédimentaire (annexe
6).

2.4.2. La transition Petit lac-Grand lac (fig. 50, Annexe7)

Leremplissage proche de la transition Petit lac-Grand
lac est présenté dans I’Annexe 7. Cette transition se
caractérise par I’imbrication des sous-unités 2a, 2b, 2c et

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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FIG. 48. — Stratigraphie sismique du Léman.

3a, 3b, 3c (fig. 50). Le substratum est localement faillé
et P’unité 1 développe un relief aggradant le long du flanc
Ouest. L’ unité 2 se subdivise maintenant en 3 sous-unités.
La sous-unité 2a se développe dans I’axe du bassin, et la
sous-unité 2b recouvre le relief de I’unité 1. Au centre du
bassin, la sous-unité 2c¢ recouvre la sous-unité 2b, et

latéralement s’intercale dans I'unité 3, délimitant ainsi
les sous-unités 3b et 3c. Vers le centre du bassin, la sous-
unité 3b, faillée, présente un sommet érodé par la base
de la sous-unité 2c. La sous-unité 3c drape les irrégularités
du toit de la sous-unité 2c et présente de nombreuses
diffractions dans I’axe du bassin. Vers 1’ Ouest, le sommet

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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Profil LDG 96-12

F1G. 49. — Coupe sismique de la partie Sud du Petit lac et son interprétation.
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de cette unité présente un facies plus chaotique. L'unité
4 est concordante, d’épaisseur limitée et affleure au centre
du bassin. Les réflecteurs de ’unité 5 en downlap vers le
centre du bassin soulignent une alimentation latérale
WNW limitée.

2.4.3. Le Grand lac (fig. 51 et 52, annexes 8 et 9)

Le remplissage du Grand lac au niveau du haut-fond
situé 2 I’Est de Rolle et d’Yvoire, est détaillée dans
I’annexe 8. La fig. 51 présente la succession des sous-
unités 2c-3c et 2d-3d uniquement développée dans le
Grand lac, au Nord de Thonon. Cette figure, souligne la
morphologie du sillon central orienté EW dans le
substratum. L’unité 1 présente des épaisseurs variables,
et 'unité 2 compense la topographie. La base de 1'unité
2 se caractérise ici par un facies stratifi€ particulier,
pouvant correspondre a la sous-unité 3b (le manque de
données ne permettant pas de trancher). La sous-unité
2c¢, largement développée, se raccorde vers 1’Est ala sous-
unité 2d érodant une partie de la sous-unité 3c. La sous-
unité 3d se développe largement au dessus et a 1’Ouest
de la sous-unité 2d. Le réflecteur G se retrouve ici a la
transition unité 1 / sous-unité 3c vers 1’Ouest, mais
également vers I’Est, a la transition des sous-unités 2d et
3d. L’unité 5 drape ’ensemble du remplissage et se
développe vers I'Est. Le remplissage a 1’Ouest du delta
de la Dranse est présenté dans I’annexe 9. Le remplissage
du sillon central du substratum est important au front du
delta de la Dranse (fig. 52). Le sillon atteint ici plus de
600 ms TWT de profondeur et délimite également le
faciés M au Nord, du faciés C au Sud (la forte réduction
du profil sur cette figure, ne permet cependant pas de
distinguer nettement les faciés du substratum). L’ épais
remplissage se compose a la base d’une unité 1 tres
largement développée vers le NW et d’une unité 2 trés
largement développée vers le SE. La sous-unité 2b est
principalement déposée au SE, alors que la sous-unité 2a
rempli I’axe du bassin. La sous-unité 2d apparait elle,
développée au pied du delta de la Drance. Le réflecteur
G délimite les sous-unités 2b et 3d vers le centre du bassin,
mais également les sous-unités 2d et 3d au pied du delta.
Les réflecteurs de la sous-unité 3d souligent les apports
importants du delta de 1a Dranse, et sont faillés au dessus
de réflecteur G. L'unité 4 présente ici une alimentation
axiale et développe des faciés en chenaux-levées vers le
NW du profil. L'unité 5, également affectée par les failles
recoupant la sous-unité 3d, souligne une alimentation
principalement issue du delta de 1a Dranse. Au centre du
bassin, le profil se caractérise par de surprenants
développements de gaz formant ponctuellement des
diapirs plus ou moins proches de ’interface eau/
sédiments.

2.4.4. Cartographie sismique

Une carte isochrone du toit de I'unité (ou carte
isohypse), ainsi qu’une carte isopaque ont été réalisées

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30

pour chaque unité et sous-unité, et permettent de préciser
les géométries du remplissage.

L’unité 1 développe trois dépdts centres en amont de
Geneve et de part et d’autre du haut-fond 2 1’Ouest du
Grand lac (fig. 53). Dans le Petit lac, la présence de gaz
ne permet pas de savoir si cette unité est présente entre la
rade de Geneve et le principal dép6t-centre développé
depuis les Hauts-Monts au large de Versoix. Celui-ci
atteint 80 ms TWT d’épaisseur dans 1’axe du bassin entre
Versoix et Nyon, et se prolonge jusqu’au haut-fond du
Grand lac, au niveau de Rolle. Dans le Grand lac, I’ unité
1 se développe a I’Est du haut-fond, et atteint 120 ms
TWT au niveau du sillon central du substratum. Dans le
Petit lac, le toit de I’unité 1 amortit les irrégularités du
substratum (fig. 39) au niveau des Hauts-Monts, et
compense le surcreusement entre Versoix, Nyon et Yvoire.
Dans le Grand lac, le sillon central est toujours bien
marqué au toit de I’unité 1.

Les sous-unités 2 et 3 apparaissant chrono-
logiquement et spacialement associées, leurs cartes
isopaques sont ici regroupées (fig. 54 ; 55), et seules les
cartes du toit des sous-unités 2a et 3d sont présentées
dans la figure 56.

La sous-unité 2a est trés largement développée entre
Versoix et Rolle et atteint 160 ms TWT d’épaisseur 4 la
transition Petit lac-Grand lac (fig. 54). A ’Est du haut-
fond du Grand lac, elle n’atteint plus que 40 ms TWT et
semble s’organiser dans 1’axe du bassin.

La sous-unité 3a, limitée au Petit lac, apparait au
front de 2a. Elle atteint 40 ms TWT & proximité de Versoix
(fig. 54).

La sous-unité 2b présente un remplissage axial qui
débute au SW de la transition Petit lac-Grand lac, et
développe deux dépét-centres de 40 ms TWT d’épaisseur,
de part et d’autre du haut-fond du Grand lac (fig. 54).

La sous-unité 3b est principalement présente entre
Yvoire et Nyon (au front de 2b) et dans une moindre
mesure au large de Thonon.

La sous-unité 2¢ est développée dans 1’axe du bassin,
a la transition Petit lac-Grand lac, et en amont du haut-
fond entre Thonon et Morges (fig. 55) ou elle atteint 60ms
TWT d’épaisseur.

La sous-unité 3c est faiblement développée entre
Nyon et Yvoire (au front de 2c), mais elle se développe
de facon axiale au centre du Grand lac (fig. 55). Elle
atteint 40 ms TWT d’épaisseur localement dans 1’axe du
Grand lac entre Morges et Lausanne. Au SW de Morges,
elle développe une lentille de réflecteurs contournés au
pied du flanc Nord du bassin.

La sous-unité 2d n’est présente qu’au large de
Thonon dans le Grand lac et se limite vers le Nord a1’axe
du bassin (fig. 55). Ces trois dépdts centres sont situés
au centre du bassin, au Nord de Thonon et au NW
d’Evian.

La sous-unité 3d se développe plus largement dans
le Grand lac et souligne une alimentation Est.
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FIG. 51. — Coupe sismique longitudinale du Grand lac au niveau du sillon affectant le substratum et son interprétation. On notera la répartition du réflecteur G, ainsi que le développement de la sous-unité 2d
au large de Thonon.
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F1G. 53. — Cartographie de ’unité 1 dans la partie étudiée du Léman.

Le toit de la sous-unité 2a (fig. 56) ennoie le haut-
fond du Grand lac et compense le surcreusement du Petit
lac, mais le sillon du Grand lac est toujours visible. Les
courbes de niveaux soulignent un apport principal
provenant de I’Est du Grand lac.

Le toit de la sous-unité 3d isole de petits sous-bassins
dans le Petit lac entre Versoix et Nyon, alors que le sillon
du Grand lac n’est plus visible. Dans le Grand lac, les
courbes de niveaux soulignent un apport principal

provenant de I’Est du Grand lac, ainsi qu’un
amortissement de la pente du flanc Nord du bassin.

L’unité 4 présente deux dépot-centres (fig. 57). Dans
le Petit lac elle est alimentée au niveau de Nyon, et
également au Nord de Versoix. Mais elle ne recouvre pas
les Hauts-Monts au large de Versoix. Dans le Grand lac
elle apparait alimentée par le delta de la Dranse et se
développe au centre du Grand lac. Le toit de I’unité 4 se
caractérise par des sous-bassins plus limités dans le Petit
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70 CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION LACUSTRE

5km

zone & gaz

Lausanne

Lausanne
||

m
Geneve

FIG. 54, — Cartes isopaques des sous-unités 2a, 3a, 2b et 3b dans la partie étudiée du Léman.
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FIG. 55. — Cartes isopaques des sous-unités 2c, 3c, 2d et 3d dans la partie étudiée du Léman.
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FiG. 56. — Cartes des isochrones du toit des sous-unités 2a et 3d dans la partie étudiée du Léman.

lac, et un flanc Sud moins raide dans le Grand lac.

L’unité 5 développe quatre dépot-centres
principalement associés aux deltas (fig. 58). A la transition
Petit lac-Grand lac un dépdt-centre est associé au delta
de la Promenthouse. Dans le Petit lac un second dépot-
centre axial, s’évase au niveau du delta de la Versoix et
contourne les Hauts-Monts. Une troisiéme accumulation
se développe a1’extrémité du Petit lac au Nord de la rade

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30

de Geneve, et ne semble pas se raccorder a un delta. Dans
le Grand lac cette unité apparait largement répandue mais
peu épaisse. Elle souligne des alimentations issues
principalement du delta de la Dranse entre Thonon et
Evian, et du delta de 1a Venoge entre Morges et Lausanne.
La morphologie du toit de I’unité 5 ne développe plus
qu’un petit sous-bassin & la transition Petit lac-Grand lac.
Les courbes du toit de 1’unité ne soulignent dans le Grand
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FIG. 57. — Répartition de I’unité 4 dans la partie étudiée du Léman.
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FIG. 58. — Répartition de I'unité 4 dans la partie étudiée du Léman.
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lac, qu’une alimentation provenant de I’Est,
correspondant aux apports du vaste delta du Rhone.

3. — FACIES SISMIQUES ET MODES DE DEPOTS

L’interprétation des facies sismiques composant les
susbtratums et les remplissages du lac du Bourget et du
Léman, permet de préciser leur mode de dép6t.

3.1. Lelac du Bourget

3.1.1. Le substratum

En accord avec les nombreux travaux réalisés a terre
et présentés dans le chapitre 1 [Fourneaux, 1976 ;
Delaunay & Rampnoux, 1981 ; Nicoud et al., 1985 ;
Nicoud et al., 1987 ; Monjuvent & Nicoud, 1987 ;
Parriaux & Nicoud, 1993 ; Deville et al., 1994 ; Beck et
al., 1997], les quatre facies sismiques reconnus dans le
substratum du lac du Bourget correspondent :

- aux calcaires Urgonien du Mont de la Charve
(facies U) ;

- 4 la molasse « d’eau douce inférieure » d’age
Oligocéne sup./Mioceéne Inf. (facieés M) ;

- aux moraines rissiennes (faciés R) ;

- aux sédiments lacustres post-riss du Grand lac du
Grésivaudan (le facies 1).

Dans le susbtratum du lac, la répartition de ces
différentes unités géologiques est par ailleurs en accord
avec leurs répartitions au sein de la cluse du Bourget
(fig. 59) :

Les calcaires urgoniens du Mont de la Charve a
pendage sub-vertical affleurent sous le lac 2 I’Ouest du
haut-fond d’ Aix les Bains et au Nord de la faille du Col
du Chat (fig. 5 et 34).

~ Lamolasse continentale qui affleure localement dans
I’ensemble de la cluse, est la principale composante du
substratum du lac, et affleure largement vers le NWet le
SE du lac. Vers le NW, la morphologie en escalier du
substratum, correspond a des tétes de bancs de molasse
(fig. 41, annexes 1 et 3). A I’affleurement le versant Est
du synclinal molassique est sub-vertical au Sud d’ Aix-
les-Bains et localement au Nord de la baie de Grésine.

Les moraines rissiennes reconnue localement a la base
de la banquette de Voglans, et par forage a but
géotechnique au SW du lac (G. Nicoud com. pers.), se
retrouvent localement au SW dans le lac, a I’Est de la
baie de Grésine, mais principalement dans I’axe du bassin
Nord le long de son flanc Est. Les fortes diffractions en
sismique sont probablement associées 4 1’importance des
galets, et graviers dans ces moraines (fig. 39, 43 et 44,
annexe 1).

Les sédiments lacustres post-riss déposés dans le
Grand lac du Grésivaudan puis dans le Grand lac de
Chautagne (cf. Chapitre 1), sont largement développés

dans les banquettes de Voglans et du Tremblay, au SW
du lac et au Nord du delta du Sierroz. Ils constituent dans
le lac, tout le flanc Est du bassin Nord et sont localement
visibles au SW du bassin Sud. Dans le lac, ces dépots
sont étroitement associés aux développements des paléo-
deltas du Sierroz et de la Leysse, et présentent un faciés
plus proximal 2 la base (fig. 42, 43, 44, annexe 3). Vers
le sommet leur facies finement stratifié correspond aux
dépbts post-riss et interglaciaire riss-wiirm du type
« argiles d’Eybens » (fig. 41 et annexe 2).

Sur les profils transverses au bassin, la répartition des
moraines rissiennes sous les sédiments lacustres post-riss
permet de préciser 1’extension de la surface d’érosion
des glaciers du Riss au niveau du lac. Les moraines se
développent au contact du substratum (ici la molasse
tertiaire) et se prolongent latéralement vers les extrémités
SW, Est et NE du remplissage post-wiirm (fig. 59). La
surface d’érosion du Riss apparait donc avoir été plus
large que la surface d’érosion du Wiirm. Les glaciers
rissiens ont plus érodé le flanc Ouest du sous-bassin Sud,
et le flanc Est du sous-bassin Nord. Le surcreusement
rissien semble néanmoins avoir ét€ du méme ordre que
celui du Wiirm.

La surface d’érosion affectant les calcaires urgoniens,
la molasse continentale tertiaire, les moraines rissiennes
et les sédiments post-riss, correspond au passage des
glaciers du Wiirm. La cartographie du toit du substratum
permet d’en préciser la morphologie (fig. 59 et 60).

Elle souligne I’existence de deux verroux glaciaires
situés en aval du verrou des Monts reconnus depuis
longtemps sous la ville de Chambéry :

- le verrou d’ Aix-les-Bains délimitant le sous-bassin
Sud du sous-bassin Nord ;

- le verrou de Chétillon délimitant le sous-bassin Nord
du bassin de Chautagne.

Selon Nicoud et al. [1985] et Monjuvent & Nicoud
[1987], 1e lac de Chautagne existait toujours a I’arrivée
de la diffluence wiirmienne du glacier de 1’Isére dans la
cluse du Bourget (fig. 11). Le surcreusement principal
du sous-bassin Nord (fig. 59), pourrait ainsi résulter d’un
comblement (interglaciaire Riss-Wiirm) partiel de la
cuvette lacustre.

Par ailleurs, bien qu’une vaste couverture morainique
wirmienne caractérise la région (fig. 34), le
surcreusement des glaciers wiirmiens a ét€ maximal dans
I’axe de la vallée, préservant ainsi les banquettes de
Voglans et du Tremblay {Nicoud et al., 1985]. Au niveau
du lac, ce surcreusement se prolonge clairement dans
I’axe du bassin et préserve également latéralement des
sédiments interglaciaires Riss-Wiirm (fig. 59). En coupe
(fig. 60), la surface d’érosion wiirmienne présente des
ondulations longitudinales pluri-kilométriques et des
ondulations latérales kilométriques a pluri-
hectométriques.

Au Nord du lac, le verrou de Chitillon forme un
important obstacle. Le rocher calcaire de Chatillon (291 m
d’altitude) correspond a son prolongement en surface et
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F1G. 59. — Formations pré-wiirm de la cluse du Bourget. Les faciés sismiques composant le substratum du lac du Bourget sont clairement corrélés
avec les affleurements et données de forages (d’apreés les travaux de G. Nicoud et nos observations).
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se trouve aligné avec le Molard de Vions au SW de
I’accident de Culoz (fig. 59). Le susbtratum molassique
atteint une profondeur de plus de 400 ms TWT (soit
environ 200 m, avec une vitesse acoustique moyenne de
1.9 km/s) juste au Sud du rocher de Chatillon, mais
aucune information n’existe sur la profondeur du
substratum au niveau de I’exutoire du lac, entre le Mont
de la Charve et le Rocher de Chitillon. Le verrou de
Chatillon semble donc étroitement associé a 1’accident
NE-SW de Culoz et développe vers le Sud une
dénivellation brutale de 250 m.

Le verrou d’ Aix-les-Bains présente une morphologie
moins marquée dans 1’axe du lac, mais son extension sous
le delta du Sierroz n’est pas connue.

Enfin, I’existance de ces verrous et la morphologie
transversale du bassin en V (fig. 60), caractérise une
érosion sous-glaciaire d’origine fluviatile, liée aux
écoulements des eaux sous-glaciaires.

3.1.2. Le remplissage sédimentaire

L'unitéia

Jinterpréte cette unité la comme une moraine
wiirmienne développée a la base du glacier de I'Isere,
résultant du comblement grossier des écoulements sous-
glaciaires. Ses configurations internes irrégulieres et de
fortes amplitudes acoustiques réflétent probablement une
composition hétérométrique riche en graviers et en sables,
ainsi qu’une importante compaction (fig. 43 et 44 ;
annexes 1 et 2).

Son caractére aggradant au pied du verrou de
Chitillon, souligne I’influence de ce relief sur
I’écoulement du glacier de I'Isére (fig. 40). Un tel
changement latéral et vertical de faciés pourrait indiquer
un stade de stationnement du glacier de 1'Isere a
I’extrémité Nord du bassin, en accord avec les données
de terrains. En effet, selon Monjuvent & Nicoud [1987],
la diffluence du glacier de I’'Isére venait buter contre le
glacier rhdodanien qui occupait la dépression de
Chautagne.

Cette moraine est également présente dans la baie de
Grésine (annexe 2) et développe localement des reliefs
positifs aggradants caractéristiques des eskers
[Moscariello et al., 1998]. La construction de ces eskers
refletent selon Banerjee & McDonald [1975], une ablation
rapide de la glace qui induit des apports violents en eau
de fonte au niveau des tunnels sous-glaciaires et une
remobilisation du matériel grossier de taille tres variable.

Au centre du bassin, I’unité 1a développe un dépdt
particulier présenté dans la figure 61. Cette portion du
profil LDB91-41 illustre dans ’unité 1a, une variation
latérale de facigs caractéristique d’un « subaqueous
outwash fan ». Selon Shaw [1985], la décharge d’un
tunnel sous-glaciaire dans un lac induit dans le sens du
courant, une variation rapide des facits proximaux riches
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en galets et graviers, vers des sables laminés et des lits
granoclassés de plusieurs métres d’épaisseur. Sur la fig.
61, I’unité 1a développe vers le Nord une diminution des
amplitudes des réflecteurs, ainsi qu’une intercalation de
diffractions au sein d’un faciés plus stratifié. Il semble
donc qu’un lac sous-glaciaire se soit développé dans le
centre du bassin du Bourget, et que les apports sous-
glaciaires provenant du Sud aient construit un subagueous
outwash fan en bordure de ce lac.

Dans I’axe du sous-bassin Sud, I’unité 1a présente un
faciés chaotique beaucoup plus constant (annexe 10)
interprété comme une moraine de fond.

En résumé, I’unité la correspond A une moraine
wiirmienne développée a la base du glacier de 'Isere, et
résulte du comblement grossier des écoulements sous-
glaciaires provenant du Sud. Dans le sous-bassin Sud, le
contact du glacier a développé une moraine de fond, alors
qu’au centre du sous-bassin Nord, le décollement du
glacier a permis I’ accumulation d’un subaqueous outwash
fan dans un lac sous-glaciaire. Au Nord du bassin, le
verrou de Chitillon semble avoir influencé un
stationnement du glacier et semble en partie responsable
du caractére aggradant de I’unité 1a.

L’unité 2a

Elle recouvre les moraines wiirmiennes et présente
une géométrie complexe qui résulte principalement d’une
alimentation axiale au centre du bassin Nord, et se
prolonge également latéralement dans la baie de Grésine
(fig. 45,46 et 60). Au Nord du bassin, cette unité est plus
réduite et apparait chaotique (fig. 43). Dans I’axe et au
centre du bassin, elle présente un faci@s transparent qui
se stratifie légeérement latéralement (fig. 40,41, 42 et 61).
Elle apparait par ailleurs stratifiée et érodée & son sommet
par I’unité 1b dans le sous-bassin Sud (fig. 44 et annexe
10).

L’unité 2a correspondrait 2 un remplissage glacio-
lacustre dans un lac sous-glaciaire évoluant en un lac pro-
glaciaire, lors de 1a fonte du glacier wiirmien. Durant son
retrait vers le Sud, la base du glacier se décolle et n’est
plus en contact avec I'unité la. La densité de la glace
étant inférieure a celle de 1’eau, le décollement de la base
du glacier lors de son retrait doit étre associé a
I’accumulation des eaux de fonte dans le lac pro-glaciaire.
Cet important changement de milieu de dép6t se produit
probablement de fagon brutale. Une partie du faciés
transparent a la base de 1'unité 2a pourrait ainsi résulter
d’une remobilisation gravitaire des sédiments glacio-
lacustres déposés dans un contexte sous-glaciaire.

Au niveau de la baie de Grésine, ’unité 2a résulte
probablement des apports fluvio-glaciaires associés
latéralement au retrait du glacier (annexe 2). Ces apports
grossiers de haute énergie accumulés au niveau de la baie
produisent un faci¢s chaotique et de nombreuses
diffractions, mais ils semblent également développer des
courants qui se prolongent juqu’au centre du bassin
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FIG. 61. — Détail du remplissage au centre du bassin et son interprétation.
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(fig. 45). En effet, dans un contexte pro-glaciaire les eaux
de fonte peuvent arriver & proximité du lac proche de sa
surface, ou prés du fond du lac, au niveau des tunnels
sous-glaciaires [Miller, 1996].

Par ailleurs, I’apport continu en eau de fontes a 0°C
peut présenter des débits trés variables et violents (glacial
surges), et inhibe toute stratification thermique du lac
[Miller, 1996]. Le développement de courants homo-,
hypo- ou hyper-pycnaux dépend donc de la charge des
eaux de fontes [Brodzikowski &Van Loon, 1991] et le
faciés transparent traduit une sédimentation continue de
particules en suspension au centre du lac [Eyles &
Mullins, 1997]. En contexte pro-glaciaire, les fortes crues
glaciaires estivales développent sur de longues périodes
d’importants courants hyperpycnaux (underflows) tres
riches en sédiments [Weirich, 1986]. En hiver, le lac étant
gelé il est protégé de 1’action des vents; les apports du
glacier sont plus limités, et le milieu de dép6t plus calme
permet la décantation du matériel en suspension et sa
stratification vers les bordures du bassin.

De plus, le retrait du glacier vers le Sud induit un
mode de dép6t plus distal et une sédimentation silto-
argileuse plus stratifiée vers le sommet de I’unité 2a.

L’ unité 1b
Cette unité est trés similaire a I’'unité 1a, mais elle ne

se développe que dans la moitié Sud du lac et érode en
partie I’unité 2a (fig. 44 et 45, annexe 10).

Je I’interpréte donc comme une seconde moraine
wiirmienne développée 2 la base du glacier de 1'Isere,
résultant du comblement grossier des écoulements sous-
glaciaires.

Cette derniére moraine est moins développée mais
elle est continue dans I’ensemble du Sud du lac (fig. 45).
AT extremité SE du lac, elle développe un important esker
(fig. 44) qui se prolonge dans la zone de gaz. Sa
morphologie est toujours visible aujourd’hui dans la
morphologie du fond du lac, au NW de Terre nue (fig.
33). La construction de cet esker indique un retrait rapide
du glacier toujours en contact avec [’unité 2a (annexe
10). Le caractére stratifié de I’unité 2a qui a été préservée
de V’érosion de I'unité 1b, souligne probablement une
compaction liée au retour du glacier Iserois.

Au niveau de Brison-St Innocent (fig. 62), I’ extrémité
Nord de cette moraine présente une morphologie
complexe caractéristique d’un esker delta construit au
débouché d’un tunnel sous-glaciaire dans un lac pro-
glaciaire [Banerjee & McDonald,1975]. La configuration
des réflecteurs composant ce delta souligne une
alimentation Sud et Est, probablement contemporaine de
I’avancée du glacier.

L’unité 2b
Cette unité drape 1’unité 1b au Sud du lac, et 'unité

2avers le Nord (fig. 41, 42, 44, 45,46 et 62). Elle présente
un faciés identique 2 1’unité 2a dans le bassin Nord, mais
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présente une épaisseur plus limitée.

L’unité 2b pourrait donc correspondre & un
remplissage glacio-lacustre dans un lac pro-glaciaire,
associé au retrait du dernier glacier wiirmien vers le Sud
(dont la base est décollée).

Vers le Sud, son faciés stratifié€ (fig. 45 et annexe 11)
souligne un milieu de dép6t distal, résultant d’une
alimentation Sud (associée au retrait du glacier de 1’ Isére)
et Est (associée au delta du Sierroz). L’extension du lac
qui est associée a cette unité est probablement proche de
son maximum (fig. 12).

L’ unité 3

Le remplissage axial et stratifi€ de I’unité 3 présente
de nombreux systémes en chenaux-levées emboités (fig.
40 et 45), ainsi qu’un fort épaississement au niveau des
deltas du Sierroz (annexe 1) et de la Leysse (fig. 44).
Dans le bassin, des niveaux d’érosions sont fréquents (fig.
44, 6let 62, annexe 10) et quelques diffractions sont
localement visibles (fig. 61). Au Nord du bassin, I’ unité
3 est plus réduite et présente des remaniements gravitaires
au pied des flancs raides (fig. 43).

Je ’interpréte comme un remplissage lacustre
développant des fans deltas, dans un lac péri-glaciaire
(distal glacier-fed lake). Le bassin versant du lac est
toujours partiellement englacé, mais les eaux de fonte
glaciaires chargées en sédiments, transitent par une plaine
alluviale avant de rejoindre le lac & sa surface. L’ existence
de dropstones développant des diffractions sur les profils,
indique par ailleurs, que la surface du lac peut encore
étre gelée.

Dans un lac (péri-glaciaire ou non), les deltas sont
directement contrdlés par les apports terrestres, et
progradent dans un milieu calme, pratiquement sans
marnage, ou I’action des vagues est généralément trés
limitée: la plaine deltaique est ainsi dominée par les
processus alluviaux. Le front du delta accumule la charge
grossiere et se caractérise par une progradation sableuse,
le prodelta résultant essentiellement d’une décantation
hémipélagique qui s’affine vers le lac. Proche d’un bassin
profond, le front du delta se sépare du prodelta, par une
pente deltaique [Postma, 1990].

Lorsque le rapport charge de fond (bed load )/ charge
totale de I’affluent est élevé, le front du delta prograde
plus vite que le prodelta, devient instable et est le siége
de glissements en masses répétés, donnant au delta sa
forme tangentielle.

En contexte péri-glaciaire, le lac développe une
stratification thermique en été€, et son retournement se
produit en automne [Miller, 1996]. Les eaux de fontes
estivales étant froides et fortement chargées en sédiments,
elles développent principalement des underflows lors de
leur entrée dans le lac.

Les fans deltas lacustres -tout comme leur équivalent
en milieu marin- peuvent représenter d’importants
environnements de dépdt. Ils sont alimentés par des
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FIG. 62. — Détail de I’unité 1b au large de Brison-St-Innocent, et son interprétation.
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underflows ainsi que par des courants de turbidité issus
de I’évolution de certains remaniements gravitaires depuis
le delta. Ce systeme sédimentaire est connu depuis
longtemps [Forel, 1892].

Des exemples de fans deltas lacustres ont été
principalement étudiés en Suisse, et sont alimentés par
d’importantes riviéres dont le bassin versant est toujours
partiellement englacé : le fan du Rhone dans le Léman
[Houbolt & Jonker, 1968 ; Giovanoli, 1990 ; Loizeau,
1991], le fan de la Kander dans le lac de Thune [Sturm &
Matter, 1972] et le fan de 1’ Aar dans le lac de Brienz
[Sturm & Matter, 1978]. Un exemple moderne 1i€ aux
rejets miniers dans le lac Supérieur en Amérique du Nord
a également été décrit par Normark & Dickson [1976].

Les travaux de Forel [1892] sur les underflows, sont
classiquement considérés comme les premiéres
descriptions de courant de turbidité, mais le terme courant
de turbidité est aujourd’hui réservé au courant de densité
résultant de la déstabilisation et de la dilution d’un
sédiment deltaique dont I’écoulement est turbulent. Le
terme d’underflow correspond 2a un courant de fond 1)
dont la différence de densité résulte de la combinaison
de sa température et de sa charge sédimentaire en
suspension, 2) prenant son origine a I’embouchure d’un
affluent, 3) pouvant perdurer sur de plus ou moins longues
périodes, et 4) conserver un €coulement supercritique
[Lambert et al., 1976].

Certains underflows sont encore érosifs plusieurs
kilomé&tres apres avoir atteint la plaine lacustre, et
alimentent le bassin en sables fins sur 10 km dans le lac
de Brienz [Sturm & Matter,1978] et jusqu’a 15 km dans
le bassin du Léman [Houbolt & Jonker, 1968]. Des
underflows catastrophiques peuvent également €tre liés
a des augmentations brutales de la charge de la riviere
(glissements de terrain par exemple), sans changement
de débit du cours d’eau [Sturm & Matter, 1978 ; Weirich,
1986].

D’aprés Howell & Normark [1982], un fan delta ou
éventail profond (fig. 63) se caractérise globalement par
un systéme d’alimentation (pente, canyon), une zone
proximale chenalisée (inner ou upper fan) et un
environnement distal ol se superposent différents lobes
sableux (middle et outter ou lower fan).

En milieu lacustre, les chenaux deltaiques (ou ravins
sous-lacustres) sont développés depuis le front du delta
[Loizeau, 1991]. Ils canalisent vers la plaine la fraction
grossiére des underflows issus des apports alluviaux et
de I’érosion du prodelta (I’ activité de ces chenaux étant
dépendante de I’activité du lobe deltaique).

A la base de la pente, le systéme évolue en chenaux-
levées comme en milieu marin (upper fan). Vers I’aval,
le matériel consiste en des débordements de chenaux
(sables fins et silts grossiers) intercalés entre les rythmites
silto-argileuses du prodelta.

Au niveau de la plaine, les chenaux disparaissent et
les courants de turbidité déposent leur fraction sableuse.
La construction de levées a la base de 1a pente deltaique
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zone d'alimentation

coupe longitudinale

D'aprés Howell & Normark, 1982

Fig. 63. —Caractéristiques générales d’un éventail profond (fan sous-
marin). En milieu lacustre, les syst®mes chenaux-levées sont bien
développés, mais les épanchements sableux en domaine distal (lower
fan) le sont beaucoup moins.

refléte selon Normark & Dickson [1976], le
développement d’un ressaut hydraulique (hydraulic jump)
augmentant I’épaisseur de I’écoulement, mais diminuant’
sa compétence au cours de son évolution dans 1’upper
fan.

Les underflows peuvent, eux encore éroder de petits
chenaux, mais dés qu’ils atteignent des eaux d’égale
densité, ils forment un panache avant de décanter. Selon
Lambert & Hsii [1979], quelle que soit leur charge
sédimentaire, les underflows peuvent également
maintenir une couche néphéloide au fond du lac, dont
les argiles en suspension ne décanteront qu’en hiver
lorsque cessent généralement les underflows.

En comparaison avec le mileu marin, les systémes
lacustres de chenaux-levées semblent bien développés
(Léman, lac Supérieur), mais les épanchements sableux
en domaine distal (lower fan) le sont beaucoup moins.
Cette différence provient probablement de I’importance
des apports par underflows, et de la prédominance des
silts en milieu lacustre (les sables étant trés rapidement
piégés au front du delta).

En résumé, I’unité 3 cartographiée dans le lac du
Bourget, résulte de la construction en régime péri-
glaciaire de deux fans deltas: le systéme de la Leysse au
Sud, et le systtme du Sierroz a I’Est. Ces deux systémes
d’alimentation axiale se superposent vers le Nord (fig.
45 et 62) et soulignent la persistance de glaciers dans
leurs bassins versants. La présence de gaz en bordure
des deltas ne laisse apparaitre de ces fans deltas que leurs
constructions au niveau de la base de la pente deltaique
et de la plaine lacustre. Localement, ce changement
d’environnement développe des réflexions parallgles
ondulantes (annexe 10) caractéristiques de sediment
waves, associées aux débordements de chenaux lors du
ressaut hydraulique [Normak & Dickson, 1976 ; Normak
et al., 1980 ; Loizeau, 1991]. A la fin de cette unité 3,
I’extension du lac est probablement plus réduite et ses
extrémités sont associées a des plaines alluviales.
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Lunité 4
Cette unité se caractérise par une nouvelle zone

d’apport au Nord (fig. 45 et 40) et une géométrie
différente au Sud du lac.

Au Sud du lac

Proche des zones d’apports Est et Sud, I’unité 4
présente une configuration interne finement stratifiée,
parfois sigmoidale vers le bassin (fig. 61) et légérement
divergente vers les deltas (fig. 41 et 45, annexes 1 et 11).
Un fort développement de gaz se produit au front des
deltas de la Leysse et du Sierroz, mais également le long
du flanc SE du lac (fig. 45).

Il semble donc que la moitié Sud du remplissage
résulte de la progradation vers le bassin des « bottom
sets » des deltas du Sierroz et de la Leysse (le
développement de gaz au SE du lac résultant tres
probablement de la déviation des panaches d’interflows
de la Leysse, sous I’influence de la force de Coriolis).

Cette construction refléte une diminution de la charge
de fond de ces affluents et signifie 1) que I’englacement
de leurs bassins versants se réduit, 2) que les extrémités
Sud et Est du lac évoluent en plaines alluviales et 3) que
leurs bassins versants se revégétalisent. Par ailleurs, la
baisse du rapport charge de fond/charge totale au niveau
des deltas, permet 1’aggradation et la progradation de la
pente deltaique par décantation de la fraction fine (par
interflows ou overflows) et favorise des remaniements
gravitaires plus distaux. L’accumulation de gaz au front
de ces deltas favorise également les remaniements
gravitaires et confirme un certain réchauffement
permettant un retour de la végétation.

T interpréte donc I’unité 4 comme le remplissage post-
glaciaire d’un lac thermiquement stratifié permettant le
développement d’interflows.

Au Nord du lac

La production de gaz étant plus limitée dans cette
partie du bassin, il est possible de préciser 1’évolution de
I’unité 4 :

- en contexte proximal, le flanc Ouest est finement

stratifié (annexe 3), mais I’axe du bassin est fortement
chenalisé (fig. 43 et annexe 3) ;

- en contexte distal, I"unité 4 développe des réflecteurs
plus stratifiés et une configuration sigmoidale (annexe
3).

Il semble donc qu’au Nord du lac, le Rhone édifie un
important fan delta.

Cela signifie que le bassin de Chiutagne a été
pratiquement comblé durant I’unité 3, et que durant I’ unité
4 le Rhone possede toujours une charge de fond élevée.
Son bassin versant intégre le systéeme 1émanique et les
apports du systeme de I’ Arve, mais également une partie
du Jura (le systéme de la Valserine), I’avant-pays haut-
savoyard (Systéme des Usses et du lac d’ Annecy) et une
partie de I’avant-pays savoyard (le systtme du Chéran).

Son bassin versant est donc trés vraisemblablement
particllement englacé et donne au Rhone un régime
glaciaire et nival, comme le Rhone aujourd’hui dans le
Léman. Les travaux portant sur la construction du fan
delta du Rhone dans le Léman permettent ainsi de bien
préciser la construction de "unité 4 au Nord du lac du
Bourget :

‘En contexte proximal, le suivi annuel du panache
turbide du Rhéne [Giovanoli, 1990] révéle une
prédominance des apports par interflows durant I’hiver,
le printemps et I’automne, ainsi que 1’importance des
apports estivaux par underflows. Une étude
sédimentologique pluridisciplinaire du fan delta réalisée
par Loizeau [1991], a précisé 1) le contraste
granulométrique existant entre les apports par interflows
(diametre moyen 10 microns), et par underflows (50-
100 microns dans le chenal et 15-20 microns sur les
1évées), 2) I’existence de plusieurs paléo-chenaux et 3)
le développement de remaniements gravitaires au niveau
des levées, mais aussi le long du flanc alimenté par les
interflows.

Au niveau de la plaine lacustre, les underflows
construisent des lobes sableux des la disparition des
chenaux, mais trés peu de sable atteint la plaine centrale
[Houbolt & Jonker, 1968].

Les profils sismiques du lac du Bourget illustrent
particulierement bien 1’association des dép6ts liés aux
interflows, aux underflows et aux remaniements
gravitaires. Au Nord du bassin, I’unité 4 se divise en
plusieurs sous-unités associées a des environnements de
plus en plus proximaux vers le sommet (fig. 64 et 65).

En contexte proximal, les interflows sont soumis 2 Ia
force de Coriolis et développent un faciés finement
stratifi€ drapant la morphologie pré-existante, le long du
flanc Ouest du bassin (fig. 64 et 65). Les underflows,
par contre, sont érosifs et suivent la ligne de plus grande
pente en construisant des chenaux-levées dans 1’axe du
bassin. Leurs réflecteurs sont de plus forte amplitude an
niveau des chenaux et soulignent un enrichissement en
sable. Longitudinalement, les dépbts d’interflows sont
affectés vers le sommet par des phénomenes de
tassements et remaniements gravitaires relativement
limités (unité 4R).

En contexte plus distal (fig. 66), les underflows sont
toujours localement érosifs et forment un empilement
complexe de lobes encore sableux. Les dépdts
d’interflows accumulés au niveau des tétes de banc de
molasse se caractérisent par des réflecteurs horizontaux
de plus faible amplitude et traduisent une décantation de
matériel fin le long du flanc Ouest du bassin. Ils sont &
I’origine de remaniements gravitaires latéraux plus
importants, devenant catastrophiques vers le sommet de
I’unité (unité 4R).

Les apports gravitaires sont fréquents dans les vallées
escarpées et peuvent créer des lacs de barrage naturels
(comme le lac de Chaillexon dans le Jura par exemple ;
[Bichet, 1997]), ou constituer une source principale de
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FiG. 64. — Coupe transversale de 1’unité 4 au Nord du Lac. Les dépdts associés aux underflows développent des chenaux-levées au centre du
bassin. On observe une migration de ces chenaux versl’Est au sommet de I’unité 4, qui se prolonge 2 la base de I’unité 5. Les dépéts associés aux
interflows résultent de la décantation des particules en suspension et drapent la morphologie de la base de 'unité 4 le long du flanc Ouest du

bassin,

matériaux, parfois grossiers, au sein de la sédimentation
lacustre (environnements deltaiques, pentes raides).
Les processus gravitaires peuvent &tre globalement
classés en trois types & partir des mécanismes physiques
assurant le transport et le maintien en suspension des

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30

sédiments [Mulder & Cochonat, 1996] : les glissements
en masse, les coulées de débris et les courants de turbidité.
Un événement gravitaire peut, cependant, présenter
plusieurs phases au cours de son évolution dans le temps
(fig. 67).
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FIG. 65. — Coupes longitudianles de ’unité 4 au Nord du lac. Ces deux profils recoupent le profil LDB 93-BT 3bis, au niveau des dépbts

d’interflows (BO3) et d’underflows (BO2).
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FIG.66. — Coupe transversale de I'unité 4 au centre du sous-bassin Nord. Dans cet environnement plus distal, les dépdts associés aux underflows sont stratifiés dans ’axe du bassin et plus grossiers que les dépots associés
aux interflows le long du flanc Ouest du bassin. Ces derniers s’accumulent au niveau des tétes de bancs de la molasse (M), et alimentent un important remaniement gravitaire.
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Les glissements en masse correspondent a des
sédiments qui ont glissés sur de relativement faibles
distances sans I’action des fluides interstitiels (creep,
debris fall), et suivant des plans de cisaillement
(glissement translationnel ou slide, glissement rotationnel
ou slump). Ainterieur de chaque bloc ou compartiment
glissé, la structure interne est préservée: les sédiments
plus cohésifs seront fragmentés (slide), alors que les
sédiments plus plastiques seront affectés par des plis et
replis d’entrainement (slump).

Les coulées de débris se définissent par un
écoulement plastique laminaire. La distinction entre
coulée de débris (debris flow), coulée liquéfiée (liquefied
Sflow), coulée fluidisée (fluidized flow) et coulée de grains
(grain flow), est basée sur le mécanisme de transport
(supporté par la résistance de la matrice, ou par les fluides)
et la composition granulométrique de la coulée. Une
coulée de débris correspond au déplacement en masse
d’un matériel de faible cohésion, constitué de grains et
d’eau: les sables et graviers sont transportés et soutenus
par une matrice argileuse liquéfiée (au moins 5%
d’argiles) peu cohésive et plus dense que I’eau. Le
transport est assuré par la pression dispersive liée & la
collision des grains, des plans de cisaillement internes
délimitant des masses relativement rigides. Plus la coulée
de débris devient fluide, moins elle est capable de
transporter les éléments de grande taille.

Les courants de turbidité sont des courants de
densité correspondant au terme ultime d’une coulée de
débris, par désagrégation progressive et incorporation
d’eau. L’augmentation de la pression interstitielle
abaissant la cohésion de la matrice, le sédiment est
maintenu en suspension par la turbulence de
’écoulement. L’ écoulement plastique et laminaire évolue
ainsi vers un écoulement fluide et turbulent. Les courants

de turbidité sont généralement chenalisés le long de

canyon, mais peuvent déborder latéralement lorsque les
levées s’atténuent.

Au sein de I'unité 4, des glissements en masse de
dimensions limitées se développent au niveau du fan delta
de Rhone, et au front du delta du Sierroz. Certains ont
probablement évolué en coulée de débris, et parfois méme
en turbidite lorsque la rupture de pente était suffisante
pour générer une bouffée turbide (en sismique la lentille
chaotique évolue alors en un fort réflecteur se prolongeant
vers le bassin, comme par exemple dans la fig. 66).

Par contre, le sommet de 1’unité 4 est affecté par un
remaniement complexe et trés vaste (1’unité 4R, annexes
12, 13 et 14). La mise en place de ce remaniement sera
détaillée dans le dernier chapitre.

En résumé, I’unité 4 correspond a un remplissage post-
glaciaire dans un lac thermiquement stratifié. Les apports
du Sierroz et de la Leysse développent principalement,
par interflows, des deltas bottomsets, alors que le Rhone
construit un fan delta par interflows et underflows. Des
remaniements gravitaires au front de ces deltas sont
favorisés par un fort taux de sédimentation et
I"accumulation de gaz. Les extrémités du lac sont reliées

aux plaines alluviales de la Leysse, du Sierroz et du Rhéne
dont le vaste bassin versant est toujours en partie englacé.

Le sommet de 1’unité se caractérise par une période
d’instabilité gravitaire. Un trés important événement
gravitaire affecte principalement les dépots d’interflows
au front du fan delta du Rhone et remanie les dépots
d’underflows distaux au sein du bassin.

L’unité 5

Cette derniere unité est finement stratifiée et drape
I’ensemble du bassin sur une épaisseur limitée mais
constante (fig. 40). Au front des deltas la configuration
des réflecteurs est 1égérement divergente et souligne la
continuité des apports de la Leysse, du Sierroz et du
Rhone (fig. 42, 44, 45 et annexe 11). Le développement
de gaz se maintient également au front des deltas. Trois
principales générations de remaniements gravitaires
affectent 'unité 5 a sa base, son milieu et son sommet,
mais ne semblent pas associées aux environnements
deltaiques.

L’unité 5 correspond a un remplissage lacustre
interglaciaire, dominé par une sédimentation autochtone.

Les apports deltaiques sont globalement plus limités,
et dominés au Sud par les apports de la Leysse. La chute
des apports du Rhdne est associée au développement des
marais de Chautagne et de Lavours, au Nord du lac. Le
lac est alors relié au Rhone par son éxutoire (le canal de
Saviere) et seuls les débordements de crues du Rhone
alimentent le lac. Le développement de gaz au front des
deltas est principalement associé aux apports par
interflows et a I’influence de la force de Coriolis.
L’extension du lac est probablement proche de I’actuel.

L’étude approfondie de cette unité fera I’objet du
chapitre 4, et portera sur les résultats d’une campagne de
sonar a balayage latéral et d’une campagne de carottages
courts.

3.2. Le Léman
3.2.1. Le substratum

Deux faciés sont reconnus dans le substratum du
Lé€man (fig. 39). En accord avec les travaux présentés
dans le chapitre 1 [Vernet et al., 1974 ; Homewood et al.,
1986 ; Monjuvent & Nicoud, 1987 ; Pugin, 1988 ; Allen
& Bass, 1993 ; Dray, 1994 ; Summaruga, 1997 ;
Moscariello et al., 1998] :

- le faciés M correspond 2 la « molasse du plateau »;

- le facies C correspond a la « molasse subalpine »
au front des nappes du Chablais.

Dans le substratum du lac, la répartition de ces unités
géologiques est en accord avec leurs répartitions dans le
bassin lémanique (fig. 4) :

Dans le Petit lac, la « molasse de plateau », affectée

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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FIG. 67. — Revue des différents types d’apports gravitaires. Un événement gravitaire peut présenter plusieurs phases au cours de son évolution
dans le temps, le courant de turbidité étant le terme ultime. Compilation d’aprés Lowe, 1979 ; Mulder & Cochonat, 1996 ; Van Rensbergen, 1996.

par de nombreuses failles verticales, présente une
géométrie 1égeérement inclinée vers le centre du bassin
soulignant une ondulation 4 grand rayon de courbure (fig.
49 et 50, annexes 4 et 7). Le haut-fond du Grand lac situé
au NE d’Yvoire correspond a la prolongation de la
structure du plateau (fig. 39). Plus a I’Est, le flanc Nord
du Grand lac possede des pendages plus inclinés vers le
centre du bassin (fig. 51 ; annexe 9). Il n’est pas possible
de préciser la nature du substratum, au niveau du sillon
central du bassin, mais il est clair que le flanc Sud du
bassin du Grand lac correspond a la « molasse
subalpine ». La succession d’écailles chevauchantes au
front des nappes du Chablais est d’ailleurs probablement
responsable du faciés sismique plus chaotique de cette
unité (fig. 39).

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30

Le contact chevauchant de Ia « molasse subalpine »
sur la « molasse de plateau » est localement visible au
SW de Lausanne (fig. 68). Ce contact avait déja été décrit
par Vernetet al. [1974]. Au niveau de Gengve, les données
de sismique terrestre [Signer, 1996] soulignent I’existence
locale de dépdts interglaciaires Riss-Wiirm au sein des
dépressions de la molasse. Au Sud du Petit lac, Pugin et
al. [1997] ont également reconnu par sismique multitrace,
de rares dépdts interglaciaires Riss-Wiirm entre la
molasse et les morainnes wiirmiennes (fig. 69).

La surface d’érosion du Wiirm

Sa géométrie souligne I’éxistence de deux verrous
glaciaires : le verrou de Geneéve, délimitant I’extrémité
Sud du Petit lac et le verrou du Grand lac, situé A ’Est de
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FiG. 68. — Contact entre 1a molasse subalpine et la molasse du plateau dans le Grand lac. Sur ce rpofil un chevauchement est visible entre les faciés C et M du substratum.
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Rolle et d*Yvoire. Le verrou du Grand lac correspond a
la terminaison orientale de la structure du plateau, et
délimite de facon brutale la dépression du Grand lac. Le
sillon surcreusé dans 1’axe du bassin du Grand lac
correspond, en partie, au front du chevauchement de la
molasse subalpine et résulte probablement d’un
surcreusement associé aux tunnels sous-glaciaires
(fig. 39). La forme en Y de ce sillon traduit probablement
une bifurcation occidentale du tunnel sous-glaciaire en
deux branches contournant le verrou du Grand lac.

3.2.2. Le remplissage sédimentaire

L’unité 1
Dans le lac, cette unité se caratérise par de nombreuses
diffractions de fortes amplitudes, et se développe au

contact de la surface d’érosion dans les parties les plus
surcreusées des bassins du Petit et du Grand lac.

Je Vinterpréte comme une moraine wiirmienne
développée a la base du glacier du Rhone, résultant du
comblement grossier des écoulements sous-glaciaires.
Comme les unités la et 1b du lac du Bourget, les
configurations internes irréguliéres refleétent
probablement une composition hétérométrique riche en
graviers et en sables, ainsi qu’une importante compaction
(fig. 51 et annexe 5).

Cette unité apparait trés variable en épaisseur et il est
difficile de préciser sa construction a partir des données

étudiées. De trés nombreux profils multitraces au canon
a air ont été acquis par 1’Institut Forel dans le Petit lac
(fig. 69), et révelent en effet une géométrie trés complexe
indiquant un mode de type chenaux-tunnels [Pugin ez al.
1997]. 1 est cependant possible de reconniitre localement
sur les données sparker, des structures en eskers dans le
Petit lac (fig. 50, annexe 7) et dans le Grand lac
(annexe 9). Par ailleurs, 1’unité 1 présentant des
puissances maximales en amont du verrou délimitant le
Grand et le Petit lac, et en amont du verrou de Gengve
(fig. 47), il semble que ces verrous contrdlent le
développement de 1’unité 1.

L’unité 2

Cette unité recouvre les dépdts sous-glaciaires dans
I’ensemble du bassin, et présente une puissance maximale
en aval du verrou délimitant le Grand et le Petit lac (fig.
47). Elle présente un faciés chaotique composé de
diffractions de fortes amplitudes (annexe 5). Au Nord du
Petit lac et dans le Grand lac, ces diffractions sont
davantage allignées (annexe 7) et délimitent des sous-

unités localement imbriquées avec 1’unité 3 sus-jacente
(fig. 47, 50 et 51).

Je I’interpréte comme une diamicte (ou till) aquatique
(waterlain till) transportée & 1a base du glacier du Rhone
et déposée a la base du glacier des le début de sa fusion.
Une diamicte traduit un dép6t non-stratifié a matrice
silteuse contenant des éléments de granulométrie tres
variables [Bates & Jackson, 1987]. Les diffractions en

SE

sédiments post-glaciaire
diamicte glaciaire NW

sédiments lacustres

sédiments glacio-lacustres

200

TWT [msed]

400-

sédiments interglaciaire

eskers

A s
ubstratums

D'apres Pugin et al., 1997

FiG. 69. — Coupe sismique multitrace au Sud du Petit lac. L’érosion wiirmienne est irréguliére et préserve localement le substratum molassique,
ainsi que des sédiments interglaciaires Riss-Wiirm. A la base du glacier, d’importants chenaux-tunnels se développent dans I’axe du bassin, et
évoluent verticalement en une succession d’eskers. Plusieurs niveaux de bases glaciaires ont compacté la diamicte déposée a la base du glacier
lors des fluctuations glaciaires. les dépots glacio-lacustres sont associés au retrait du glacier dans un lac pro-glaciaire. Les dépbts post-glaciaires

drapent la morphologie sous-jacente.
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sismique correspondent probablement a des éléments
grossiers transportés, puis déposés a la base du glacier.
La délimitation des sous-unités 2 correspond donc
probablement aux dépdts de niveaux grossiers délimitant
deux diamictes.

La géométrie des imbrications des unités 2 et 3 est
caractéristique de till tongues développées lors des
fluctuations d’un front glaciaire en milieu aquatique [King
et al., 1991]. Cette géométrie a été définie dans
I’ Atlantique Nord, et traduit 1’oscillation d’un front
glaciaire dont la base n’est pas décollée (oscillation de la
ligne de broyage glaciaire, fig. 70). Le caractére régional
de ces structures autorise, par ailleurs, de vastes
corrélations stratigraphiques (till tongue stratigraphy).
Dans le Léman, la succession de cette géométrie en till
tongue traduit des fluctuations du glacier du Rhéne lors
de son retrait dans un lac pro-glaciaire.

L'unité 3

Cette unité stratifiée contient des diffractions. Elle
recouvre I’unité 2 et présente une puissance maximale
au Sud du Petit lac (fig. 47, 48 et annexe 5). Au sein du
Petit lac, ’unité 3 s’individualise en trois sous-unités
d’épaisseurs plus réduites et imbriquées dans I"unité 2.
Des apports latéraux développent localement des facies
proximaux probablement associés a des remobilisations
gravitaires, le long des flancs NNW et SSE du Petit lac
(fig. 48 et 50 ; annexe 7). Cette unité disparait a la
transition Petit lac-Grand lac et réapparait dans le Grand
lac divisée en trois nouvelles sous-unités toujours
imbriquées avec 'unité 2 (fig. 48). D’importants
glissements rotationnels caractérisent par ailleurs cette
unité 3 dans la rade de Genéve (annexe 4) et le long du
flanc Nord du Grand lac (fig. 71).

Jinterprete ’unité 3 comme un remplissage glacio-
lacustre associé a un lac pro-glaciaire développé dans le
Petit lac, puis dans le Grand lac, lors du retrait du glacier
du Rhoéne. Les diffractions sont associées aux dropstones
déposés au sein de ces dépots stratifiés et soulignent la
présence de glaces flottantes. Les apports latéraux du Petit
lac, résultent probablement de systemes fluvio-glaciaires
développés au front du glacier durant son retrait.

Les associations successives des sous-unités 2 et 3
dans le lac, mettent en évidence quatre stades de
fluctuations du glacier du Rhéne (de A a D) lors de son
retrait du bassin lémanique (fig. 70).

Le stade A

La sous-unité 2a est trés largement développée a la
transition Petit lac-Grand lac (fig. 54) et recouvre les
dépots sous-glaciaires de I’unité 1. Je I’interpréte comme
une diamicte aquatique déposée a la base du glacier du
Rhone durant sa fusion. La position du front du glacier
se trouve alors en aval de larade de Geneve. L’ épaisseur

de cette sous-unité semble refléter 1’influence du verrou
du Grand lac, ainsi qu’un stationnement prolongé du
glacier dans cette zone.

La sous-unité 3arecouvre I’unité 2a dans la majorité
du Petit lac, et s’affine vers le NNE (fig. 54). Elle
correspond probablement 4 un dépdt glacio-lacustre
associé a un lac proglaciaire et alimenté par les eaux de
fonte glaciaire. La ligne de broyage du glacier se situe
alors a la limite Nord de la sous-unité 3a (fig. 72), et
traduit le décollement de I’extrémité du glacier sur une
grande partie du Petit lac.

Le stade B

La sous-unité 2b recouvre I'unité 2a dans I’ensemble
du Grand lac, et jusqu’a I’extrémité Nord du Petit lac, od
elle développe une « till fongue » dans I’axe du bassin,
qui délimite (vers le Sud) les sous-unités 3a et 3b (fig. 48
et 54). La sous-unité 3b se retrouve également
localement au centre du Grand lac. J'interpréte la sous-
unité 2b comme une diamicte aquatique déposée a la base
du glacier dont la ligne de broyage a oscillé, vers le Sud
et dans 1’axe du bassin sur plus de 2 km (annexe 15). La
sous-unité 3b correspond a des dépdts glacio-lacustres
associés a un lac proglaciaire dans le Petit lac, et & un lac
sous-glaciaire dans le Grand lac (fig. 72). L’ extrémité du
glacier est donc décollée dans I’ensemble du Petit lac, et
localement au centre du Grand lac, en amont du verrou.

Le stade C

La sous-unité 2¢ est localement développée 2
I’extrémité Nord du Petit lac (fig. 48). Elle est plus
largement présente a 1’Ouest du Grand lac et érode la
sous-unité 3b (fig. 54, 55 et 71). Dans le Petit lac, elle
construit une géométrie en « till tongue » plus développée
latéralement, que dans I’axe du bassin (fig. 50 et 55). La
sous-unité 3c associée 2 cette oscillation glaciaire, est
relativement peu développée dans le Petit lac, mais plus
largement dans le Grand lac (fig. 55). Elle est également
affectée par des glissements rotationnels le long du flanc
Nord du Grand lac (fig. 71 et annexe 16). J’interpréte
également la sous-unité 2c comme une diamicte aquatique
déposée a la base du glacier dont la ligne de broyage a
principalement oscillé latéralement. Le lac proglaciaire
semble s’étre étendu au flanc Nord du Grand lac, od
s’accumule la majorité des sédiments glacio-lacustres
associés aux eaux de fonte glaciaire (fig. 72). Le glacier
du Rhéne apparait donc maintenant décollé du flanc Nord
du Grand lac, et ce nouvel environnement favorise des
remaniements gravitaires le long du flanc Nord du bassin.

Le stade D

La sous-unité 2d est localement présente dans I’axe
du Grand lac et contre son flanc Sud (fig. 55). Elle
développe une géométrie en « till tongue » au centre du
bassin au large de Thonon (fig. 51) et érode en partie la

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30



92 CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION LACUSTRE

Ot - |4

Ligne de broyage
(grounding line)

NpNARN LT
R

T

2
Ligne de broyage
{(grounding line)
AT AR SNV *?:gsfi‘% 3
R

: Glace
Ligne de broyage

Dépéts glacio-lharins {ou glacio-lacustres)

Diamicte (till)

@ Substratum
D'aprés King et al., 1991.

Stade D:
Stade C: fluctuation du glacier
fluctuation du glacier (till tongue 2d)

(till tongue 2c)
Stade B: Rolle
fluctuation du glacier ®
(till tongue 2b)

Nyon
Stade A: a2
limite Nord du décollement
du glacier du Rhéne
(limite Nord de 3a)

[
Yvoire M Eyian

@
Thonon

N
5kKm

Versoix ji
[ )

B Genove

FI1G. 70. — Dépdts associés aux stades de retrait du glacier du Rhéne dans le Léman. (A) modgle de développement d’une géométrie en «till
tongue» ; (B) localisation des stades de retrait du glacier du Rhone dans le Léman.
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Fi6. 71. — Exemple de remaniement gravitaire le long du flanc Nord du Grand lac. On notera que le réflecteur G semble servir de plan de

glissement.

sous-unité 3¢ (annexe 9). La répartion de la sous-unité
3d dans I’ensemble du Grand lac, souligne une
alimentation située a I’Est de notre zone d’étude (fig. 55).
Finterprete la sous-unité 2d comme la derni¢re diamicte
aquatique déposée a la base du glacier, dont la ligne de
broyage a oscillée dans ’axe et le long du flanc Sud du
bassin. La base du glacier s’est ensuite décollée, et a
permis le dép6t de sédiments glacio-lacustres
dans I’ensemble du Grand lac (fig. 55 et 72). Cet
environnement proglaciaire est toujours instable et
favorise la remobilisation des dépdts de la sous-unité 3¢
le long du flanc Nord du bassin (fig. 71). Sur le flanc
Sud, les apports périglaciaires torrentiels de la Dranse
développent un important front de delta et une forte pente
deltaique tangentielle (fig. 52 et annexe 9).

En résumé, les associations des sous-unités 2 et 3
illustrent 4 stades de retrait du glacier du Rhéne dans un
lac pro-glaciaire occupant le Petit lac, puis une partie du
Grand lac. Le Glacier du Rhéne est cependant resté
développé contre le flanc Sud du Grand lac jusqu’au

dernier stade. Les terrases de kames de Thonon décrites
par Dray [1994] et associées aux apports de la Dranse
dans des lacs juxta-glaciaires contre le glacier du Rhone,
ont donc pu se former durant toute cette période. Mais
des le retrait du glacier du Rhéne, un important delta
torrentiel prograde vers le bassin.

Le réflecteur G

Le réflecteur G apparait a la transition Petit lac-Grand
lac, mais également dans la partie Ouest du Grand lac, a
des niveaux stratigraphiques différents :

- 1) au tout début du Grand lac il se développe
localement & la transition des sous-unités 2b et 2¢
(fig. 73) ;

- 2) a 'extrémité Ouest du Grand lac il se développe
en amont du verrou et délimite la base de la sous-unité
2c (annexe 8). Il s’étend de facon trés rectiligne sur plus
de 3 km au niveau du sommet du verrou et représente un
plan de glissement pour les unités sus-jacentes ;

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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- 3) 6 km plus a I’Est dans ’axe du bassin, il
correspond a la base de la sous-unité 3d (annexe 8) ;

- 4) au centre du bassin, il réapparait trés rectiligne a
la base de la sous-unité 3d sur plus de 5 km et représente
un plan de glissement pour les unités sus-jacentes
(fig. 73) ;

- 5) a la base du flanc Nord et dans ’axe du lac, il
correspond également & la base de la sous-unité 3d
(fig. 51);

- 6) le long du flanc Sud et a I’Ouest du delta de la
Dranse, il est moins prononcé sur plus d’1 km 2 la base
de la sous-unité 2d (annexe 9). Mais il est trés marqué et
plus discontinu 4 I’Est du delta et forme, a la base de la
sous-unité 3d, un important plan de glissement pour les
unités sus-jacentes (fig. 52).

Ce réflecteur ne semble donc pas étre un marqueur
isochrone, mais apparaft étroitement associé aux stades
C et D du retrait du glacier du Rhone. Je I’interpréte donc
comme un niveau de compaction glaciaire associé aux
oscillations du glacier lors de son retrait dans le Grand
lac (stades C et D).

L’ unité 4

Cette unité stratifiée se développe sur une faible
épaisseur dans I’ensemble du Petit lac, mais devient
importante au large du delta de 1a Dranse dans le Grand
lac (fig. 57 et 74). Son remplissage axial dans le Petit lac
semble associé aux apports NNW des deltas de la
Promenthouse et de la Versoix, bien que la configuration
de ses réflecteurs ne soit pas divergente (fig. 49 ; annexes
6 et 7). Au Sud du delta de la Promenthouse, 1’unité 4
développe trés localement un chenal et deux petites levées
symétriques (fig. 75), mais au Sud du Petit lac et au niveau
des Hauts-Monts, 1’unité 4 drape légérement la
morphologie (fig. 75 et annexe 6). Au front Ouest du delta
de la Dranse, cette unité est légérement divergente
(annexe 9), mais vers I’Est elle résulte principalement
d’un remplissage axial au centre du bassin (fig. 52).

Finterpréte I’unité 4 comme un remplissage lacustre
post-glaciaire, développant des fans deltas dans un lac
péri-glaciaire. Cette unité est principalement alimentée
par les eaux de fonte glaciaire issues du bassin versant
du lac : dans le Petit lac, les apports proviennent
essentiellement du pied de la haute chalne du Jura ; mais
dans le Grand lac, les apports proviennent du bassin
versant de la Dranse.

Il n’est pas possible de préciser dans le détail la
construction du fan delta de la Dranse, 2 partir des trois
profils disponibles. Cependant dans le centre du bassin,
’unité 4 se caractérise par un chenal qui développe une
importante levée vers le NW (fig. 52), soulignant
I'importance des apports par underflows dans la plaine
lacustre.

La construction du chenal au Sud du deita de la
Promenthouse n’est visible que sur le profil LDG96-20
(annexe 7), et traduit des apports par underflows

fortement déviés vers I’axe du bassin du Petit lac. Cette
structure sédimentaire pourrait résulter de I’interaction
des apports par underflows avec d’importants courants
provenant du Grand lac, et constituer ainsi une
€quivalence lacustre de contourites. L’influence de ces
courants semble se prolonger dans 1I’ensemble du Petit
lac, et contrdler la géométrie axiale de 1’unité 4.

L’unité 5

Cette unité est finement stratifiée et se développe
principalement au niveau des deltas, mais elle est absente
dans la partie Ouest du Grand lac et au Nord du Petit lac
(fig. 58). Lorsqu’elle existe dans le Petit lac, elle est
divergente vers les deltas (fig. 50 et annexe 8) et drape la
morphologie pré-existante, mais devient trés rétrécie ou
absente dans I’axe du bassin (fig. 50, annexes 5 et 6). Par
ailleurs, cette derniére unité se caractérise par une

production de gaz aux fronts des deltas ainsi que dans la
rade de Geneve (fig. 58).

Yinterpréte I'unité 5 comme un remplissage lacustre
interglaciaire ol se développe une sédimentation
autochtone. A I’Ouest du Grand lac et dans ’ensemble
du Petit lac, cette sédimentation est également fortement
influencée par des courants développés dans I’axe du
bassin. Les apports deltaiques sont relativement limités
le long des cotes suisses, mais toujours importants a I’ Est
du delta de la Dranse et résultent principalement
d’interflows (fig. 52). On remarquera, par ailleurs, le
développement des apports de la Venoge dans Ia baie de
Morges, et de petits affluents au niveau de Lausanne. Dans
la faible portion de la plaine lacustre étudiée, les apports
du Rhone sont également visibles et soulignent
I’importance de ces apports par underflows (fig. 74).

La répartition de gaz aux fronts des deltas souligne
I’importance des apports par interflows (influence de
Coriolis). Cette production de gaz traduit probablement
un réchauffement du climat permettant le développement
d’un couvert végétal, et ’accumulation de matiére
organique au front des deltas. Cependant, le
développement ponctuel de gaz dans 1’axe du Petit lac
pres des Hauts-Monts (fig. 49 et annexe 5), et dans ’axe
du Grand lac au niveau du sillon surcreusé du substratum
(fig. 52), apparait plus énigmatique et sera développé dans
le dernier chapitre.

Influence des courants dans le Petit lac

Celle-ci est particulierement bien visible aux
extrémités du Petit lac (fig. 75). Au Nord, les apports de
la Promenthouse développent un front de delta (fig. 73),
mais le chenal situé plus au Sud, apparait toujours actif
(fig. 75). Au Sud, la morphologie complexe des Hauts-
Monts semble produire une accélération des courants
plaquant ainsi les sédiments récents vers I’Est contre le
substratum, et érodant le sommet de 1’unité 4.

Dans le cadre du suivi scientifique des eaux du Léman
(CI1PE.L)), Lemmin et al., [1987] et Lemmin et al.,
[1988] ont mené une étude sur les phénomenes de
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Influence des courants sur la construction des unités 4 et 5 du Petit lac. (A) au front du delta de la Promenthouse ; (B) au niveau des Hauts-Monts.
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mélange dans 1’hypolimnion du Lac. Ces études
soulignent I’existence de courants de densité entre les
couches profondes des bassins du Petit et du Grand lac,
durant la période de déstratification et de mélange
hivernal. Ces phénomenes de refroidissements convectifs
sont continus, mais provoquent durant 1’automne et
I’hiver, des échanges verticaux de plusieurs meétres &
plusieurs dizaines de metres [Lemmin et al., 1987]. Le
refroidissement convectif provoque des courants
convectifs dans les parties peu profondes du Petit lac, et
conduit a un refroidissement plus rapide de cette partie
du lac: les eaux plus froides des régions peu profondes
s’écoulent alors vers les régions plus profondes du Grand
lac. Cette circulation des eaux oxygénées du Petit lac vers
le Grand lac a été principalement étudiée, puisqu’elle joue
un r6le important sur I’évolution du niveau trophique du
Léman. Mais, les courants mesurés prés du fond, a
Ventrée du Petit lac, durant I’automne et 1’hiver, sont
corrélés avec les vents dominants [Lemmin et al., 1988]
et peuvent s’inverser selon les années :

- durant les hivers rigoureux, le vent dominant de
secteur N & NNE (la bise) est froid-sec et développe une
circulation des eaux profondes du Petit vers le Grand lac.

- par contre, durant les hivers plus doux, le vent
dominant de secteur W a SW (le vent) est plus chaud-
humide et développe une circulation des eaux profondes
du Grand vers le Petit lac.

La force de Coriolis étant une composante importante
de tous les courants observés pres du fond, elle détourne
les courants Petit lac-Grand lac contre la rive francaise,
et inversement les courants Grand lac-Petit lac contre la
rive suisse.

La bise développe des courants de plus courte durée,
mais plus rapides (vitesse maximale 25 cm/s et moyenne
4 cm/s), qui se poursuivent dans le Grand lac et sont
capables de remettre en suspension les sédiments
[Lemmin et al., 1988].

Par ailleurs, durant la période de stratification du lac,
les vents peuvent développer des courants convectifs et
des ondes internes. La bise, poussant les eaux de surface
vers Geneéve, approfondit la thermocline au Sud du Petit
lac et permet aux eaux profondes de s’écouler vers le
Grand lac. Lorsque cesse le vent, le retour a la normale
de la thermocline favorise 1’écoulement des eaux du
Grand lac vers le Petit lac le long du rivage suisse
[Lemmin et al., 1988].

Dans les eaux profondes du Grand lac, de petits
courants (vitesse maximale de 6 cm/s) sont associés aux
contraintes extérieures (vents, ondes internes, courants
de densités). Durant la période de déstratification, ces
phénomenes produisent des mouvements treés variables
tant en direction qu’en vitesse, et développent une
dynamique des eaux profondes suffisante pour maintenir
en suspension les particules organiques qui décantent
(création d’une couche néphéloide de 5 2 20 m
d’épaisseur, [Lemmin et al., 1988]).

En résumé, les particularités morphologiques de
I'unité 5 présentées dans la fig. 75 peuvent s’expliquer
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1) par I’évolution annuelle de la stratification des eaux
du lac, 2) par I’influence des deux vents dominants sur la
génération de courants dans 1’hypolimnion, 3) par
I'influence de 1a force de Coriolis et 4) par la bathymétrie
du lac.

Les différents cas possibles sont présentés
schématiquement dans la figure 76 :

- lorsque le lac est homogene (de I’ autormne 4 " hiver),
la bise développe des courants de densité du Petit vers le
Grand lac, alors que le vent développe des courants
convectifs du Grand vers le Petit lac ;

- lorsque le lac est stratifié (du printemps a I’été), la
bise développe des courants convectifs descendants du
Petit vers le Grand lac et le retour a I’équilibre inverse
les courants, alors que le vent développe des courants
convectifs ascendants du Grand vers le Petit lac, et le
retour & I’équilibre inverse les courants ;

- lorsque la bise est dominante sur 1’année, les
courants se développent principalement du Petit vers le
Grand lac en longeant les rives francaises et ne peuvent
s’inverser que du printemps a 1’été lors du retour a
I’équilibre du lac ; '

-lorsque le vent est dominant sur I’année, les courants
se développent principalement du Grand vers le Petit lac
en longeant les rives suisses et ne peuvent s’ inverser que
du printemps a I’été lors du retour & 1’équilibre du lac.

Cette alternance complexe de courants au sein du Petit
lac permet de mieux comprendre la construction de 1’ unité
5 aux fronts des deltas de la Promenthouse et de la Versoix
(interactions des courants et des apports par interflows
ou underflows), et son érosion dans 1’axe du bassin au
niveau du rétrécissement entre les Hauts-Monts et
Versoix, ainsi qu’a la transition Petit lac-Grand lac.

Il est également possible que I’ activité du chenal situé
au Sud du delta de la Promenthouse, soit étroitement
associée aux échanges d’eaux profondes entre Grand et
Petit lac. En effet, une structure similaire est ainsi
interprétée dans le lac Baikal, au niveau du haut-fond de
la ride Académique séparant deux grands bassins du lac
[Kipfer et al., 1998]. Selon les auteurs, I’échange des
eaux profondes emprunte une morphologie héritée
d’origine tectonique. Dans le Léman, I’échange d’eaux
profondes pourrait ainsi, principalement se produire au
niveau du chenal de I’unité 4. Dans la fig. 75, on notera
que les unités 4 et 3a drappent également le flanc Est des
Hauts-Monts, mais de fagon plus réduite. Il est donc
probable que I’influence de courants existe depuis le stade
B du retrait du glacier du Rhone, et qu’elle se soit
renforcée durant ’unité 5. Ces courants peuvent résulter :
1) d’une hydrologie importante associée aux
déversements brutaux d’eaux de fonte (glacial surges)
et s’écoulant vers I’éxutoire du lac, 2) de changements
hydrologiques associés & une chute du niveau du lac, 3)
de la génération de seiches dans un lac dégelé non
stratifié, développées par des vents dominants, ou 4) de
la génération de courants convectifs associés a des ondes
internes dans un lac dégelé et thermiquement stratifié.

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30
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CHAPITRE 111

CHRONOLOGIES DES REMPLISSAGES LACUSTRES ETUDIES

1. — DONNEES ANTERIEURES

L’établissement de la chronologie des remplissages
du lac du Bourget et du Léman n’est pas simple, puisque
trés peu de sondages recoupent la partie étudiée du
Léman, et qu’aucun grand sondage n’a encore &té réalisé
dans le lac du Bourget. Seul I'Age du comblement des
extrémités Nord et Sud du lac du Bourget a pu étre précisé
a partir de datations a la base des tourbes [Monjuvent &
Nicoud, 1987 ; Bravard, 1987].

1.1. Le Léman

Une étude sédimentologique fondée sur I’analyse de
plusieurs grands forages géotechniques, a permis une
reconstitution paléoclimatique et paléoenvironnementale
détaillée dans larade de Genéve [Moscariello, 1996]. En
raison de la trés faible tranche d’eau dans la rade, les
données sparker de 1996 ne peuvent pas étre directement
corrélées avec ces forages. Mais les données de sismique
multitraces acquises la méme année par I'Institut FA.
Forel avec une source airgun de plus basse fréquence,
ont permis de réaliser un étalonnage sédimentologique
des grandes unités sismiques du Petit lac. Nos données
sparker ont ainsi pu étre indirectement corrélées aux
forages de la rade [Moscariello et al., 1998].

D’anciennes études palynologiques réalisées dans
plusieurs carottages gravitaires, permettent également un
étalonnage relativement précis du remplissage
sédimentaire récent dans le Grand lac [Serruya &
Sauvage, 1966], ainsi qu’au Nord du Petit lac [Sauvage,
1967 ; Serruya, 1969 et Reynaud, 1982]. Il est donc
possible de préciser I’dge des grandes unités sismiques
reconnues dans la partie étudiée du Léman, et d’établir
I’évolution du détritisme associée au retrait du glacier
du Rhéne dans le bassin 1émanique.

1.2. Lelac d’Annecy

Dans le cadre du programme CLIMASILAC, le
remplissage sédimentaire du lac d’ Annecy a fait 1’ objet
d’une étude pluridisciplinaire. Un premier lever sismique
trés haute résolution (2.5 Khz) a été réalisé en 1990 par
le B.R.G.M,, et a permis de choisir I’emplacement d’un
sondage carotté de 44 m. En 1993, ce sondage a permis
d’étalonner les données de sparker acquises par le
R.C.M.G. dans I’ensemble du bassin. Deux forages ont
par la suite été€ réalisés dans les extrémités comblées du
paléo-lac. A partir des données sparker de 1993, la thése
de Pieter Van Rensbergen [1996], a porté sur
I’établissement de la stratigraphie sismique des
remplissages sédimentaires des lacs d’Annecy et du
Bourget. Ce travail a permis la reconnaissance des modes
de dépdts associés a la déglaciation et aux remplissages
post-glaciaires de ces deux lacs. La thése de Frédéric
Manalt [1998], est basée sur I’ étude pluridisciplinaire du
remplissage sédimentaire du lac d’ Annecy (les sondages
caroités et les données sismiques) et aboutit & une
reconstitution paléoenvironnementale détaillée de la
derniére déglaciation du bassin annecien. Il est donc
possible d’établir un paralléle entre le remplissage du lac
du Bourget et celui du lac d’Annecy, dans lequel la
chronologie du remplissage post-glaciaire a été établie.

1.3. L’évolution du détritisme post-wiirm

Afin d’établir la chronologie du remplissage post-
wiirm du lac du Bourget, il est également nécessaire de
connaitre I’évolution du détritisme de la vallée du Rhéne.
Cette évolution est complexe, car elle est associée a la
derni¢re déglaciation, et résulte de I’évolution climatique
globale du NW des Alpes, mais également de la réponse
locale du bassin lémanique, du bassin versant de I’ Arve,
du Fier, et dans une moindre mesure des apports des Usses
et de la Valserine (fig. 77).

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30



102 CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTON:QUE DE LA SEDIMENTATION LACUSTRE

. 4 N

-
i

-

46°N

Le Rhéne

45.5°N

-

6°E JT
’l
,
N 'I
46.5°N él
10 km -

i
1
1)
]
1
-
t
1
\}

7°E

______

B lacs actuels
lacs post-wiirm

Fic. 77. — Extension des bassins versants des lacs post-wiirm du Bourget et du Léman.

L’évolution climatique régionale peut €tre reconstruite
a partir des travaux réalisés dans la rade de Gengve et
dans le bassin du lac d’ Annecy, mais également a partir
de ’étude du comblement post-glaciaire du lac de Cerin
(fig. 77), a ’extrémité Sud du Jura [Bossuet et al., 1996].

Les principales évolutions post-wiirm de la vallée de
I’ Arve ont été décrites par Baconnais et al. [1981], Amn
[1984], Dorthe-Monachon [1988] et Jaillet [1996]. Peu
d’informations existent sur 1’évolution post-wiirm du
bassin des Usses, mais il est raisonable de supposer que
les principales évolutions de cette zone ont été contrdlées
par le retrait des glaciers du Rhéne et de I’ Arve.
L’évolution post-wiirm de la vallée de la Valserine a
également été trés peu étudiée, mais il est probable qu’elle
ait été similaire a celles établies dans de nombreuses
vallées jurassiennes [Campy & Richard, 1988].

Les datations les plus précises remontant jusqu’au
Tardiglaciaire (14500 ans BP environ), il me semble
préférable d’établir dans un premier temps, le cadre

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30

chronologique des remplissages depuis I’ Actuel jusqu’au
Tardiglaciaire. Au-dela, il sera possible de proposer des
stades d’évolution des remplissages, en relation avec les
évolutions de la glaciation/déglaciation du Wiirm. Cette
reconstitution regroupera les informations des différents
lacs étudiés.

2. — CHRONOLOGIE TARDIGLACIAIRE-HOLOCENE

2.1. Chronologie du remplissage du Léman

2.1.1. Sédiments superficiels

Le Léman correspond toujours & un lac périglaciaire,
mais seuls 10 % de la superficie de son bassin versant est
englacée. Les apports du haut-Rhdne sont principalement
piégés au niveau du fan delta et de la plaine lacustre du
Léman [Loizeau, 1991]. La sédimentation actuelle du
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Léman (unité 5) résulte de la décantation des apports
autochtones dans I’ensemble du lac et des apports
deltaiques plus ou moins locaux. Mais comme nous
’avons montré précédemment, la répartition des
sédiments est également fortement contrdlée par les
courants profonds, a la transition Petit lac-Grand lac et
dans le Petit lac et dans une moindre mesure dans le Grand
lac. Certaines parties du lac se caractérisent ainsi par des
zones de non-dépbts, ou des surfaces d’érosion.

L’influence de ces courants est aI’origine de 1a grande
variabilité spatiale de I’ Age des sédiments superficiels (fig.
78). Dans la rade de Genéeve, plusieurs sondages
gravitaires réalisés pres des forages, ont révélé que les
sédiments superficiels pouvaient correspondre aux
chronozones du Subatlantique, du Boréal ou du Dryas
ancien [Moscariello, 1996]. Dans le bassin Nord du Petit
lac, les sédiments superficiels datent du Dryas moyen,
du Subboréal ou du Subatlantique [Serruya, 1969 ;
Reynaud, 1981]. Dans la partie SW du Grand lac, les
sédiments superficiels datent du Boréal prés du rivage,
du Subboréal au-dela de 50 m d’eau, et du Subatlantique
vers le centre du bassin au-dela de 150 m d’eau [Serruya
& Sauvage, 1966]. Dans la partie Est du Grand lac, les
sédiments de surface sont Subatlantiques [Loizeau, 1991].

~ Bien que les sites de carottages ne soient pas trés
précis, I’emplacement des carottages M [Reynaud, 1981],
L74 et L76 [Serruya, 1969] permettent d’estimer les 4ges
des unités 4 et 5 reconnues au Nord du Petit lac, durant
la campagne sparker de 1996 (annexes 15 et 17). Le
sondage 43 de Serruya & Sauvage [1966] permet de
proposer un ige pour les unités 5 et 3d dans le Grand lac
(annexe 8). Les carottages de la rade de Genéve
[Moscariello, 1996], sont situés pres du profil LDG96-
01 (annexe 4) et permettent de définir un age pour les
unités 4 et 5.

En résumé, on peut proposer :

- un dge holocéne pour 'unité 5 pouvant regrouper
les chronozones allant du Préboréal au Subatlantique (soit
depuis 10 000 ans BP) dans le Petit lac et la rade de
Gengve, et les chronozones de 1’Atlantique au
Subatlantique & I’Ouest du Grand lac (soit depuis 2 700
ans BP),

- un Age tardiglaciaire supérieur pour I’unité 4
comprenant les chronozones allant du Dryas ancien au
Dryas récent dans le Petit lac et la rade de Geneve (soit
d’environ 13 000 a 10 000 ans BP),

- un 4ge tardiglaciaire inférieur pour la sous-unité 3d
pouvant correspondre & une partie du Dryas ancien (soit
d’environ 14 000 a 12 700 ans BP).

Cela signifie que depuis 10 000 ans BP, le
réchauffement des eaux du lac permet un large
développement des apports authigénes, et que la
stratification thermique du lac favorise des courants,
alternativement entre le Petit et le Grand lac selon les
vents dominants. Le développement de la végétation
Holocéne a limité 1’érosion du bassin versant et

I’influence des deltas reliés aux pieds de 1a haute chaine
du Jura. Les apports du Rhone et de la Dranse sont
toujours trés importants et alimentent la plaine lacustre.,

Selon Moscariello [1996], dans la rade de Gengve, la
sédimentation autochtone s’établit définitivement au
passage Préboréal-Boréal (3000 ans BP), et atteint son
maximum durant I’optimum climatique de I’ Atlantique.
Les teneurs en matiére organique augmentent mais restent
limitées, et suggerent la persistance d’une bonne
oxygénation et d’un bon mélange des eaux, A proximité
de I’exutoire du lac.

Les premiers effets des activités anthropiques sur
I’environnement (déforestation intense et utilisation des
sols entourant le lac) se développent progressivement
durant le Subboréal et le Subatlantique (soit depuis 4700
ans BP), et coincident avec une baisse du niveau du lac.
Cette période correspond 2 une forte phase d’érosion des
rives induisant une sédimentation plus sableuse au centre
de la rade.

Ainsi, durant 1’ Holocene, les eaux a 1’exutoire du lac
sont peu chargées avant la confluence de I’ Arve.

2.1.2. La sédimentation Tardiglaciaire

La transition Tardiglaciaire-Holocéne se caractérise
par un renforcement du détritisme associé a la
détérioration climatique du Dryas récent (de 11000 a
10000 ans BP). La diminution du couvert végétal favorise
I’érosion du bassin versant et s’associe dans le lac au
développement d’underflows au front des deltas. Dans
le Grand lac, I’unité 4 résulte des apports de la Dranse et
construit un fan delta dont les lobes distaux se superposent
dans la plaine lacustre par plus de 300 m de fond. Au
niveau du Petit lac, les apports du pied de la haute-chaine
du Jura subissent I’influence de forts courants développés
principalement du Grand lac vers le Petit lac, le long de
la rive suisse. Cela pourrait résulter de I’action de vents
dominants de secteur Ouest durant 1’automne et 1’hiver,
et de secteur Nord durant la stratification thermique du
lac en été. Dans la rade de Genéve, le détritisme est
important, et s’associe a une détérioration progressive
des conditions limniques (température et turbidité de
I’eau), induisant une diminution momentanée de la bio-
productivité [Moscariello, 1996]. Cet environnement se
maintient également durant 1’oscillation du Préboréal.

Ainsi, a la transition Tardiglaciaire-Holocéne (soit
11000 a4 9000 ans BP environ), les eaux a ’exutoire du
lac sont donc probablement chargées avant la confluence
de I’ Arve.

La période du Tardiglacaire n’a été entidrement
étudiée par sondage que dans la rade de Genéve
[Moscariello, 1996], mais permet un étalonnage direct
des faci¢s sismiques des données airgun de I’institut EA.
Forel (fig. 79), et un étalonnage indirect des faciés
sismiques des données sparker [Moscariello et al., 1998].
La plus faible résolution des données airgun ne permet
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pas de distinguer les unités 5 et 4. Ces dernigres sont
regroupées dans 1’unité E qui est corrélée aux sous-unités
E1,E2 et E3 du sondage de la rade (fig. 78) dont les dges
remontent a I’ Allerod (soit depuis 12700 ans BP). Les
sous-unités D1, D2 et D3 du sondage sont corréiées aux
sismofaciés du Petit lac (fig. 79), et correspondent aux
unités 2 et 3 du profil LDG96-12 (fig. 49). Sur le profil
LDG96-12, I’écho multiple du fond ne permet pas de
distinguer les sous-unités 2a et 2b, mais plus au Nord, le
profil LDG96-20 le permet (fig. 79).

Je corréle donc les unités lithologiques D1, D2 et D3
aux sismofacies sparker 2a, 2b et 3.

Dans la rade, les unités D1, D2 et D3 correspondent
a des dép6ts glacio-lacustres [Moscariello et al., 1998].

L’unité D1 est massive, parfois vaguement laminée
et affectée par des remaniements gravitaires. Ces
sédiments résutent de courants de turbidité et de processus
gravitaires depuis les icebergs et le fond du glacier.

L’unité D2 est laminée, localement érosive ou
remaniée et contient des dropstones. Les sédiments
correspondent a des varves glaciaires, ol s’intercalent
des turbidites distales. Ils témoignent probablement de
la stabilisation du fond du lac due a la disparition
définitive du glacier de la cuvette de la rade.

L’unité D3 est finement laminée, parfois slumpée et
présente des dépbts éoliens a la base de certains cycles.
Son association pollinique indique un 4ge comprenant le
Dryas ancien.

Dans le Petit lac, I’unité D1 (ou sous-unité 2a)
correspond a une diamicte a matrice silto-sableuse
contenant des blocs glaciaires exotiques. La transition
des unités D1 (ou 2a) et D2 (ou 2b) présente de
nombreuses diffractions correspondant probablement &
des niveaux plus grossiers. L’unité D3 (ou 3) correspond
a des dépots laminés qui s’imbriquent vers le Nord avec
I’unité D2 (ou 2b).

L’ association des sous-unités 2a, 3a, 2b et 3b refléte
les fluctuations du glacier générant des diamictes par
mélange de sédiments glacio-lacustres et de sédiments
résiduels de fonte. Leur faible compaction traduit
probablement un glacier dans un état proche du
décollement dans le Petit lac durant le Dryas ancien.

La plus faible résolution de données airgun ne permet
pas de distinguer les sous-unités 3a et 3b, et il est difficile
de cartographier précisément ces deux sous-unités a partir
des données sparker disponibles.

Cependant, I’association des sous-unités 3a, 2b et 3b
développe une géométrie de till tongue, correspondant
au stade B de fluctuation du glacier du Rhone dans le
Petit lac durant le Dryas ancien (15000-12700 ans BP).
Durant cette période froide, le Sud du Petit lac est
proglaciaire et n’est trés probablement pas stratifié.
L’influence de courants de fond développés contre les
Hauts-Monts et dirigés vers le Sud durant le dép6t de Ia
sous-unité 3b, traduit trés probablement des vidanges
violentes d’eau de fonte glaciaire au printemps (glacial
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surges), ainsi que des vents dominants de secteurs Ouest
lorsque la surface du lac proglaciaire est dégelée. Ces
vents « estivaux »de secteurs Ouest développent de fins
dépbts €oliens reconnus 2 la base de certaines varves dans
la rade de Genéve par Moscariello [1996].

Des dépbts trés similaires ont été décris par Niessen
etal. [1992] dans le lac de Constance a la base des varves
proglaciaires jusqu’a 14000 ans BP et sont reliés a de
trés forts vents d’Ouest durant le printemps. Selon les
auteurs, 1’arrét de ces dépdts traduit un certain
changement des régimes de vents, associé 4 une
augmentation progressive de 1’humidité et/ou des
variations du couvert végétal, aboutissant aux
améliorations climatiques des chronozones du Bolling
et de I’ Allerod.

Les stades de retrait glaciaire A et B dans le Léman
se sont donc trés probablement produits au début du Dryas
ancien entre 15000 et 14000 ans BP environ.

Je propose donc que les stades de retrait glaciaire C
et D dans le Grand lac, se soient produits durant la fin du
Dryas ancien. Cette hypothese est en accord avec les
données chronologiques de la carotte 1.74 [Serruya, 1969]
située juste en aval du stade C 2 la transition Petit lac-
Grand lac (fig. 78).

Par ailleurs, le stade C se caractérise par une
fluctuation principalement latérale, alors que les
fluctuations B dans le Petit lac et D dans le Grand lac
sont principalement longitudinales. Cette particularité
pourrait étre associée a un événement climatique
particulier, ou plus probablement & un changement
important dans I’extension du glacier du Rhone. En effet,
suite au stade C, la sous-unité 3c est principalement
déposée dans le Grand lac (fig. 72) et traduit une extension
du lac proglaciaire le long du flanc Nord du Grand lac.
La langue du glacier du Rhone ayant auparavant occupé
vers le Nord la région du lac de Neuchaitel (fig. 52), elle
s’est donc trés probablement retirée durant la fin du Dryas
ancien. Cette hypoth&se est en accord avec les résultats
de I’étude du remplissage du lac de Neuchitel [Schwalb,
1992] et correspond a I’évolution graduelle de varves
proglaciaires du Dryas ancien, vers des lamines silto-
argileuses mixtes (détritique/authigéne) du Bolling.

Les sous-unités 2c, 3c, 2d et 3d associées au retrait
du glacier du Rhone dans le Grand lac ont donc un 4ge
correspondant a la fin du Dryas ancien (soit environ
14000-12700 ans BP). Les apports détritiques de la
Dranse développent des terrasses du kames contre le
glacier du Rhoéne jusqu’a la fin du stade D (fig. 72), et
construisent ensuite le fan delta de I’ unité 4.

Cette hypothése est confortée par les datations de
terrasses de kames de Thonon situées & 540 m d’altitude
ol deux ossements de mammouth présentent un dge 14C
concordant d’environ 14 000 ans BP [Dray, 1993] ; mais
également par la datation de la terrasse lémanique des 30
m au SW de Lausanne, qui a révélé un 4ge Dryas ancien
de 13 210 +/- 180 ans 14C BP [Gabus et al., 1987]. Bien
que de nombreux travaux en cours soulignent la
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complexité de la signification des différentes terrasses
Iémaniques (S. Girardclos, com. pers.), il est possible que
la terrasse des 30 m soit associée a I’extension du lac
proglaciaire dans le Grand lac.

En résumé, durant la fin du Dryas ancien, et & partir
du stade C, le retrait du glacier du Rhéne se poursuit
dans le Grand lac, ol est piegée la majorité des apports
détritiques associés au retrait glaciaire. Dans un premier
temps, I’association des sous-unités 2c, 3¢, 2d et 3d refléte
les fluctuations du glacier générant des diamictes par
mélange de sédiments glacio-lacustres et de sédiments
résiduels de fonte le long du flanc Sud du Grand lac. Cet
environnement proglaciaire se caractérise par
d’importants remaniements gravitaires le long du flanc
Nord, et par plusieurs niveaux de compactions glaciaires
formant le réflecteur G dans différentes parties du bassin.
Puis, suite au retrait du glacier, les apports de la Dranse
édifient un important fan delta en direction de la plaine
lacustre.

Ainsi, en réponse aux stades de retrait glaciaire A et
B, les eaux de I’exutoire du lac proglaciaire sont tres
probablement fortement chargées durant le début du
Dryas ancien (soit environ de 15000 & 14000 ans BP).
Puis, durant la fin du Dryas ancien et a partir du stade C
(soit environ de 14500 a 12700 ans BP), la majorité du
détritisme est piégée dans le Grand lac.

2.2. Chronologie du remplissage des bassins versants
de PArve, de la Valserine et des Usses

2.2.1. Lavallée de I’'Arve

Au sein de 1a vallée de I’ Arve, trois segments peuvent
étre distingués: 1) la haute vallée de I’ Arve, alimentée
par les glaciers des massifs des Aiguilles Rouges et du
Mont Blanc, 2) 1a basse vallée de 1’ Arve, ot se développe
une large plaine alluviale, et 3) la confluence de I’ Arve
avec le Rhone a I’extrémité Sud du Léman.

Une dizaine de stades de retrait du glacier de I’ Arve
a été reconnue le long de la vallée de I’ Arve [Arn, 1984].
Dans la haute vallée de I’Arve, les trois derniers stades
seraient corrélés au Dryas récent selon Dorthe-Monachon
[1988], et le plus récent a pu étre daté par 14C a la
transition Préboréal-Boréal [Jaillet, 1996].

Dans le bassin 1émanique, plusieurs paléolacs ont été
reconnus, dont certains étaient associés au lac proglaciaire
développé durant le retrait des glaciers du Rhone et de
1’Arve [Moscariello et al., 1998]. Ces bassins
glaciolacustres puis lacustres se trouvent a des altitudes
allant de 420 a 430 m, et sont dominés par une
sédimentation autochtone & partir de la transition Bolling/
Allerod il y a environ 12000 ans BP [Reynaud, 1981 ;
Signer, 1996 ; Moscariello et al., 1998]. Certains bassins
ont persisté au cours de I’Holocéne en tant que lacs ou
étangs, alors que d’autres ont été comblés et ont évolué
en marais ou en plaines alluviales.

Par ailleurs, Baconnais et al. [1981] présentent une
importante synth¢se des forages réalisés tout au long de
la vallée. Ce travail souligne I'importance des dépdts
lacustres en aval de la vallée entre les massifs du Chablais
et des Bornes (le paleolac de Bonneville), alors qu’en
amont le comblement résulterait essentiellement des
apports fluvio-glaciaires provenant des massifs des
Aiguilles Rouges et du Mont-Blanc. Au NE du Mont
Saleve, les argiles du paléolac de Bonneville dépassent
50 m de puissance, et ne sont recouvertes que par 3 m de
dépots fluviatiles dans ’axe de la vallée. Mais
latéralement, ces dépots lacustres s’imbriquent dans de
larges cones de déjections constitués de matériel plus
grossier [Baconnais et al., 1981].

Plus récemment, des niveaux de tourbe prélevés dans
deux bras morts situés & 18 m et 4 m au-dessus de I’ Arve
actuelle et juste en aval du paléolac de Bonneville (soit
environ 430 m d’altitude), ont respectivement livré les
dates 14C de 9300 et 6200 ans BP [Peiry, 1990]. Ces
datations fournissent les premiers éléments de la
chronologie de I’incision de la Basse-Arve au cours de
I’Holocene.

I1 semble donc qu’au cours du Tardiglaciaire les
apports torrentiels de I’ Arve ont, dans un premier temps,
contribué au comblement des bassins glaciolacustres du
bassin Iémanique, et ont ensuite été piégés par le paléolac
de Bonneville durant le retrait du glacier dans la basse
vallée de I’Arve. Mais dés la fin du Tardiglaciaire, et
durant I’Holocene, les glaciers n’ont plus oscillé que dans
la haute vallée de I’Arve. Les apports torrentiels de la
riviere, associés aux eaux de fonte glaciaire, ainsi qu’a
de nombreuses destabilisations des versants, ont donc trés
probablement rapidement comblé le paléolac de
Bonneville, et redonné au Rhéne son caractere de fleuve
alpin depuis la fin du Tardiglaciaire. Durant I’ Holocéne,
le cours d’eau s’est ensuite fortement incisé dans son lit.

2.2.2. La vallée de la Valserine

Aucune donnée chronologique n’a été publiée, sur le
remplissage de la vallée de la Valserine. Cette vallée
draine I’extrémité SE de la haute chaine du Jura, et rejoint
le Rhéne au niveau de Bellegarde, au Sud du bassin
Iémanique (fig. 77). Cependant, I'évolution Tardiglaciaire
des versants N et NW du Jura a été largement étudiée par
Campy & Richard [1988], Lamy-Au-Rousseau [1991],
Buoncristiani {1997] et Bichet [1997]. Si I’on suppose
une évolution Tardiglaciaire similaire pour le SE du Jura,
cela signifie :

1) que la fonte des glaciers locaux au début du Dryas
ancien serait 2 1’origine de vidanges progressives de lacs
proglaciaires ;

2) que de petits lacs peuvent se développer en amont
des moraines frontales contemporaines du retrait glaciaire
durant le Dryas ancien ;

3) que le détritisme s’intensifie durant la fin du
Tardiglaciaire (chronozones de I’ Allerod, du Dyas récent
et du Préboréal) ;
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4) que le détritisme décroit durant I’Holocene, et qu’il
fluctue selon I’évolution de la végétation, mais aussi selon
I’intensité du défrichement et de la déforestation diis a
I’Homme.

Cette évolution du détritisme est, par ailleurs,
confortée plus au Nord (au pied de la haute-chaine du
Jura) par ’enregistrement sédimentaire Tardiglaciaire-
Holocene du Petit lac 1éman.

2.2.3. Lavallée des Usses

Aucune donnée chronologique n’éxiste non plus dans
la littérature sur le remplissage de la vallée des Usses.
Cette vallée draine le flanc Est du Mont Saleve a
I’extrémité SE du bassin lémanique, ainsi que 1’avant-
pays haut-savoyard et rejoint la vallée du Rhone juste au
Nord du paléolac du Bourget (fig. 77).

I1 est néanmois raisonnable de proposer que la charge
de cette riviere devait étre importante durant le Dryas
ancien, lors du retrait des glaciers du Rhone et de I’ Arve,
en limite de ce bassin versant.

2.3. Chronologie du remplissage du bassin versant du
Fier et du lac d’ Annecy

2.3.1. Le Fier

Le bassin versant du Fier draine le Sud du massif des
Bornes, le bassin versant du lac d’ Annecy et le Nord du
massif des Bauges par la confluence du Chéran (fig. 77).

Les seules données chronologiques disponibles
proviennent de I’ étude pluridisciplinaire du lac d’ Annecy.
Cependant, le Fier ayant été le principal affluent du lac
d’Annecy jusqu’al’ Atlantique récent (soit environ 5000
ans BP), la chronologie du remplissage de la cuvette
lacustre illustre bien I’évolution Tardiglaciaire-Holocéne
du détritisme du bassin versant [Van Rensbergen, 1996 ;
Manalt, 1998].

2.3.2. Le lac d’Annecy

La géométrie du remplissage du bassin n’est connue
par sismique réflexion que dans une partie du Grand lac,
en raison de I’importante présence de gaz dans le reste
du bassin (fig. 80). Cette géométrie est trés similaire a
celle du remplissage du lac du Bourget [Van Rensbergen,
1996], et se compose de cing unités. Le sondage profond
réalisé le long du flanc Est du lac n’a pas récoupé
I’ensemble du remplissage, mais il permet un étalonnage
précis des principales unités visibles en sismique (fig.
81). La chronologie du remplissage, est établie 1) a partir
de deux datations 14C AMS sur des débris végétaux
prélevés dans la partie supérieure du sondage, 2) par la
palynologie et 3) par I’analyse détaillée de la lamination
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(résultats de I’étude pluridisciplinaire menée par le groupe
CLIMASILAC, in Manalt, [1998]).

L’unité 5 atteint 10 m d’épaisseur en sondage et se
développe depuis la transition Bolling-Allerod (soit
environ 12000 ans BP). Elle se caractérise par une fine
lamination silto-argileuse assez peu contrastée, et une
richesse en carbonate et matiére organique. En sismique,
cette unité forme un drapé lacustre constitué par des
réflexions de tres faible amplitude bien continue. La
configuration des réflecteurs est légérement divergente
vers le NW a la base de I’unité, et devient trés 1égérement
divergente vers le SW, au sommet. Cette morphologie
traduit 1) une sédimentation dominée par la décantation
de particules bio-induites depuis 12000 ans BP, 2)
I’abandon du Fier au Nord du lac il y a environ 5000 ans
BP, 3) un apport détritique limité provenant du delta du
Laudon.

Cela signifie que dés la fin du Tardiglaciaire, le
réchauffement des eaux du lac favorise le développement
d’une sédimentation authigéne et que le développement
de la végétation dans le bassin versant limite les apports
détritiques. La péjoration climatique du Dryas récent
permet un certain retour du détritisme, mais celui-ci est
principalement piégé au niveau du delta du Fier et ne
s’enregistre pas dans le forage profond.

L’unité 4 atteint 7 m d’épaisseur en sondage et se
développerait entre 12000 et 14000 ans BP environ
d’apres I’analyse de la lamination calée sur le Lacher See
Tephra (niveau de cendre repere en Europe de 1’Ouest,
daté de 11000 ans BP, [Brauer & Casanova, soumis ; in
Manalt, 1998]), mais également d’aprés les données
palynologiques [David et al., soumis ; in Manalt, 1998].
Cette unité se caractérise par une fine lamination silto-
argileuse, de nombreux niveaux silto-sableux peu épais
et une transition progressive vers 1’unité 5 [Manalt, 1998].
En sismique, cette unité développe un large dépdt-centre
au Nord du lac, qui semble se prolonger sous la ville
d’Annecy [Van Rensbergen et al., 1998]. La configuration
de cette unité résulte de la progradation vers le Sud des
bottom-sets du delta du Fier dans un vaste lac périglaciaire
[Van Rensbergen, 1996 ; Manalt, 1998]. La sédimentation
deltaique du Fier est essentiellement issue d’interflows
déviés vers le flanc Ouest du lac par la force de Coriolis.
Cela traduit 1) le développement de la stratification des
eaux du lac, 2) la diminution de la charge de fond des
apports du Fier. Cette évolution résulterait de la
progradation de la plaine alluviale du Fier a I’extrémité
Nord du paléolac d’ Annecy, et serait associée au retrait
progressif des glaciers en dehors du bassin versant
hydrographique du Fier [Van Rensbergen et al., 1998],
ou a la fonte du glacier du Fier [Manalt, 1998].

En résumé, de la fin du Dryas ancien au Bolling, le
remplissage du lac d’Annecy passe d’un systéme
périglaciaire a un systeme postglaciaire pouvant &tre
thermiquement stratifié. Le détristisme diminue mais
reste important et est probablement largement piégé par
la cuvette lacustre. Le développement d’interflows
concentre les apports le long du flanc Ouest du lac, et ne
sont que faiblement enregistrés dans le forage profond.
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FIG. 80. — Géométrie du remplissage du lac d’ Annecy. (A) localisation des données sparker de 1993 et du sondage profond, extension du paléolac
d’ Annecy et principaux affluents. (B) coupe transversale synthétique de la stratigraphie sismique du remplissage du lac d’ Annecy.
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L’unité 3 atteint presque 14 m d’épaisseur en sondage
et se développerait entre 14000 et 14450 ans BP, d’aprés
I’analyse de la lamination calée sur le Lacher See Tephra
[Brauer & Casanova, soumis ; iz Manalt, 1998]. Cette
unité est caractérisée par une lamination annuelle trés
homogéne, et posséde quelques dropstones a sa base
[Manalt, 1998]. En sismique, 1’unité 3 présente un
remplissage axial caractéristique d’apports par
underflows développés dans un lac pro- puis péri-glaciaire
[Van Rensbergen et al., 1998]. La fraction plus sableuse
des underflows développe des réflecteurs de plus forte
amplitude dans 1’axe du bassin, et n’est pas enregistrée
dans le sondage. La géométrie de cette unité, mais
également la minéralogie des argiles, soulignent deux
sources d’apports : un front glaciaire au Nord associé
aux glaciers de I’ Arve et du Fier, et un front glaciaire an
Sud associé aux glaciers locaux, ainsi qu’a une diffluence
du glacier plus interne de I’ Arly [ Van Rensbergen, 1996 ;
Manalt, 1998].

Ainsi, au début du Dryas ancien, le remplissage de la
dépression lacustre résulte d’apports par underflows et
développe une épaisse séquence varvée en 500 ans
environ. Le lac passe d’un systeme proglaciaire, a un
systéme périglaciaire et piege 1’essentiel du détritisme.

2.4. Chronologie du remplissage du lac du Bourget

2.4.1. La fin du comblement du paléolac du Bourget

Le comblement du paléolac du Bourget résulte : 1)
du comblement par les alluvions du Rhéne au Nord du
lac, 2) du comblement par les alluvions de 1a Leysse au
Sud du lac et 3) du comblement par les alluvions du
Sierroz et du Tillet 4 I’Est du lac. Une fois le lac comblé,
de larges plaines alluviales et de nombreuses tourbieres
se sont développées au Nord (marais de Chéautagne,
marais de Lavours) et au Sud du lac (marais de la Motte

Servolex). Trois datations 4 la base de niveaux de tourbes.

permettent de préciser I’4ge de la fin du comblement du
paléolac du Bourget (fig. 82) :

Au Sud du lac, la base des tourbes est datée de 10940
+/- 750 ans BP a Challes-les-Eaux et marque le stade
ultime du comblement d’un petit plan d’eau alors isolé
du lac par la progradation du delta de la Leysse
[Monjuvent & Nicoud, 1987]. Plusieurs niveaux de
tourbes ont également été reconnus par sondage, dans le
marais de la Motte Servolex depuis la c6te 227 m, mais
ils n’ont pas été datés.

Au Nord du lac, un sondage a rencontré 7 2 9 m de
tourbe 4 Béon (marais de Lavours). Les analyses
polliniques de R. Peterschmitt [1948] ont révélé la
présence de pollens de pin et lui ont permis de proposer
un ige de 6000 ans BP environ (soit fin de I’ Atlantique),
mais les études plus récentes réalisées dans les Alpes du
Nord placent la disparition du pin devant la chéneraie
mixte, lors du Boréal soit 9000 ans BP [Bravard, 1987].

La Tourbi¢re de Chafitagne a été étudiée par J. Becker
[1952} au NE du lac & Chindrieux, et selon Hannss [1984]
in Bravard [1987], la base de la tourbe qui repose ici sur
la craie lacustre, a8 227 m d’altitude, serait Préboréale
¢’est-a-dire entre 10000 et 9000 ans BP.

Ces données chronologiques sont homogenes, et
indiquent que le comblement des extrémités Nord et Sud
du lac du Bourget s’est produit au début de I’Holocéne
entre 10000 et 9000 ans BP environ.

Au Nord, ce comblement s’est accompagné du
détournement du Rhéne [Bravard, 1987], ¢’est-a-dire du
principal affluent associé€ au développement de I’unité 4
reconnue en sismique. Dans le lac, le détritisme a donc
trés probablement diminué de fagon considérable  partir
du début de ’Holocene, alors que la température des eaux
du lac augmentait. A partir de cette période, les apports
du Rhdne ne se sont déversés dans le lac que lors de forts
débordements de crues, comme le montrent les données
historiques de Ia région et la répartion granulométrique
des alluvions du Rhone [Bravard, 1981 ; Bravard, 1987].

11 est également trés probable que le développement
de la végétation a réduit le détritisme au Sud et 3 ’Est du
lac. En sismique, la configuration des réflecteurs de
I’'unité 5 indique un développement dominé par une
sédimentation authigéne, et dans une moindre mesure,
des apports deltaiques.

Je propose donc un age compris entre 10000 et 9000
ans BP environ pour la base de 1'unité 5 du lac du Bourget.

2.4.2. L’évolution du détritisme régional

Deux pics de détritisme ont influencé 1’évolution de
la sédimentation Tardiglaciaire-Holocéne de notre zone
d’étude : le début du Dryas ancien et la période allant du
Dryas récent au Préboréal. Durant le Dryas ancien, la
fonte du glacier du Rhéne a favorisé d’importantes
vidanges glaciaires au sein du Petit lac, et probablement
en aval du bassin lémanique. Bien que le Grand lac ait
piégé le détritisme du Dryas récent, celui-ci s’est
également répercuté en aval du bassin 1émanique sous
I'influence des apports fluvio-glaciaires de I’ Arve.

Ces deux pics sont généralement bien marqués dans
I’ensemble du Jura [Campy & Richard, 1988], et ont
probablement également influencé la charge sédimentaire
de la Valserine.

Le pic de détritisme du Dryas ancien est
particuliérement net dans le remplissage du lac d’ Annecy
et associé au retrait des glaciers locaux. Par contre, celui
du Dryas récent n’est pas clairement enregistré au centre
du bassin, mais il a probablement favorisé le comblement
de I’extrémité NW du lac et le détournement progressif
du Fier.

Le détritisme allant du Dryas récent au Préboréal
coincide avec ! fin du comblement des extrémités Nord
et Sud du lac du Bourget, et le détournement du Rhéne a
I’Ouest du lac.
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Données chronologiques sur le comblement des extrémités du lac du Bourget
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FIG. 82. — Synthése bibliographique des données chronologiques localisées proches du lac du Bourget. L’4ge de la base des tourbes au Nord du
lac résulte de la réinterprétation des données palynologiques de Petterscmit [1948] et Becker {1952] par Bravard [1981]. Le log chronologique du
remplissage du lac de Cerin provient de la synthése des travaux réalisés sur le site de Cerin, aujourd’hui toujours en cours d’atterrissement.
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Au Sud du Bugey (Ain) et a une vingtaine de
kilomatres plus a I’Ouest du lac du Bourget, les données
chronologiques du remplissage du lac de Cerin permettent
de mieux cerner 1’évolution du détritisme de notre zone
d’étude depuis le Pléniglaciaire supérieur (fig. 82). La
position trés méridionale de ce lac par rapport a la chaine
du Jura a retenu I’ attention de 1’équipe du laboratoire de
Chrono-Ecologie de I’Université de Franche-Comté
depuis le début des années 90 et son remplissage est
aujourd’hui trés bien connu [Ruffaldi, 1991 ; Magny, 1995
; Bossuet et al., 1996]. Ce lac se situe entre la vallée du
Rhone et notre zone d’étude 4 764 m d’altitude. Il posséde
un bassin versant d’environ 2 km?2 essentiellement
alimenté par les eaux de ruissellement [Bossuet et al.,
1996]. Le lac actuel est trés limité et représente la partie
résiduelle d’un lac de 14 ha qui s’était établi dans une
dépression surcreusée par les glaciers wirmiens. La
morphologie du bassin, la nature et la géométrie des
remplissages ont été reconnues grice a des prospections
géophysiques (sondages électriques et profils
électromagnétiques), et 52 forages carottés [Bossuet et
al., 1996]. Leur chronologie a été fixée a partir des
données palynologiques et de 14 datations radiocarbones.
Le log synthétique de la chronologie de son remplissage
est présenté dans la fig. 82. Comme dans beaucoup de
lacs du Jura [Bossuet et al., 1996], le remplissage de Cerin
présente, a la base, des formations détritiques plus ou
moins grossiéres (moraine, rythmites silto-argileuses,
sédiments argilo-silteux encadrant de la gyttja), en
position médiane des dépb6ts carbonatés d’origine
biochimique (craies lacustres laminées de plus en plus
organiques) et au sommet des formations 4 dominante
organique (tourbe blonde 2 sphaignes). On note qu’au
début du Tardiglaciaire les rythmites recouvrent
I’ensemble du bassin et représentent une part importante
du comblement de la cuvette. Puis au cours du
Tardiglaciaire, la sédimentation détritique se développe
principalement durant la période froide du Dryas ancien,
mais également durant le Dryas récent, alors que la
formation de gyttja coincide avec ’interstade Bolling-
Allerod. C’est au cours du Préboréal que les formations
crayeuses se forment et induisent une accélération du
comblement de la cuvette lacustre [Bossuet ef al., 1996].

Enfin, le détritisme du Dryas récent est également bien
enregistré par les pollens et les rapports isotopiques de
I’oxygene dans plusieurs lacs du plateau suisse [Lotter
etal., 1992].

11 est donc possible de reconnaiire trois principales
périodes de détritisme dans ’ensemble de notre zone
d’étude : la fin du Pléniglaciaire supérieur, le Dryas
ancien (soit environ 15000-12700 ans BP) et la transition
allant Dryas récent au Préboréal (soit environ 11000-
9000 ans BP).

2.4.3. Corrélation du remplissage du lac du Bourget

Les travaux de Pieter Van Rensbergen [1996]
soulignent la similitude des remplissages sédimentaires

des lacs d’ Annecy et du Bourget. Depuis leur base, les
remplissages résultent principalement A) d’apports sous-
glaciaires déposés a la base du glacier puis dans un lac
sous-glaciaire (unités 1), B) d’apports sous-glaciaires
déposés dans un lac pro-glaciaire de plus en plus vaste
(unités 2), C) d’apports fluvioglaciaires développant
d’importants underflows dans un lac périglaciaire (unités
3), D) d’apports fluviatiles comblant les extrémités des
bassins par interflows et underflows dans un lac post-
glaciaire thermiquement stratifié (unité 4) et E) d’apports
dominés par une sédimentation authigéne dans un lac
inter-glaciaire (unité 5).

Le travail présenté ici, est tout a fait en accord avec
les conclusions de Pieter Van Rensbergen, mais il souligne
également I’importance de la position du bassin, vis-a-
vis des principaux apports fluvio-glaciaires.

En effet, selon Van Rensbergen [1996], le
développement de 1’unité 5 serait principalement associé
aux changements climatiques de la transition Bolling-
Allerod (soit entre 13000 et 12000 ans BP) et permettrait
de corréler les différents lacs alpins.

Cependant, I’étude du remplissage du Léman permet
de mieux contraindre 1’ évolution climatique de larégion,
et de mieux replacer le détritisme provenant du bassin
lémanique durant la déglaciation. Cette analyse est en
accord avec I’étude de la sédimentation de la rade de
Geneve [Moscariello et al., 1998], les résultats obtenus
dans le lac de Cerin & 1’extrémité Sud du Jura [Bossuet et
al., 1996], et ’estimation de 1’4ge de 1a base des marais
de Lavours et de Chautagne [Bravard, 1987].

Il me semble donc que les apports du Rhéne ont
comblé le Nord du lac du Bourget durant le Dryas ancien,
jusqu’au Dryas récent. A la transition Tardiglaciaire-
Holoceéne, ce comblement a atteint le Nord du lac actuel,
et I’a isolé du systeme fluviatile. C’est a cette époque
que D’exutoire du lac s’est développé, et que la
sédimentation lacustre a été dominée par une production
bio-induite dans la tranche d’eau (unité 5).

Par contre, les remplissages Tardiglaciaires des lacs
du Bourget et d’ Annecy ayant été principalement dictés
par les variations climatiques régionales, il me semble
possible de les corréler. Ces deux lacs ne sont distants
que de 20 km, et durant la derniére déglaciation, ils ont
tous deux accumulé les apports fluvioglaciaires de la
diffluence du glacier de I’ Arve dans I’avant-pays haut-
savoyard. Ces apports ont comblé le Nord du lac
d’ Annecy dans un contexte plus proximal, et le flanc Est
du lac du Bourget via le systtme fluvio-glaciaire du
Sierroz [Van Rensebegen, 1996]. Les remplissages post-
glaciaires de ces deux lacs ont principalement résulté du
retrait de diffluences glaciaires provenant des massifs
cristallins externes : le glacier de 1’ Arly dans le lac
d’ Annecy [Manalt, 1998], et le glacier de 1'Isére dans le
lac du Bourget.

Les principales différences de ces deux bassins sont
leurs dimensions, leurs positions par rapport au relief
alpin, et leurs altitudes. Ainsi, le bassin du lac d’ Annecy
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est de taille plus réduite, mais il se situe entre deux massifs
subalpins (Bauges et Bornes) et se développe a une
altitude plus élevée que le bassin du Bourget. Celui-ci
présente un bassin plus vaste mais surtout plus profond,
et il se situe dans le bassin molassique savoyard, au
contact entre les premiers chainons du Jura au Nord, et
au contact du front subalpin vers le Sud et le SE. Ces
différents contextes locaux sont probablement a1’ origine
des 1égeres différences de leur remplissage, mais dans
I’ensemble les étapes de la déglaciation wiirmienne
semblent similaires.

Je propose donc :

1) que la base duremplissage du lac du Bourget (unités
1a, 2a, 1b et en partie 2b) corresponde au Pléniglaciaire
supérieur (> 15000 ans BP) ;

2) que la majorité du remplissage glacio-lacustre puis
lacustre du bassin (fin de 1’unité 2b, 'unité 3 et en partie
’unité 4) se soit développée durant le Dryas ancien (entre
15000 et 13000 ans BP) ;

3) que la fin du remplissage lacustre de ’unité 4 se
soit développée a la transition Tardiglaciaire-Holocéne
(entre 10000 et 9000 ans BP) ;

4) que la sédimentation authigéne soit dominante
depuis le début de I’'Holocene.

3. — EVOLUTIONS DE LA GLACIATION DU WURM

3.1. Deux fluctuations glaciaires

A partir des données bibliographiques présentées dans
le chapitre 1, des travaux réalisés sur le remplissage du
lac d’Annecy et des résultats de 1'étude
sismostratigraphique des remplissages sédimentaires des
lacs du Bourget et du Léman, il est possible de préciser
deux fluctuations des glaciers wiirmiens durant le
Pléniglaciaire supérieur et de détailler les stades de la
derniére déglaciation. Ces travaux ont ét€ présentés début
Octobre 1998 aux membres du « Groupe de travail
Quaternaire lémanique » dans le cadre de I'.G.C.P. 378
- Circumalpine Quaternary correlations ; et apparaissent
en accord avec les études réalisées dans I’ensemble des
Alpes.

Depuis les études de Penk & Briickner [1909], de
nombreux travaux ont permis de préciser les chronologies
de 1a glaciation du Wiirm, mais dans notre zone d’étude
peu de datations 14C sont disponibles et elles ne
concernent que la période du Wiirm récent :

- dans la région des moraines internes de Lagnieu
(Ain), Mandier [1988] a daté un fragment de bois retrouvé
par forage dans le remplissage glacio-lacustre du bassin
de Malville (qui est comblé par des dépbts fluvio-
glaciaires), et donne un age de 26 470 +/- 920 ans 14C
BP;

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30

- dans les complexes morainiques d’Evian, Blavoux
[1988] suggere une englaciation datée par !4C entre
24900 et 23500 ans BP ;

- dans la rade de Genéve, Moscariello [1996] a daté
des fragments de bois trouvés au toit de la moraine

supérieure du bassin genevois dans un esker, donnant un
dge 18940 +/- 210 ans 14C AMS BP ;

- dans les terrasses de kame de Thonon situées 2 540 m
d’altitude, Dray [1993] rapporte un age d’environ 14000
ans 14C BP 2 partir de deux ossements de mammouth.

A l’aval du bassin lémanique, une seule moraine
wiirmienne est connue, mais dans le bassin genevois, une
moraine inférieure repose sous la moraine supérieure
[Moscariello et al., 1998]. La sismostratigraphie du
Léman permet de détailler les stades A,B,C et D du retrait
du glacier du Rhone jusqu’a la hauteur de Thonon. La
corrélation des données sismiques avec le forage de la
rade de Geneve et les carottages au Nord du Petit lac et
le long du flanc Sud du Grand lac permettent de replacer
ce retrait du glacier durant le Dryas ancien, et sont en
accord avec les datations des terrasses de Thonon.

Les travaux de Monjuvent [1988] puis de Campy et
al. [1990] détaillent les étapes de la déglaciation du glacier
rh6danien lors de son retrait depuis les moraines internes
de Lagnieu.

Entre les moraines internes et le Nord du lac du
Bourget, Monjuvent [1988] souligne ’importance du
développement de culots de glaces « mortes » associées
a des lacs juxtaglaciaires, entre les principaux reliefs de
I’avant pays. C’est ainsi qu’est expliqué le remplissage
sédimentaire du bassin de Malville.

Campy et al. [1990] décrivent un retrait similaire dans
I’avant-pays haut-savoyard, au Sud du bassin lémanique
(bassins de la Valserine et des Usses).

Dans le bassin du Bourget, deux moraines
wiirmiennes sont clairement cartographiées en sismique.
La moraine inférieure (unité la) est présente dans
I’ensemble du bassin, alors que la moraine supérieure
(unité 1b) ne se développe que dans la moitié Sud du
bassin.

Dans le Grand lac d’ Annecy, une moraine inférieure
est également présente dans I’ensemble de la zone étudiée,
et des dépbts morainiques supérieurs la recouvrent, le
long du flanc Est du bassin (fig. 80). La base du forage
profond du lac d’ Annecy a recoupé le sommet de ces
dép6ts morainiques supérieurs et permet de leur attribuer
un ige légerement antérieur au Dryas ancien.

Il semble donc que les remplissages lacustres étudiés
confirment une importante fluctuation glaciaire mise en
évidence par les rares datations radiocarbones de 1a fin
du Pléniglaciaire supérieur dans la région. La derniére
avancée des glaces €tant plus limitée que la précédente
et suivie de la déglaciation Tardiglaciaire, elle correspond
a la derniére glaciation mondiale développée entre 18000
et 20000 ans BP. A I’échelle mondiale, cette période
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correspond 4 un maximum d’extension des glaces polaires
(le Last Glacial Maximum ou LGM), mais dans les Alpes,
I’extension des glaciers n’a pas dépassé les zones
subalpines :

- le glacier du Rhoéne a atteint la partie méridionale
du bassin 1émanique et entame son retrait aux environs
de 18000 ans BP;

- la diffluence du glacier de I’Isere n’a occupé que la
moitié Sud du lac du Bourget (stade de Brison St
Innocent) et se retire durant la fin du Pléniglaciaire
supérieur.

A partir de ce schéma, il est possible de proposer une
corrélation des remplissages sédimentaires des lacs du
Bourget, d’ Annecy et du Léman (fig. 83).

L’étude de la chronologie du remplissage du lac de
Cerin apporte également des précisions importantes :

I’étude détaillée de la lamination des rythmites de la base
du remplissage permet la reconnaissance d’un signal
annuel : ces rythmites correspondent a4 des varves
glaciaires complexes [Gauthier, 1998]. Le comptage de
ces varves donne une durée minimale de 350 ans. Selon
Michel Magny et Hervé Richard (com. pers.) cette
séquence varvée se serait déposée entre 15 350 et 15 000
ans BP, sachant que le début du Dryas ancien pourrait se
placer entre 15 000 ou 14 500 ans BP. Les sondages de
Cerin présentant une sédimentation continue depuis le
départ du glacier jusqu’a nos jours, cela signifie qu’un
glacier local est resté sur le haut Jura jusqu’a la fin du
dernier maximum glaciaire (LGM ) et qu’il a fondu trés
rapidement en quelques centaines d’années
immédiatement avant le Dryas ancien.

Les moraines de Lagnieu seraient ainsi associées a
une glaciation wiirmienne plus ancienne, probablement
vers 30000 ans BP durant la phase la plus froide du

w Léman Lac du Bourget Lac d'Annecy
pd
il [ SUBATLANTIQUE
8 SUBOREAL L ]
ATLANTIQUE A
S IBORER T Unité 5 Unité 5 Unité &
T | PREBOREAL
~ t0000anspP| ————m—mmoonon— i - -
DRYAS RECENT s
11000 ans Bp| UNité 4 |
ALLEROD 12 000 ans BP
BOLLING A
W 42700ans BP T Unite 4
2 sous-unité 3d
2 sous-unité2d __ Unité 4
3 sous-unité 3¢
g DRYAS ANCIEN sous-unite 2¢ Unité 3 14000 ans BP
= sous-unité 3b nite
sous-unit¢2b -~ Unité 3
sous-unité 3a 14 500 ans BP
o 15 000 ans BP o .
% sous-unité 2a Unité 2b facies 2b
uJ ______ P —
‘j—i 18 000 ans BP
g LGM Unité 1 Unité 1b Unité 1
18 900 ans BP
®|  20000ans BP ’ ---
& Unité 2a facies 2a
T o
>25 000 ans BP o
Unité 1a Unité 1

FiG. 83. — Corrélation des remplissages sédimentaires des lacs étudiés. Cette corrélation est basée sur 1) la sismostratigraphie des remplissages
du Léman et du lac du Bourget (ce travail) ; 2) celui du lac d’ Annecy [Van Rensbergen, 1996] ; 3) sur I’étude chronologique des remplissages
sédimentaires de la rade de Genéve [Moscariello, 1996] et du forage profond du lac ¢’ Annecy [Manalt, 1998] et 4) les résultats de 1’étude
sédimentologique du remplissage du paléolac de Malville dans I’ Ain [Monjuvent, 1988 ; Mandier, 1988].
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Pléniglaciaire, comme ’ont proposé Monjuvent &
Nicoud [1988]. Dans les Vosges, prés de la Grande Pile,
Seret et al. [1990] soulignent également une extension
maximale des glaciers wiirmiens entre 50000 et 30000
ans BP (stade isotopique 3). Le travail présenté ici,
confirmerait également que le maximum glaciaire
wiirmien ne se serait pas développé de fagon synchrone
sur I’ensemble du globe.

3.2. L’arrivée des glaciers wiirmiens

La découverte d’un affleurement proche du lac du
Bourget permet de préciser la position de 1’ancien lac
interglaciaire (le lac de Chautagne), lors de I’ arrivée des
glaciers wiirmiens (fig. 84).

En effet, sur I’affleurement de 1’ancienne carriére de
Brison St Innocent, une moraine est plaquée contre le
substratum urgonien, et évolue latéralement en un
lodgment till. Ces dépbts glaciaires sont recouverts de
dépbts lacustres silto-sableux a la base, qui deviennent
argileux au sommet. Ces fins dép6ts lacustres de couleur
gris-bleu sont recouverts d’un épais remplissage fluvio-
glaciaire fortement chenalisé, et sont associés a des dépots
de colluvions remobilisant de larges blocs de calcaires
urgoniens. Ces dép6ts de haute énergie sont probablement
a I’origine du développement d’une faille de tassement
affectant I’ensemble de la séquence lacustre. La séquence
argileuse se caractérise par de nombreux débris végétaux
(lignites, charbons de bois) et présente de nombreux
cristaux de gypse. La datation radiocarbone d’un bois
fossile de 200 g découvert au sein de ces argiles a donné
un Age 14C > 35000 ans BP (ARC 1794). La déformation
lie a la compression de ce bois humide n’a pas permis
de déterminer son essence, mais il s’agit probablement
d’un conifere.

Cependant, plusieurs informations permettent de
proposer un ige interglaciaire Riss-Wiirm a ces argiles :

1) leur faciés est caractéristique des argiles a lignites
interglaciaires reconnues localement par Nicoud et al.
[1985] dans le bassin chambérien a la méme cote (270 m
d’altitude) ;

2) I’analyse de la minéralogie des argiles a révéié la
présence de kaolinite, qui caratérise le sommet des argiles
d’Eybens [Aprahamian et al., 1970]. Ce minéral est
également présent dans les sédiments actuels du lac
Bourget (voir chapitre 3) et du lac d’ Annecy [Manalt,
1998] ;

3) les petit cristaux de gypse traduisent une altération
prolongée de la matiere organique, comme cela a été bien
décrit dans les argiles du Triéves [Lignier, 1996].

11 est donc trés probable que les dépbts glaciaires
plaqués contre le substratum calcaire correspondent 4 la
glaciation du Riss, comme cela est visible en sismique
dans la baie de Grésine sous le faciés stratifi€ post-Riss
du flanc NE du lac du Bourget (annexe 2).
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Les dép6ts fluvioglaciaires au sommet de
I’affleurement correspondent ainsi probablement & la
progression vers le Nord du sandur développé par
I’arrivée du glacier wiirmien dans le lac de Chautagne
d’4ge interglaciaire Riss-Wiirm.

A partir de tous ces éléments, il est possible de
schématiser les grands stades de 1’évolution de la
glaciation du Wiirm dans la région étudiée (fig. 85, 86,
87, 88 et 89). Ces cartes sont schématiques et ont pour
but de replacer les environnements de dépdts associés
aux différentes unités des remplissages des lacs du
Bourget, d’ Annecy, de Cerin et du Léman.

4 . — APPROCHE QUANTITATIVE DES REMPLISSAGES.

4.1. Le remplissage du lac du Bourget

A partir de la chronologie et de la géométrie du
remplissage du lac du Bourget, il est également possible
de proposer une quantification approximative des flux
sédimentaires associés ala fin du Pléniglaciaire supérieur
(unités 1a, 2a, 1b et 2b), au Tardiglaciaire (unités 3 et 4)
et a ’'Holocene (unité 5).

Les valeurs de la densité séche moyenne des
sédiments glaciaires, postglaciaires et interglaciaires
peuvent étre définies par comparaison avec les résultats
du forage profond du lac de Ziirich [Eberli, 1984].

- sédiments glaciaires : 2.15 g/cm3
- sédiments postglaciaires : 1.75 g/cm3

- sédiments interglaciaires : 1.54 g/cm3

Les « volumes de sédimentation moyens » associés a
chacunes de ces trois périodes peuvent &tre définis a partir
des volumes des unités et de 1’estimation de leur 4ge. 1
est donc possible d’obtenir des valeurs en m3/an. Le taux
de sédimentation peut &tre approximativement défini, en
divisant le « volume de sédimentation » par la surface
actuelle du lac (soit 42 km?), puisque la répartition des
unités pléniglaciaires supérieurs, des unités tardiglaciaires
et de I’unité holocéne couvre I’ensemble de la surface du
lac (fig. 45).

Ainsi, depuis 30000 ans BP environ et jusqu’a la fin
du Pléniglaciaire supérieur (il y a 15000 ans BP), 1.008
km3 de sédiments se sont déposés dans le bassin du
Bourget (unités 1a, 2a, 1b et 2b). Durant le Tardiglaciaire
(s0it 5000 ans), 1.046 km3 de sédiments se sont déposés
(unités 3 et 4), alors que durant I’Holocéne (soit 10000
ans) seulement 0.392 km3 de sédiments se sont
accumulés (unité 5).

Les résultats sont rassemblés dans le tableau 1. On
notera que le taux de sédimentation tardiglaciaire est
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Montagne
de ia Biolle

Affleurement de la carriere de Brison St Innocent
N (Altitude: 270 m)

logment till

=1 substratum urgonien affecté de stries glaciaires, et poches karstiques colmatées

remplissage fluvio-glaciaire(chenaux-levées) et colluvions

remplissage lacustre argileux riche en débris végétaux (faciés a lignites)

remplissage lacustre silto-sableux

remplissage fluvio-glaciaire Wiirmien et colluvions

> 35000 "*C ans BP remplissage lacustre interglaciaire Riss-Wirm

remplissage lacustre post-riss

logment till rissien

moraine de fond rissienne

FI1G. 84. — Détail de I’affleurement de Brison-St Innocent.
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70 000 ans BP environ
(stade isotopique 4)

Lac de Chautagne:
progression des apports
fluvioglaciaires associés au
développement du sandur de la
diffluence du glacier de I'isére

Complété d'aprés
Nicoud et al., 1985

> 35 000 ans BP environ
(stade isotopique 3)

Léman:
dépot de la moraine inférieure

Lac du Bourget:
dépot de I'unité 1a

Lac d'Annecy:
dépot de I'unité 1

Complété d'apres
Monjuvent, 1988
Campy et al., 1990

iée lors de 1’extension maximale de la glaciation wiirmienne.

Fic. 85. — Schéma paléogéographique de la zone étud
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25 000 ans BP environ
(stade isotopique 3)

Léman:
dép6bt des alluvions anciennes
associé au sandur du glacier du Rhone}

Lac du Bourget:
dépot de l'unité 2a

Lac d'Annecy:
dépot du faciés 2a

Complété d'apres
Nicoud et al., 1985;
Monjuvent, 1988;
Campy et al., 1990;
Van Rensbergen, 1996;
Manalt, 1998;
Moscariello et al., 1998

< 20 000 ans BP environ
(stade isotopique 2)

Léman:
dépbt de la moraine supérieure a
L.aconnex , et de I'unité 1 dans le lac

Lac du Bourget:
dépot de l'unité 1b

Lac d'Annecy:
dépbt latéral de I'unité 1

Compilété d'apres

Van Rensbergen, 1996;
Manalt, 1998;
Moscariello et al., 1998

FiG. 86. — Schéma paléogéographique de la zone étudiée durant le dernier maximum wiirmien.
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>15 000 ans BP environ
(stade isotopique 2)

Léman: (lac des 430m ?)
dépot des unités 2a et 3a

Lac du Bourget: (lac des 280m
dépét de I'unité 2b
Lac d'Annecy: (lac des 460 m)
dép6ot du facies 2b

Lac de Cerin:
début des rythmites

Complété d'apres
Nicoud et al., 1985;
Campy et al., 1990;
Van Rensbergen, 1996;
Bossuet et al., 1996
Manalt, 1998;
Moscariello et al.,1998

Chapron, 1998

14 500 ans BP environ
(stade isotopique 2)

Léman: (lac des 430m ?)
dépot des unités 2b et 3b
Lac du Bourget: (lac des 280m)
dépot de l'unité 3

Lac d'Annecy: (lac des 460 m)
dépéot de I'unité 3

Lac de Cerin:
fin des rythmites

Complété d'apres
Nicoud et al., 1985;
Campy et al., 1990;
Van Rensbergen, 1996;
Bossuet et al., 1996
Manalt, 1998;
Moscariello et al.,1998

FIG. 87. — Schéma paléogéographique de la zone étudiée a la transition du Tardiglaciaire.
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14 000 ans BP environ
(stade isotopique 2)

Léman: (lac des 405 m ?)
dépot des unités 2c et 3¢

Lac du Bourget:
dépot de la fin de I'unité 3

Lac d'Annecy:
début de I'unité 4

Lac de Cerin:
détritisme argilo-silteux

Complété d'apres
Nicoud et al., 1985;
Van Rensbergen, 1996;
Bossuet ef al., 1996
Manalt, 1998;
Moscariello et al., 1998

Chapron, 1998

13 000 ans BP environ
(stade isotopique 2)

Léman: (lac des 405 m ?)
dépot des unités 2d et 3d

Lac du Bourget:

dépot de l'unité 4

Lac d'Annecy:

fin du dépdt de 'unité 4

Lac de Cerin:
détritisme argilo-silteux

Compiété d'aprés
Nicoud et al., 1985;
Van Rensbergen, 1996;
Bossuet et al., 1996
Manalt, 1998;
Moscariello et al., 1998

Fi1G. 88. — Schéma paléogéographique de la zone étudiée durant le Tardiglaciaire.
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S5

10 500 ans BP environ
(stade isotopique 2)

Léman:
dépot de l'unité 4

Lac du Bourget:
dépot de I'unité 4
Lac d'Annecy:
dépot de I'unité 5

Lac de Cerin:
détritisme argilo-silteux

Complété d'aprés

Van Rensbergen, 1996;
Bossuet et al., 1996
Manalt, 1998;
Moscariello et al., 1998

Chapron, 1998

9 000 ans BP environ
(stade isotopique 1)

Léman:
dépot de 'unité 5

Lac du Bourget:
dépot de I'unité 5

Lac d'Annecy:
dépot de 'unité 5

Lac de Cerin:
sédimentation authigéne

Complété d'apres

Van Rensbergen, 1996;
Bossuet et al., 1996
Manalt, 1998;
Moscariello et al., 1998

FIG. 89. — Schéma paléogéographique de la zone étudiée 2 la transition Tardiglaciaire-Holocéne.
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environ trois fois plus fort que durant la fin du
Pléniglaciaire supérieur et qu’il devient environ cing fois
plus faible durant 1’Holocene.

Ces résultats peuvent également permettre de calculer
les masses de sédiments déposés durant la fin du
Pléniglaciaire supérieur, le Tardiglaciaire et I’ Holocene,
a partir de la formule suivante :

P =Dmx Vol
P = poids des sédiments (en tonnes)
Dm = densité moyenne des sédiments (en g.cm-3
ou t.m-3)
Vol = volume sédimentaire (en m3)

Les résultats sont rassemblés dans le tablean 2. On
remarque que la masse de sédiments déposés durant le

Tardiglaciaire est équivalente 4 la masse déposée durant
la fin du Pléniglaciaire supérieur, et qu’elle devient trois
fois plus faible durant 1’Holocgne.

4.2. Comparaison des remplissages des lacs du Bour-
get et de Cerin

La comparaison de ces résultats avec ceux obtenus
par Bossuet et al. [1996] dans le lac de Cerin est résumé
dans le tableau 3. Dans ces deux lacs, on note que la
quantité de sédiments déposés par an évolue de facon
trés différente entre la fin du Pléniglaciaire supérieur, le
Tardiglaciaire et ’'Holocéne. Dans le lac du Bourget, la
quantité de sédiments déposés double entre la fin du
Pléniglaciaire supérieur et le Tardiglaciaire, et devient
dix fois plus faible durant 1’Holocene, alors que dans le
lac de Cerin, la quantité de sédiments déposés est presque

Fm : flux moyen

Pléniglaciaire supérieur _ Tardiglaciaire Holocéne

Durée : 15000 ans 5 000 ans 10 000 ans
Vol : 1.008 km3 1.046 km3 0.392 km3
Ts: 0.16 cm.an-1 0.50 cm.an-! 0.09 cm.an-!
Dm: 2.15 g.cm3 1.75 g.cm3 1.54 g.cm3

Fm:  0.34gcm-2.anl 0.9 g.cm-2.an-!

Vol : volume; Ts : taux de sédimentation, Dm : densité moyenne,

0.14 g.cm-2.an!

TABLEAU 1.— Flux de sédimentation durant le Pléniglaciaire supérieur, le Tardiglaciaire et 'Holocene.

Pléniglaciaire supérieur _ Tardiglaciaire Holocéne
Vol:  1.008 109 m3 1.046 109 m3 0.392 109 m3
Dm:  2.15g.cm3 1.75 g.cm3 1.54 g.cm3
P: 2.16 10%t 1.8310%t 0.604 10 ¢t

TABLEAU 2.—Masses de sédiments déposés durant le Pléniglaciaire supérieur, le Tardiglaciaire et I’ Holocene.
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six fois plus faible au Tardiglaciaire et augmente trés
fortement durant 1’Holocene.

Ces évolutions soulignent des mécanismes de dépdts
trés différents entre ces deux lacs en réponse a des
variations similaires de précipitations et de températures.

Lac de Cerin

Les variations de quantité de sédiments déposés dans
lac de Cerin a la fin du Pléniglaciaire, résultent d’une
remobilisation, forte et rapide, des sédiments glaciaires
présents dans son petit bassin versant (environ 2 km 2)
lors de la fonte trés rapide du glacier occupant cette
dépression. Durant le Tardiglaciaire, le détritisme résulte
du ruissellement dans un bassin versant peu couvert de
végétation, et reflete I’action d’importantes précipitations
(pluies ou neiges). En revanche, durant I’Holocene, la
tres forte quantité de sédiments déposés de fagon
centripéte (principalement des tourbes et de la craie
lacustre) traduit un développement de la végétation et un
important réchauffement climatique favorisant une trés
forte sédimentation authigéne [Bossuet ef al., 1996].

Lac du Bourget

Dans le lac du Bourget, la quantité de sédiments
déposés durant la fin du Pléniglaciaire supérieur résulte
de I’arrivée de deux glaciers et de leur retrait dans un lac
proglaciaire. Durant le Tardiglaciaire, les fronts glaciaires

se retirent rapidement plus en amont des vallées, et la
sédimentation proglaciaire devient périglaciaire (fig. 87,
88 et 89). On notera que la quantité de matériel déposée
est trés importante. Il semble donc que durant le
Tardiglaciaire, les apports détritiques abondants dans le
lac du Bourget, soient également associés 4 de fortes
précipitations (pluies ou neige) dans son vaste bassin
versant. Ces précipitations pourraient ainsi accélérer la
fonte de la glace lorsque le bassin versant est toujours
englacé, mais également favoriser le lessivage du bassin
versant libéré des glaces et peu végétalisé. Par contre, 2
lIa fin du Dryas récent, les apports fluviatiles et la
dimension du bassin versant se réduisent. Puis, au cours
de I’Holocene, le développement de la végétation favorise
une nouvelle diminution des apports détritiques, et la
sédimentation authigéne devient dominante.

5. — DISCUSSION

5.1. Enregistrements des fluctuations wiirmiennes
dans le NW des Alpes

Deux principales fluctuations glaciaires wiirmiennes
peuvent étre reconnues dans le NW des Alpes :

- une extension maximale probablement antérieure &
35000 ans BP atteignant les environs de Lyon (le

Lac du Bourget Pd (t.an

Lac de Cerin

PS: 300
T: 52
H: 195

PS : 14.4 x 104
T: 36.6 x 104
H: 3.92x 104

Pd(tan)_ Vol d(m3.an’!)

PS : Pléniglaciaire supérieur, 7 : Tardiglaciaire, H : Holocene,
masse de sédiments déposés, Vol.d : volume de sédiments déposés

Vol .d (m3.an1)

6.72 x 104
20.9 x 104
3.92 x 104

200
55
460

Pd :

TABLEAU 3.— Comparaison quantitative des remplissages sédimentaires des lacs du Bourget et de Cerin.
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Complexe Morainique Interne de Lagnieu, I’unité 1a du
lac du Bourget) ;

- une phase de retrait au front du Jura et des massifs
subalpins il ya 26000 ans BP environ par ablation sur
place (les culots de « glaces mortes », I’unité 2a du lac
du Bourget) ;

- un dernier maximum glaciaire a 18-20000 ans BP
environ dépassant les massifs subalpins (la moraine
supérieure du bassin molassique a2 Genéve, ’unité 1 dans
le Léman, I’unité 1b du lac du Bourget) ;

- une déglaciation majeure durant le Dryas ancien
(14500-13000 ans BP, stades de retrait A, B, C et D du
glacier du Rhéne dans le Léman, détritisme dans le lac
du Bourget : unité 3 et début de 1'unité 4), s’achevant
durant le Dryas récent (11000-9000 ans BP ; retrait
glaciaire dans les hautes vallées alpines, détritisme dans
les lacs du Bourget et du Léman : unité 4).

Dans les vallées alpines surcreusées ol le détritisme
est resté domminant depuis le Tardiglaciaire (vallées de
I'Isere et de 1’ Arves par exemple), les pieges lacustres
sont aujourd’hui comblés et ont évolué en vastes plaines
alluviales durant I’Holoceéne. Par exemple dans la vallée
de I’Isére, le vaste lac du Grésivaudan associé au retrait
du glacier de I’Isére a conservé un fort détritisme depuis
26000 ans BP environ, puis le lac s’est comblé en amont
de Grenoble avant 14000 ans BP environ, et le
comblement complet de ce vaste pigge lacustre date
seulement de 2100 ans BP environ [Monjuvent & Nicoud,
1987].

5.2. Comparaison avec les fluctuations glaciaires dans
P’Atlantique Nord

A partir du nombre limité de données chronologiques
disponible dans notre zone d’étude il n’est pas aujourd’hui
possible d’établir une comparaison précise avec un
enregistrement climatique global. Des études
complémentaires permetant d’ affiner la chronologie des
remplissages lacustres alpin pourraient probablement
permettre une comparaison des évolutions climatiques
en milieu continental proche de 45°N, avec 1I’évolution
des températures au cours du dernier cycle glaciaire
reconnue dans les carottes glaciaires du Groénland, et
I’évolution de la sédimentation océanique dans
I’ Atlantique Nord durant cette période.

Un trés fort parallélisme entre les courbes isotopiques
de I’oxygéne au Groénland [Grootes et al., 1993] et les
courbes isotopiques obtenues sur les craies lacustres des
lacs suisses [Lotter et al., 1992] durant la fin du Dryas
ancien et toute la période Bolling-Préboréal, montre que
I’évolution des températures a été synchrone et semblable
dans les Alpes, malgrés une amplitude de variation
moindre [Schoeneich, 1998]. On peut donc poser comme

hypothése qu’il en a été de méme pendant toute la
déglaciation et probablement pendant I’ensemble de cycle
glaciaire.

Les périodes de 35000, 26000, 20000 et 14000 ans
BP correspondent respectivement dans le Bassin Irminger
(65°N) aux événements de Heinrich HE 4, HE 3, HE 2 et
HE 1 [Elliot et al., 1998]. Ces niveaux particuliers sont
associés a des accumulations de débris (Ice Rafted Debris
ou IRD) provenant de décharges massives d’icebergs
durant les crues glaciaires (glacial surges) de la calotte
arctique [Andrews & Tedesco, 1992 ; Revel et al., 1996]
et correspondent aux périodes les plus froides reconnuent
dans les glaces du Groénland (les cycles de Dansgaard-
Oeschger, [Bond et al., 1993]). La sédimentation
profonde quaternaire de cette partie de 1’ Atlantique Nord
résultant de 'interaction d’apports turbiditiques et de
courants de contours intermitants [Chapron, 1993 ;
Clausen, 1998], elle a probablement également été trés
sensible aux variations du niveau marin et de la circulation
thermohaline durant les fluctuations glaciaires. A partir
d’une étude a haute résolution des sédiments océaniques
prélevés dans le bassin de Rockall (55°N), Bond & Lotti
[1995] ont pu mettre en évidence d’autres pics
terrigéniques plus modestes (a, b, ... h sur la fig. 90),
qu’ils attribuent a des événements de fontes d’icebergs,
et pour lesquels ils proposent une corrélation avec les
événéments «Dansgaard-Oeschger». Ces travaux
soulignent 1’importance d’un couplage Océan/
Atmosphére au cours du dernier cycle glaciaire sur de
vastes régions.

11 pourrait donc &tre possible que les périodes les plus
froides associées a la derniere glaciation dans I’ Atlantique
Nord aient coincidé avec les principales fluctuations
glaciaires reconnues dans le NW des Alpes a 45°N.

A titre d’hypothese, il semble possible que les phases
de refroidissement majeures associées aux événements
de Heinrich HE 4 et HE 2 puissent correspondre a la mise
en place de complexes morainiques dans le NW des
Alpes, soit respectivement : le Complexe Morainique
Interne de Lagnieu associé a la construction de 1’unité 1a
du lac du Bourget ; et la construction des unités 1b (dans
le lac du Bourget) et 1 (dans le Léman).

La phase de fonte par ablation sur place
(développement de culots de « glaces mortes ») du glacier
rhddanien [Monjuvent & Nicoud, 1988 ; Mandier, 1988],
pourraient également correspondre avec la phase de
refroidissement associée a I’événement de Heinrich HE
3 qui est le moins bien marqué et présente une signature
particuliere dans le Bassin Irminger [Elliot et'al., 1998].

La phase de refroidissement associée a I’événement
HE 1 pourrait coincider avec les stades B et C de
fluctuation du glacier du Rhéne dans le Léman lors de
son retrait, et le pic de détritisme de 1’unité 3 dans le lac
du Bourget (construction des fan deitas de la Leysse et
du Sierroz par underflows). Par ailleurs, la phase de
refroidissement du Dryas récent serait également associé
a une interruption de la déglaciation mondiale [Bard et
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al., 1990 ; Lorius et al., 1990], et pourrait se traduire (construction du fan delta du Rhone par inter- et
dans les lacs du Bourget et du Léman par un pic de underflows) et la construction de la majorité de I’unité 4
détritisme : 1a fin de I'unité 4 dans le lac du Bourget dans le Léman (construction du fan delta de la Dranse).
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FIG. 90. — Comparaison de la courbe isotopique de I’oxygene et du model dge-profondeur des carottes de glace du Groénland (GRIP, Summit),
avec le comptage des grains terrigénes (diametres > 150 microns) de la carotte VM23-81 (Bassin de Rockall, 55°N) et les teneures en foraminiphére
planctonique Neogloboquadrina pachyderma (reflétant la température des eaux de surfaces). Cette comparaison permet d’identifier des pics
correspondants aux événements de Heinrich (H1, H2, H3 et H4) dans cette partie de I’ Atlantique Nord, ainsi que des pics plus modestes (a,b,...1h)
également attribués a des événements de fontes d’icebergs pouvant étre corrélés avec les événements «Dansgaard-Oeschger» ( mis en évidence
dans les carottes de glaces du Groénland).
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CHAPITRE IV

ETUDE SEDIMENTOLOGIQUE DU DRAPE HOLOCENE
DU LAC DU BOURGET

Le drapé Holocéne du lac du Bourget (unité 5) a fait
I’objet d’une étude particuliére, a partir de la complilation
des données sparker, d’une cartographie au sonar a
balayage latéral, d’une campagne de prélevements de
surface et d’une campagne de carottages courts.

1. — EVOLUTION DE LA SEDIMENTATION DURANT L’HoLo-
CENE

Neuf phases majeures de refroidissement sont
classiquement reconnues par les climatologues alpins
dans I’Holocéne [Magny, 1995]. Dans les hautes vallées
alpines, ces épisodes sont associés a des avancées de
glaciers, a4 un abaissement de la timberline (altitude
maximale de la forét), ainsi qu’a une remontée de
I’altitude des plans d’eau dans le Jura (fig. 91). Parmi
ces stades d’oscillations des plans d’eau, on notera que
le stade « Bourget » coincide avec 1’avancée glaciaire du
« Gochenen 1 » reconnue dans les Alpes suisses et
autrichiennes. Dans les sédiments du lac de Constance,
Wessels [1998] corréle plusieurs de ces stades de
refroidissement avec des niveaux de crues du Rhin. Selon
I’auteur, les niveaux de crues datés de 2500 ans BP, 3100
ans BP et 3700 ans BP correspondent a de fortes crues du
Rhin associées a d’importantes fontes de neiges et/ou
précipitations.

1.1. La sédimentation prbfonde du lac du Bourget :
données sparker

En sismique, il est possible de reconnaitre plusieurs
forts réflecteurs au sein du drapé Holocgne : 5 réflecteurs

sont clairement visibles au front du delta de la Leysse,
ainsi qu’au Nord du lac, et 3 au centre du bassin (fig. 92).
Ces niveaux semblent étroitement associés aux apports
deltaiques de la Leysse et du Rhone et correspondent trés
probablement & des niveaux de crues, dont les plus
importants ont atteint le centre du bassin. Au front du
delta de la Leysse (Profil BH10, fig. 92), certains forts
réflecteurs deviennent discontinus dans 1’axe du bassin,
et je les interpréte comme des dépdts d’underflows
empruntant la ligne de plus grande pente.

11 est possible de proposer un ige approximatif pour
ces niveaux de crues, a partir de la profondeur des
réflecteurs, et du calcul du taux de sédimentation moyen
du drapé Holocene. La résolution des données sismiques
étant inférieure au metre, les ages calculés présentent une
incertitude d’environ 500 ans. Néanmoins, les 4ges de
ces réflecteurs sont cohérents sur I’ensemble du lac et
coincident avec 5 phases majeures de refroidissement
de I’Holocene. Le taux moyen de sédimentation est de
1,86 mm/an au Sud, de 1,25 mm/an au centre du lac et de
1,55 mm/an au Nord.

Les ages approximatifs des réflecteurs sont résumés
dans le tableau 4. En comparant ces 4ges avec la
chronologie des phases majeures de refroidissement de
la fig. 91, il semble que les sédiments du lac du Bourget
aient enregistré les phases de refroidissement du
« Venediger » (ou stade du lac de Joux), du « Frosnitz »
(ou stade du lac de Cerin), du « Rotmoos 2 » (ou stade
du lac de Chalain), du « Gdschenen 1 » (ou stade du lac
du Bourget) et du « Goschenen 2 » (ou stade du lac Petit
Maciu).

La période de refroidissement du « Géschenen 1 »
mise en évidence par Magny & Richard [1985] au Nord
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FiG. 91. — Phases majeures de refroidissement durant I’Holocéne. En tenant compte des incertitudes chronologiques inhérentes 2 la méthode du
_radiocarbonne on observe une bonne corrélation des mouvements des glaciers (1 et 2) et de la timberline (3) reconstitués dans les Alpes Suisses

(2 et 3) et autrichiennes (1), avec les fluctuations du niveau des lacs du Jura. Durant I’Holocene, neuf phases majeures de refroidissements se

caractérisent par une avancée des glaciers, un abaissement de la timberline dans les Alpes et une remontée des plans d’eau dans le Jura.

R1 R2 R3 R4 R5
Sud du lac: 8700 7000 4200 2500 1000
Nord dulac: 8000 6500 4400 2500 1500
Centre du lac: 8500 6200 2500

TABLEAU 4. — Estimations des 4ges des forts rélfecteurs composant le drapé Holocéne. Les dges sont donnés en années BP.
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du lac du Bourget, apparaft également bien marquée dans
I’ensemble du lac. On notera aussi que les phases du
« Venediger » et du « Frosnitz » sont visibles dans
Pensemble du lac, et que ces périodes coincident avec
deux fortes phases torrentielles datées au radiocarbone
de 8400 et 6200 ans BP dans la haute vallée de I’ Arve
[Jaillet, 1996].

On remarquera que la plus récente des phases de
refroidissement Holoceéne (le Petit 4ge Glaciaire ou PAG)
n’est pas clairement visible sur les profils sismiques. Ce
niveau se situe probablement dans le premier métre de
sédiment, et pourrait étre reconnu par sismique a trés
haute résolution.

Par ailleurs, la phase du « Frosnitz » (soit 6500 ans
BP environ) se caractérise par deux fortes transgressions
lacustres successives (fig. 91) et coincide avec ’4ge de
plusieurs remaniements gravitaires développés dans
I’ensemble du lac au sein de I’unité 5 . Il est donc probable
que durant le Néolithique, les variations de niveaux du
lac, en réponse aux changements climatiques, soient &
I’origine du déclenchement de remaniements gravitaires
le long des flancs raides du lac.

1.2. Evolutions du littoral et des plaines alluviales :
données historiques et archéologiques

Depuis les premiéres occupations humaines, plusieurs
évolutions des plaines alluviales aux extrémités Sud et
Nord du lac semblent avoir chacune joué un rdle
important sur le lac : I’évolution de la plaine alluviale de
la Leysse a fortement influencé 1’évolution des apports
de crues de P’affluent principal du lac [Girel, 1991] ;
’évolution de la plaine alluviale du Rhéne a fortement
influencé les débordements de crues dans le lac, mais
elle a également contr6lé I’ altitude du plan d’eau depuis
le début de I’ Holocéne [Bravard, 1981 ; Bravard, 1987].

1.2.1. La plaine alluviale du Rhone

Les travaux de Bravard [1981] sur la plaine de
Chautagne ont permis de préciser I’influence de
I’évolution du systéme fluviatile rhddanien sur la
sédimentation Holocéne du lac du Bourget. La synthése
des fouilles archéologiques réalisées sur la beine et les
rives du lac souligne une évolution particuliére de
I’altitude du plan d’eau depuis le Néolitique final (soit
environ depuis 6 000 ans BP) : alors que dans de
nombreux lacs péri-alpins, les modifications climatiques
de 1’ Atlantique récent et du Suboréal se sont traduites
par des alternances de phases de transgressions et de
régressions lacustres, le lac du Bourget et la partie aval
de la plaine de Chiutagne se caractérisent par une
élévation continue du plan d’eau au cours du temps. Cette
élévation générale a atteint plus de 5.5 m depuis le
Néolithique final, plus de 4 m depuis le Bronze final et
prés de 3 m depuis le début de 1’ére chrétienne, soit un
. exhaussement constant d’environ 1.5 mm/an (résultats
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du Centre de Préhistoire alpine, in Bravard [1981]). Selon
Bravard [1981], cette élévation continue du fleuve depuis
le Post-glaciaire est associée a I’ établissement d’un profil
d’équilibre du fleuve, dont le niveau de base se situe 2
223 m d’altitude, au seuil rocheux de la cluse de Pierre
Chatel (I’exutoire rhodanien du vaste lac Postglaciaire).

Par ailleurs, 1’augmentation du débit liquide d’un
fleuve (par fonte des neiges et/ou précipitations)
s’accompagne d’une augmentation de la charge fine et
favorise des épanchements limoneux lors des
débordements de crues. De tels phénomeénes sont
probablement 4 I’origine des dépbts de crues reconnus
au Nord du lac du Bourget durant les phases de
refroidissements majeurs de 1’Holocéne.

1.2.2. La plaine alluviale de la Leysse

Les travaux de Girel [1991] sur I’évolution paléo-
écologique de la plaine alluviale de la Leysse depuis le
XIII éme sicle, souligne I’ importance des zones humides
et de ’emboisement de la plaine alluviale sur
I’amortissement des débordements de crues, ainsi que les
corrélations étroites entre la surpopulation rurale,
I'important déboisement des bassins versants et la grande
instabilité de la plaine d’inondation. Ce cours d’eau se
caractérise par de nombreux chenaux de tressage
constamment rajeunis et remodelés par des crues aussi
fréquentes que catastrophiques ol I'impact de 1’homme
a été particulierement important. Ce travail présente un
inventaire des crues historiques ainsi que la cartographie
de I’évolution de la plaine alluviale de la Leysse depuis
600 ans, et permet donc de mieux replacer I’impact
climatique du Petit dge Glaciaire enrelation avec 1’action
de ’'Homme.

2. — CARTOGRAPHIE DES SEDIMENTS DE SURFACE DU LAC DU
BoURGET

2.1. Acquisitions des données de surface

2.1.1. Données bathymétriques et de sonar latéral

En Mars 1992, les fonds du lac du Bourget ont été
cartographiés durant la campagne LAVARET 92, en
collaboration entre le LGCA et le centre IFREMER/
GENAVIR de Brest (fig. 93). Durant cette campagne
réalisée a bord de I’ Aix-Space, un levé bathymétrique a
été couplé a la cartographie sonar des fonds du lac, le
positionnement des profils ayant été assuré par le systeme
radiométrique SYLEDIS. Le sonar petits fonds de type
EGG-SMS-960 a permis une couverture acoustique de
200 m de large le long de chaque profil. Plusieurs sites
on fait 1’objet d’une grille de navigation resserrée
(distance entre chaque profil inférieure a 200 m)
permettant un recouvrement et laréalisation de mosaiques
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sonar : le delta de 1a Leysse, une partie du delta du Sierroz
et ’ensemble de la partie Nord du lac du Bourget (fig.
93). Par ailleurs, le levé bathymétrique a permis d’ obtenir
une carte bathymétrique détaillée (résolution
décimétrique dans la majorité du lac et métrique dans la
plaine centrale), qui s’est avérée trés complémentaire de
la carte bathymétrique publiée par Delbecque en 1898.

Le « poisson » étant remorqué & 10 m du fond, les
données du sonar i balayage latéral permettent une
cartographie précise de la morphologie des fonds et de la
nature des sédiments superficiels selon 'intensité de leur
coefficient de rétro-diffusion (exprimé en teintes de gris).
Les images sonar (ou sonogramme) sont visualisées sous
forme de lignes successives suivant I’avance du navire
et produisent une image s’ apparentant a une photographie
aérienne. Pour palier différents types de déformations
géométriques sur les sonogrammes (correction de halo,
correction de lacet, [Berné et al., 1986]), les données ont
été traitées a 'IFREMER sur le logiciel TRIAS
(TRaitement des Images Acoustiques des Sonars latéraux)
permettant 1’assemblage et le mixage des données
acoustiques et de navigations. J’ai participé a ce
traitement sous la direction d’Eliane Le Drezen
(IFREMER, Brest).

L’ensemble du lac présente un faciés sonar homogéne,
mais plusieurs faciés ont été reconnus au niveau des deltas
et pres de 1’exutoire du lac. Ces différents facies seront
détaillés lors de la description des environnements
sédimentaires, mais de fagon générale, ils se caractérisent
1) par des coefficents de rétrodiffusion de plus en plus
intenses vers I’embouchure de 1’affluent, et 2) par des
taches trés rétrodiffusantes de moins en moins denses au
large des deltas. Par ailleurs, la morphologie contrastée
des extrémités du lac a nécessité de nombreuses variations
de longueur de céble qui sont a I’origine de nombreux
artefacts. Néanmoins, c’est dans la partie du delta de la
Leysse que les plus riches informations sont présentes.
La fig. 94, illustre la complémentarité des données
bathymétriques pour une bonne compréhension des
images du sonar latéral.

Les données de bathymétrie et de sonar latéral
soulignent deux types d’anomalies morphologiques : des
anomalies de grandes dimensions qui influencent la
sédimentation, et de fines anomalies qui traduisent des
perturbations du remplissage sédimentaire. Les origines
et les influences des anomalies de grandes dimensions
seront détaillées lors de la description des différents
environnements sédimentaires, et la signification des
différentes anomalies fines sera détaillée dans le dernier
chapitre.

2.1.2. Données sédimentologiques de surface

Durant Phiver 1995, la réalisation d’une campagne
de prélévements des sédiments superficiels a la benne
Ekman (fig. 93) a permis I’étalonnage des différents faciés
sonar, et la réalisation d’une étude sédimentologique
("ampagne Surface 1995). Au total, 120 prélévements
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ont été réalisés. Le positionnement était assuré par G.P.S.
(récepteur mobile avec série de mesures moyennées). Le
delta de la Leysse présentant le plus grand nombre de
faciés sonar et de nombreux artefacts, il a fait I’objet
d’un étalonnage approfondi étendu jusqu’al’embouchure
de I’affluent.

2.2, Analyses sédimentologiques de surface

Les données de la campagne Surface 1995 permettent
d’établir les variations spatiales des teneurs en carbonates,
de la granulométrie et de la minéralogie des argiles.

2.2.1. Teneurs en Carbonates

Les teneurs en carbonates ont été mesurées au
calcimetre Bernard aprés séchage et broyage des
sédiments. Les résultats des analyses sont résumés dans
la fig. 95.

La variabilité spatiale des teneurs souligne : 1) une
dilution des apports en carbonate au front des deltas et
au niveau de I’exutoire du lac, 2) une teneur importante
en carbonate dans I’ensemble du bassin (> 60%), 3) de
fortes teneurs dans les zones peu profondes au Sud et au
NE du bassin (60 & 70%) et 4) une trés forte teneur dans
la partie peu profonde (et protégée des apports détritiques)
de la baie de Grésine (80%).

Ces mesures soulignent de fortes teneurs en
carbonates qui résultent de ’érosion d’un bassin versant
fortement carbonaté (bassin versant de la Leysse
principalement), mais également d’une importante
production estivale de calcite authigéne dans ’épilimnion.

Le pic de carbonate de la baie de Grésine, ainsi que
les fortes teneurs le long du littoral, traduisent une
sédimentation dominée par la décantation de calcite
authigéne.

Au NE du lac, la forte teneur en carbonate semble
souligner un apport carbonaté ainsi qu’une production
autochtone relativement protégée des courants.

2.2.2. Granulométrie

Les analyses granulométriques des sédiments
superficiels ont été réalisées sur le microgranulomeétre
laser Malvern™ Mastersizer X 4 I’Université de Lille 1.
La taille des grains est déterminée en fonction de
Iobstruction d’un faisceau laser traversant la cellule
d’analyse dans laquelle I’échantillon en suspension est
injecté. Des focales de 100 et 300 mm ont été utilisées
selon I’importance de la fraction sableuse du matériel et
5000 comptages ont été saisis par les capteurs de
I’appareil pour chaque échantillon. Les mesures de
volumes réalisées par 1’appareil sont transformées en
classes granulométriques par I’application d’un modele
mathématique établi & partir des théories de Fraunhofer
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FIG. 94. — Exemples de faciés sonar associés au delta de la Leysse.
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et de Mie. La théorie de Fraunhofer est une simplification
de la théorie de Mie et assimile les particules a des disques
plats et complétement opaques a la lumiére. La théorie
de Mie prend en compte la diffraction, mais également
la réflexion et la diffusion du faisceau laser par la particule
et nécessite la connaissance des propriétés optiques des
particules et du milieu. 1’ établissement des classes
granulométriques des particules & partir de la mesure de
leur volume, a été réalisé par 1’application d’un modele
« polydisperse » qui prend en compte les propriétés
optiques des particules (indice de réfraction 1,54) et de
P’eau (indice de réfraction 1,33).

AT’échelle du lac, les sédiments sont des silts argileux,
dont le mode oscille autour de 18 microns. Au front des
deltas, la fraction sableuse devient plus importante et
illustre bien 'influence des apports détritiques. Les
variations des teneurs en sables dans I’ensemble du lac
sont présentées dans la figure 95.

La fraction sableuse du delta de la Leysse décroit
rapidement vers le NE, mais elle illustre également une
influence vers le Nord suivant la ligne de plus grande
pente.

La fraction sableuse du delta du Sierroz décroit moins
rapidement vers I’ Ouest et présente de légers pics vers le
Nord suivant 1’axe du bassin.

Au Nord du lac, I’exutoire présente une teneur en
sables comprise entre 6 et 10 %, illustrant I’influence
des apports rhodaniens. Une plus forte teneur en sables a
I’Est du Rocher de Chitillon (> 10%) est également
remarquable, et souligne I’influence d’un petit delta.

Sur chaque échantillon, une deuxi¢me mesure a été
réalisée aprés décarbonatation par ajout d’acide
chlorhydrique dans la cuve de dispersion jusqu’a
obtention d’un pH acide persistant. La comparaison des
courbes des fréquences relatives de I’échantillon brut et
décarbonaté, illustre dans 1’ensemble du lac, une
diminution de la fraction inférieure & 2 microns mais
également une diminution de la fraction comprise entre
15 et 60 microns aprés décarbonatation. Cependant dans
1a baie de Grésine, ces deux populations sont centrées
autour de 4 et 30 microns. Cette diminution semble
suggérer que la fraction carbonatée du sédiment résulte
principalement de deux populations. Plusieurs études
granulométriques ont été réalisées sur les fractions
carbonatées présentes dans la tranche d’eau du lac du
Bourget au cours de 1’année, a partir de trappes a
sédiments et de prélévements par bouteilles
océanographiques [Groleau, 1993; Leroy, 1996].
Cependant, ces analyses granulométriques ont &té
réalisées sur un granulométre Coulter™, et ne peuvent
&tre comparées a nos mesures qu’avec prudence, puisque
ces deux types d’appareil sont basés sur des systémes
d’analyses distincts et produisent des résultats légérement
différents. Néanmoins, 1’analyse granulométrique des
particules présentes dans la tranche d’eau du lac révele
une population de calcite autochtone de taille inférieure
a 20 microns présentant un mode entre 4, 5 et 6 microns,

et une population de caicite allochtone de taille supérieure
420 microns. Il est donc probable que, dans les sédiments
du lac, la fraction carbonatée inférieure & 5 microns
environ corresponde a de la calcite authigéne, et que la
fraction carbonatée comprise en 15 et 60 microns soit en
grande partie des carbonates détritiques issus de I’ érosion
du bassin versant. Cette hypothése semble confirmée par
une trés nette diminution de la population inférieure 2 2
microns au front des deltas de la Leysse et du Sierroz.

2.2.3. Evolution spatiale de la minéralogie des argiles

Tous les échantillons prélevés ont été préparés selon
la méthode développée au laboratoire de Sédimentologie
et Géodynamique de Lille.

Apres délitage dans 1’eau distillée, les échantillons
ont tout d’abord été traités a I’acide chlorhydrique, dilués
sous agitation permanente, afin d’opérer une
décarbonatation progressive. L’échantillon est ensuite
rincé a ’eau déminéralisée jusqu’a sa défloculation.
Lorsque les argiles sont défloculées, I’ échantillon est agité
par un mixage dynamique (2000 a 3000 tours/min) puis
laissé a reposer pendant 1 h 15min. On préléve alors par
seringue le premier 1,5 cm ol sont concentrées les argiles
( <2 microns) d’apres la loi de Stokes. Cette fraction est
ensuite centrifugée (45 min a 3500 tours/min) afin
d’obtenir un culot utilisé pour la préparation de pates
orientées sur lames rainurées. Deux lames ont été réalisées
pour chaque échantillon et les analyses ont été effectuées
par diffraction des rayons X sur un diffractométre Philips
PW 1710. Pour chaque échantillon, trois passages au
diffractométre ont été réalisés (un essai naturel, un essai
saturé a 1’éthylene glycol, et un essai chauffé deux heures
2490 °C). L’étude combinée de ces trois courbes a permis
la détermination des cortéges de minéraux argileux, des
minéraux accessoires présents (principalement quartz et
feldspaths) ainsi qu une analyse semi-quantitative. Celle-
ci a permis de définir le pourcentage de chacun des
minéraux argileux présents avec une précision estimée a
5%.

Les assemblages argileux sont constitués de chlorite,
d’illite, de kaolinite, d’interstratifiés irréguliers illite-
smectite et de smectite. Comme dans le lac d’Annecy
[Manalt, 1998], la smectite correspond en fait a un
interstratifié illite-smectite riche en smectite (type Ro).

Dans le lac du Bourget, I’évolution spatiale des
teneurs en minéraux argileux permet de regrouper
plusieurs zones homogenes : au front et au large du delta
de la Leysse, au front du delta du Sierroz, au niveau de la
plaine centrale et au Nord du lac. Cette cartographie est
présentée dans la figure 96.

Afin de déterminer les sources des apports argileux,
un échantillonnage a été effectué dans le bassin versant
du lac, ainsi que sur les berges du Rhone lors des vidanges
des barrages amont. Une synthése des teneurs en
minéraux argileux du bassin versant a été réalisée par
Peyaud [1998]. Les dép6ts glaciaires sont trés riches en
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FIG. 96. — Répartition actuelle des minéraux argileux dans le lac du Bourget et son bassin versant. On notera un enrichissement des teneurs en
illite et chlorite au Nord du lac (apports du Rhéne), ainsi qu’un enrichissement des teneurs en smectite au Sud du lac (apports de la Leysse).
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illite (70%) et en chlorite (30%), alors qu’un sol sur un
substrat Crétacé inférieur contient surtout des smectites
(80%) mais peu d’illite (10%) et de kaolinite (10%). La
molasse contient en moyenne entre 40 et 50 % de
smectite, entre 20 et 30 % d’illite, entre 15 et 20% de
chlorite et parfois 10 & 15 % de kaolinite. Les échantillons
prélevés dans le substrat Crétacé contiennent en moyenne
50 % de smectite, 35% d’illite, 10% de chlorite et 15 a
20 % de kaolinite. Dans le massif des Bauges, les argiles
proviennent essentiellement des formations marno-
calcaires du Crétacé inférieur (Berriasien, Valanginien,
Hauterivien), des molasses Oligoceéne et des terrains
wiirmiens [Deconinck et al., 1985]. La synthése des
teneurs en minéraux argileux pour chaque affluent du
bassin versant est résumée dans la figure 96.

Sur cette figure, on note un enrichissement relatif en
illite et en chlorite au Nord du lac, traduisant I’influence
des apports du Rhone, ainsi qu’un enrichissement en
smectite au Sud du lac, associé aux apports de la Leysse
et du Sierroz.

2.3. Cartographie des environnements sédimentaires

Plusieurs environnements sédimentaires sont
reconnaissables & partir de la compilation des données
bathymétriques, des images du sonar latéral étalonnées
par les prélevements de surface et des résultats de I’étude
sédimentologique de ces sédiments. Les différents
environnements sédimentaires reconnus sont présentés
dans la figure 97. On notera |’étroite relation existant
entre les facigs deltaiques et la production de gaz
biogénique, cartographiée a partir des données de
sismique réflexion.

Un assemblage caractéristique se développe depuis
les deltas vers la plaine lacustre : la charge sableuse
fluviatile est trés vite déposée dans le lac (faciés F1), et
les sédiments deltaiques silto-sableux (F2) évoluent
rapidement en silts associés & de nombreux débris de
feuilles et de branches (F3) qui deviennent de plus en
plus rares (F4) ; le prodelta est principalement silteux
(F5) alors que la plaine lacustre est silto-argileuse (F8).

Quelle que soit la bathymétrie du delta, cette
succession de facieés sédimentaires est déviée vers la droite
sous I’influence de la force de Coriolis et correspond tres
probablement aux développements de la décantation des
particules associées aux courants d’over- et d’inter-flows
dans le lac.

Suivant la plus grande pente du delta, un second
mécanisme de dépdt se produit en empruntant des
chenaux, plus ou moins marqués selon la pente deltaique,
avant de se répandre sur la plaine lacustre et d’induire un
enrichissement en sables fins (F7). Ce second mode de
dépbt correspond trés probablement au développement
de courants d’underflows depuis I’embouchure de
I"affluent jusqu’a la plaine lacustre.

Ces deux types d’apports deltaiques sont localement
influencés par I’action d’un régime de vent dominant de
secteur Nord (la bise) et par la topographie. Il est ainsi

possible d’expliquer les différents environnements
sédimentaires actuels du lac du Bourget.

2.3.1. Le delta de la Leysse

Ce delta se caractérise par une pente peu prononcée
et une construction maximale suivant le flanc SE du lac
(fig. 94 et 97). Cette morphologie résulte en partie de
I’influence de hauts-fonds liée a un esker associé au retrait
du dernier glacier wiirmien, et d’une importante
alimentation par interflows.

Lors d’une plongée V. Lignier et C. Béraldin ont
prélevé des galets et graviers affleurant prés du tombant
de la beine (craie lacustre) par 6 m de fond, dans la
prolongation de ces hauts fonds. Ces galets et graviers
présentent des morphologies caractéristiques de matériel
glaciaire et fluviatile. Il s’agit de métabasaltes, granites
a deux micas plus ou moins altérés, schistes chioriteux,
quartzites, micaschistes, diorites, grés grossiers et de
calcaires. Ces compositions métamorphiques,
magmatiques et calcaires, confirment une origine interne
et subalpine associée aux apports du glacier de 1’Isére.

Les apports par interflows de la Leysse subissent
I’influence de la force de Coriolis, mais également
I’influence de courants de surface développés par les
vents dominants de secteur Nord ayant un fetchde 9 413
km. Le panache turbide est ainsi généralement fortement
dévié le long du littoral a 1’Est du lac (fig. 98). Les faciés
sédimentaires associés aux apports par interflows
traduisent une décantation des particules plus ou moins
rapide, selon la granulométrie des apports détritiques
(facies F1, F2, F3 et F4). Les particules plus fines ainsi
que les nombreux débris de végétaux peuvent &tre
transporté sur plus de 4 km vers le NE, mais ’action des
courants de surface associés aux vents tend 2 les rabattre
vers le Sud et & former le faciés F6 (fig. 97). Le faciés
F9 est localisé au pied d’une vaste roseliere, et se
caractérise par de nombreux petits cratéres circulaires,
qui, par analogie avec un faciés sonar trés caractéristique
dans le Petit lac d’ Annecy [Tolnay, 1998], sont interpétés
comme un champ de pockmarks associé a des
échappements de gaz biogéniques [Hovland et al., 1984].

Les apports par underflows de la Leysse suivent vers
le Nord la ligne de plus grande pente depuis I’embouchure
de I’affluent, et peuvent atteindre la plaine lacustre du
sous-bassin Sud. Ces courants de densité sont Iégérement
déviés vers I’Ouest au front du delta, par un chenal orienté
NW-SE ol s’accumulent de nombreux débris de branches
(fig. 94 et 97). On notera également, que vers 1’QOuest, la
géométrie des faciés sédimentaires deltaiques refléte
toujours la position de ’embouchure de la Leysse
antérieure aux aménagements des années 50.

Par ailleurs, les caractéristiques biologiques (matiére
organique totale et particulaire, bactériologique, algaire
et biomasse du macrobenthos), chimiques (teneurs en
carbone, nitrates et phosphores) et granulométriques
(grains moyens, teneurs en sables, silts et argiles) des
sédiments du delta de la Leysse ont fait I’objet d’une étude
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FIG. 97. — Faciés sédimentaires actuels du lac du Bourget.
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(source: Syndicat Intercommunal du lac du Bourget)
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FIG. 98. — Exemples de développements d'interflows durant les crues de Mars.
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statistique afin de définir les caractéristiques les mieux
reflétés par les facies sonar [Gayte et al., sousmi]. La
matiére organique particulaire, la biomasse du
macrobenthos et la granulométrie apparaissent bien
corrélées aux facieés sonar, ainsi que la production algaire
et la biomasse bactérienne mais de maniére moins nette.

2.3.2. Le delta du Sierroz

Ce delta torrentiel présente une morphologie trés
marquée, et partage le lac en deux bassins profonds ol
se développent les plaines lacustres Nord et Sud. Il
constitue un analogue du delta de la Dranse dans le
Léman, comme 1’ont signalé Delbeque & Garcin [1892].
Les apports du Sierroz sont dans 1’ensemble plus grossiers
que les apports de la Leysse, et ils soulignent deux
principaux modes de dépdts. Les apports par interflows
ont été profondément influencés par la déviation du
Sierroz vers le Sud et par sa canalisation. Auparavant,
ces apports étaient beaucoup plus concentrés au Nord du
delta, dans la baie de Mémard riche en sites
archéologiques (R. Castel, com. pers.).

Depuis ces aménagements, les apports par interflows
sont principalement soumis a la force de Coriolis (fig.
98), mais également aux vents de secteur Nord. Ces vents
favorisent 1a décantation de la charge du panache au SW
de I’embouchure du Sierroz jusqu’a plus de 100 m de
fond (fig. 97). Les apports par underflows ont développé
plusieurs chenaux a I’Ouest et au NW du delta du Sierroz
(fig. 99) ol ils se caractérisent localement par des
antidunes [Chatterjee, 1994]. Ces courants de densité se
répandent dans les plaines lacustres Nord et Sud.

2.3.3. L’exutoire du lac

Le r6le d’exutoire ou de déversement des crues.

rhodaniennes de I’extrémité Nord du lac du Bourget, se
traduit par un faci®s sédimentaire silteux parsemé de
quelques feuilles et branches (fig. 97). Cet environnement
a été fortement influencé par la réalisation du canal de
Saviere au XVIII eme sigcle, et par le contrdle du niveau
du lac a I’écluse de Saviére (réalisation des barrages du
Rhone en Chiutagne depuis 1983). Mais jusqu’a la fin
du XIX éme sigcle, les eaux du Rhone apportaient une
quantité considérable d’alluvions et s’écoulaient vers le
lac 60 jours par an environ [Révil, 1893]. Les apports
rhodaniens sembient donc é&tre principalement
responsables du facieés observé.

2.3.4. La baie de Grésine

Les sédiments de cette baie sont des silts 1égérement
sableux, dont la trés importante fraction carbonatée
résulte principalement de la précipitation de calcite
authigéne. Par ailleurs, 1a proximité d’une roselicre
favorise un facies riche en débris de végétaux au SE de
la baie (fig. 97).
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2.3.5. Les pentes

Deux grands types de pentes délimitent le lac du
Bourget : les pentes sédimentaires et les pentes du
substratum anté-wiirm.

Les pentes sédimentaires sont faibles au Nord et au
Sud du lac et consistent en des beines littorales
essentiellement composées de craie lacustre dont le
tombant atteint 4.8° au Nord et 1.7° au Sud. Les pentes
sédimentaires sont également développées le long des
flancs Est et Ouest du lac, mais les tombants sont
beaucoup plus inclinés et atteignent 30° (fig. 100).

Les pentes du substratum anté-wiirm résultent
d’affleurements calcaires, molassiques ou interglaciaires
Riss-Wiirm et peuvent étre trés abruptes (fig. 100) : la
prolongation des calcaires urgoniens du Mont du Chat
présente une pente comprise entre 60° et 38°, le tombant
calcaire du Rocher de Chatillon atteint 56°, le tombant
molassique atteint 34° au pied de I’ Abbaye d’Hautecombe
et le tombant interglaciaire atteint 30° vers Brison St
Innocent.

Des que les pentes atteignent 10°, elles peuvent
générer différents types de remaniements gravitaires selon
I’environnement (fig. 100 et 101) : les pentes calcaires
favorisent des déjections sablo-graveleuses ou de vastes
écroulements rocheux ; les pentes molassiques favorisent
des apports sablo-graveleux, mais également le
remaniement de sédiments holocéne ; les pentes
interglaciaires sont fortements incisées de canyons, alors
que les pentes sédimentaires développent des canyons
ainsi que des glissements au front du delta du Sierroz, au
pied de la baie de Grésine et le long du flanc NW du lac.

Tous ces phénomenes gravitaires favorisent un faciés
« moutonné » en pied de pente, qui résulte des
remaniements et de leur drapage sédimentaire ultérieur
(fig. 100).

Par ailleurs il semble que plusieurs sources sous-
lacustres soient a I’ origine de déjections plus ou moins
grossiéres au NE du lac, sous les falaises de la Chambotte
(fig. 100). Cette barre calcaire présente de nombreuses
sources le long de son versant Est (F. Hobléa, com. pers.),
mais des sorties d’eau sont aussi connues pres du lac et
pourraient également se produire sous le lac. Ce sont
probablement ces sources qui ont été décrites par Gidon
[1970].

2.3.6. Les plaines lacustres

Ces environnements profonds se caractérisent par des
pentes presque nulles (1.1° au Nord et 0.6° au Sud) et un
environnement sédimentaire silto-argileux trés
homogene. Cependant, la partie Nord du lac présente une
morphologie localement irréguliere, qui résulte
principalement du drapage du toit de unité 4R (fig.
102). Par ailleurs, les prélévements de surface se
caractérisent par une succession réguliere de rythmites



E. CHAPRON 141

©

AN

-

FIG. 99, — Faciés sonar des environnements deltaiques. (A) détail des faciés silteux plus ou moins riches en feuilles et branches (F3, F4, F5) au
front du delta de la Leysse ; (B) incision de chenaux au front du delta du Sierroz associés aux apports par underflows et développement d’antidunes
; (C) carte bathymétrique du delta du Sierroz.
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F1G. 100. — Influence des pentes lacustres sur la morphologie des fonds.
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déjections

déjections

Fic. 101. — Exemples de remaniements gravitiares affectant les pentes Nord du lac. (A) déjections grossiéres associées au substratum molassigue
et loupe d’arrachement d’un important glissement historique ; (B) déjections grossieres développant des canyons le long de la pente sédimentaire

; (C) écroulement rocheux associés au substratum calcaire.

consituées de lamines noires et grises épaisses d’environ
5 mm. Dans la plaine Nord, ces rythmites sont perturbées
a3 cm et a 15 cm de profondeur environ, par deux
générations de passées carbonatées silto-sableuses
granoclassées (fig. 102). La plus profonde de ces passées
grossiéres (3 cm d’épaisseur) est la plus étendue. Cette

passée est sableuse au Nord, érosive au pied de
I’escarpement du rocher de Chatillon et s’ affine fortement
au Sud de la plaine centrale. La passée grossiére plus
récente atteint 2 cm d’épaisseur, mais elle n’est présente
que dans une partie de la plaine lacustre, et semble
provenir du flanc NW du lac. Ces passés grossiéres
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résultent trés probablement de remaniements gravitaires respectivement 1’exutoire du lac, le rocher de Chatillon
de la beine littorale ayant évolué en fines turbidites, depuis etles environs de I’ Abbaye de Hautecombe, cf. fig. 100).

les pentes sédimentaires N, NE et NW du lac (soit

prélevements de 1995
x préléevements de 1997

Altitude du lac: 231. 8 , o Turbidite & 15 cm de la surface
O Turbidite & 3 cm de la surface

Rocher de Chétillon

0

FIG. 102. — Evolutions de turbidites au Nord du lac du Bourget. La morphologie contrastée de la plaine lacustre Nord semble fortement influencer
I’évolution des courants de turbidité axiaux et latéraux.
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3. — SEDIMENTATION HISTORIQUE

3.1. Campagne de carottage courts.

La campagne CORMORAN 97, réalisée en
collaboration entre les Universités de Lille 1, de Savoie
et de Genéve (Institut F.A. Forel), a permis 1’acquisition
de 38 carottes de 1 m de profondeur en moyenne. La
réalisation de cette campagne a nécessité des adaptations
particulieres : 1a barge de la Capitainerie du Port d” Aix-
les-Bains a été solidarisée au Pélican, le navire du
Syndicat Intercommunal du lac du Bourget, sur lequel
nous avions équipé une potence et fixé le treuil
hydraulique et son cble de 200 m appartenant au centre
de PEAWAG-ETH de Ziirich. Le systéme de
positionnement a été assuré par G.P.S. et les carottes ont
été prélevées par le carottier Benthos de I'Institut FA.
Forel. Le carottier est constitué d’un corps profilé et lesté
permettant la fixation directe d’un tube PVC de 2 m de
long et 7.3 cm de diamétre, et extrémité supérieure est
munie d'un systéme de piston solidarisé au corps du
carottier.

Lorsque le site de carottage était atteint, le navire se
stabilisait grice a son systéme de ballast et I’ouverture
des bras du Pélican permettait le passage du carottier. La
bathymétrie étant donnée par un sondeur, le carottier était
descendu au frein par le treuil débrayé, et une fois le
carottier planté, la position du site était entrée en mémoire.
Des la sortie du carottier de I’eau, un bouchon €tait placé
a son extrémité inférieure, et aprés désolidarisation du
tube, une éponge progressivement enfoncée jusqu’au
sommet des sédiments permettait de connaitre la longueur
approximative du carottage. Bouché en ses deux
extrémités et numéroté, le tube était stocké verticalement
sur la barge, puis transporté et stocké & 4°C - toujours
verticalement - dans la chambre froide de I’'Université
de Savoie en fin de journée.

Le choix de sites a été fixé a partir des données
géophysiques (sismique, bathymétrique et sonar latéral)
et sédimentologiques pré-existantes, les objectifs étant
d’étudier les variations temporelles des environnements
sédimentaires cartographiés en surface, afin de
différencier les événements & caracteres catastrophiques
(climatiques ou sismotectoniques) de la sédimentation
« normale » pour le dernier miilénaire. Les sites carottés
sont présentés dans la figure 103.

3.2. Analyse sédimentologique

La susceptibilité magnétique volumique de tous les
carottages a été mesurée selon un pas de 2 cm au
magnétometre Bartington de I’Institut EA. Forel. Ces
mesures sont acquises en déplacant le tube carotté dans
I’anneau de mesure, et permettent une bonne corrélation
des carottages, lorsqu’on a défini les teneurs en carbonates

et en eau qui présentent des propriétés diamagnétiques
[Loizeau, 1991].

Les 20 carottages qui ont été€ étudiés (fig. 103), ont
été décrits, photographiés, numérisés par caméra CCD
et ont fait I’objet d’un premier échantillonnage précisant
I’évolution de la microgranulométrie, de la teneur en eau,
de la cohésion non-drainée, de la teneur en carbonate et
du cortege des minéraux argileux.

Dans un second temps, certains sites ont fait I’objet
d’une étude a haute résolution des variations :

- microgranulométriques,

- des teneurs en carbonates,

- des teneurs en matiere organique,

- des teneurs en eau,

- etdes teneurs en différents minéraux argileux.

A partir de ces analyses, il est possible de préciser les
caractéristiques générales des sédiments et les principales
lithologies associées aux environnements sédimentaires
du lac.

3.2.1. Caractéristiques générales

Trois principaux facies constituent les carottes du lac
du Bourget (fig. 104) : une alternance de lamines
millimétriques a plurimillimétriques noires et grises dans
les 10 premiers centimétres trés riches en mati&re
organique (faciés a rythmites), un faciés dominant
caractérisé par une lamination floue ponctuée de matiére
organique (facies a lamination floue) et une succession
de plusieurs lamines sombres plus ou moins grossiéres,
pouvant atteindre 1 cm d’épaisseur et développer une base
nette ou floue (niveaux de crues).

Globalement, on observe que les teneurs en carbonates
et en eau des sédiments augmentent vers le sommet et
qu’elles sont inversement proportionnelles a la
susceptibilité magnétique volumique (fig. 105). Les pics
de susceptibilité magnétique apparaissent également
associés aux principaux niveaux de crues silto-sableux
ou argileux. La granulométrie silto-argileuse du facies a
lamination floue apparait constante, mais la granulométrie
des niveaux de crues peut étre sableuse, silto-sableuse
ou argilo-silteuse selon la proximité des deltas. Dans le
facies a rythmites, on note localement des passées
silteuses carbonatées, mais également une apparition des
teneurs en sables qui ne semblepas associée a des niveaux
particuliers.

Le cortege des minéraux argileux est composé de
chlorite, d’illite, de kaolinite, d’interstratifiés irréguliers
illite-smectite et de smectite dans des proportions qui sont
globalement constantes dans le premier métre de
sédiment.

Les mesures effectuées au scissométre de laboratoire
(Vane test) soulignent la faible cohésion non drainée des
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FIG. 103. — Localisation des carottages du lac du Bourget.
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FiG. 105. — Evolution des teneurs en carbonates et en eau au front du delta de la Leysse. On note que la susceptibilité magnétique volumique est
inversement proportionnelle aux teneurs en carbonates et en eau, mais bien corrélée avec les passées grossiéres et les lamines sombres.

sédiments (entre 1 et 5 kPa) et une diminution de la
cohésion du sédiment principalement associée a
I’augmentation de la teneur en eau.

Les mesures de matiere organique ont été réalisées
par J.R. Disnar a I’Université d’ Orléans sur trois carottes
(fig. 106). Ces analyses soulignent une faible teneur
générale et une importante augmentation de la quantité
de matieére organique dans le faciés a rythmites. La
décroissance de I’indice d’hydrogene souligne également
une dégradation de la matiére organique dans les 10
premiers centimetres. Il semble donc que la couleur noire
des 10 premiers centimetres des carottes soit liée a une
augmentation récente des teneurs en matiére organique.
Cette matieére organique peut avoir une origine aquatique
(production algaire) et/ou terrestre (débris organiques du
bassin versant), comme cela a été démontré dans le Petit
lac d’ Annecy [Buillit et al., 1997].

Dans la partie Nord du lac, 1’étude de lames minces
réalisées sur plusieurs sites dans les facies a rythmites, a
lamination floue et de crues, permet de préciser ces
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différents faciés et souligne 1’existence d’une bioturbation
relativement importante.

Le faciés a rythmites s’aveére étre constitué d’une
alternance de lamines infra-millimétriques sombres
(dépbts d’automne et d’hiver) et claires (dépbts de
printemps et d’été). La lamine sombre se caractérise par
une succession de niveaux noirs, puis marrons trés riches
en argiles, alors que la lamine claire est constituée d’une
importante décantation de diatomées, de calcite authigéne
et de quelques Ostracodes. Plusieurs fins niveaux a
cristaux de gypse dispersés (transformation de sulfures
en sulfates) sont probablement responsables des 1égers
pics de sables reconnus au microgranulometre.

Cette alternance de lamines semble donc refléter les
variations saisonnieres des apports allochtones et/ou
autochtones, de la stratification thermique du lac et des
conditions chimiques de I’interface eau-sédiments.

Un épais niveau composé de calcite et de quartz
granoclassé est également reconnaissable et interprété
comme une turbidite distale (décantation de la bouffée
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FIG. 106. — Evolution de la matigre organique des sédiments du lac du Bourget. COT : carbonne organique total en % de poids total de sédiments

; IH ; indice d’hydrogéne (mesures par pyrolyse Rock-Eval).

turbide). Ce niveau correspond a une lamine claire
(épaisse d’ 1cm) décrite a I’ouverture de la carotte B17 &
la cote 5 cm, et représente tres probablement le niveau
grossier prélevé a 15 cm (épais de 3 cm en moyenne)
dans les prélevements de surface de la partie Nord du lac
(fig. 102).

Ces rythmites peuvent ainsi étre constituées par trois
principaux types de lamines d’épaisseurs variables :
carbonatées (précipitation de calcite), biogéniques
(diatomées, pollen, matiére organique) et clastiques
[O’Sullivan, 1983].

Le faciés 4 lamination floue ne présente aucune
structure nette, et est principalement composé d’argile,

de calcite authigéne, de Diatomées et de quelques
Ostracodes.

Les niveaux de crues peuvent présenter une base nette
ou floue et se caractérisent au centre de la plaine lacustre
Nord, par une couleur sombre et des apports légérement
plus grossiers composés de quartz, de calcite détritique
et de quelques débris organiques.

3.2.2. Environnements deltaiques

Ces environnements se caractérisent par deux
principaux types de crues (les apports par underflows et
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par interflows) et valident la cartographie de surface
(fig. 107).

Les apports par underflows présentent une base
sableuse, puis sablo-silteuse, silto-sableuse et argilo-
silteuse depuis I’embouchure du delta, et suivant la ligne
de plus grande pente (carottes B8a, B3, Bl et B7,
fig. 107). Les principaux dépdts d’underflows se
caractérisent par la présence de débris végétaux (feuilles
et branches) et une granulométrie plus grossiére que le
faciés a lamination floue, sauf en contexte distal ou ces
dépbts se caractérisent par un faciés argileux sombre,
centimétrique 2 pluricentimétrique. Les dépbts
d’underflows plus limités se présentent sous la forme de
lamines sombres. argileuses pluri-millimétriques. Sur la
carotte B1, le dépdt d’underflow a la cote 55 cm est
particuliérement intéressant, car il présente une base silto-
sableuse, devient sableux et se termine par un sommet
silto-sableux, puis silteux et riche en débris organiques.
Cette séquence souligne la mise en place d’un courant
d’underflow, son pic de détritisme, puis sa décroissance.

Les apports par interflows sont argilo-silteux, parfois
riches en matiére organique et présentent des épaisseurs
pluri-milimétriques 2 pluri-centimétriques (carotte BS,
fig. 107). Les environnements deltaiques se caractérisent
également par quelques débris de feuilles parsemés dans
le facies a lamination floue. La carotte B1 se caractérise
par de nombreuses passées silteuses riches en débris
végétaux, qui correspondent a la superposition des apports
par interflows et underflows dans cette zone (fig. 107).
De plus, les apports du Sierroz étant plus torrentiels, les
panaches d’interflows peuvent &tre directement déviés
au-dessus de la plaine lacustre Sud, et favoriser une
décantation de leur charge silteuse plus marquée.

Par ailleurs, on remarquera au sommet de la carotte
B8a, I'influence du détournement de I’embouchure de la
Leysse effectué entre 1948 et 1953, puis renforcé entre
1964 et 1972 (fig. 107). Ce détournement a été réalisé
par une accumulation de craie lacustre littorale au front
de I’ancien affluent (J. Suspene, com. pers.). L’ensemble
de ces travaux a dévié les écoulements des apports par
underflows, et a favorisé la décantation de 6 cm de boue
carbonatée.

3.2.3. La baie de Grésine

Les sédiments trés fortement carbonatés de la baie de
Grésine se caractérisent par une couleur créme et une
répartition trimodale silto-argilo-sableuse. Le facies
dominant, principalement silteux, est marqué par des
passées silto-argileuses grises, ainsi que par de
nombreuses passées silto-sableuses riches en débris de
gastéropodes, de bivalves et d’Ostracodes (fig. 108).
Quelques passées sont érosives et présentent une matrice
sablo-silteuse. Le tamisage a 125 microns des passées
grossigres révele la prédominance de calcite authigéne
en « tube » et en « choux-fleurs » (M. Desmet com. pers.)
caractéristiques des environnements lacustres littoraux
[Magny, 1995].
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3.2.4. Les plaines lacustres

Les sédiments silto-argileux des plaines lacustres se
caractérisent par quatre principaux faciés : le faciés 2
rythmite, le faciés a lamination floue, le faciés de crue et
un faciés particuliérement homogene exclusivement
présent dans la partie la plus profonde de la plaine Nord
(fig. 109). On note que tous les faciés & rythmites
présentent une lamine claire silteuse a la cote 5 cm
environ. L’épaisseur de ce facies oscille en moyenne
autour des 9 cm, sauf pour la carotte B15, ol il atteint
12 cm. Cette différence semble principalement liée & un
enfoncement moindre du bouchon en éponge lors de la
campagne, ou lors de I’ouverture, puisque le bouchon
n’est pas en contact avec le sédiment. De plus, cette
carotte a été ouverte de bas en haut, alors que tous les
autres carottages ont ét€ ouverts de haut en bas. Il semble
donc que I’épaisseur de ce faciés a rythmite soit constante,
mais qu’elle doit étre manipulée avec précaution,
puisqu’en raison de sa trés forte teneur en eau, elle
apparait dépendante du mode de « bouchonnage » et/ou
du mode d’ouverture de la carotte.

Le facies a lamination floue est plus ou moins
influencé par les apports distaux de crues, selon la position
du carottage par rapport a I’axe du bassin (fig. 103 et
109) :

- les carottes B9a et BB10 situées le long du flanc
Ouest présentent le plus grand nombre de niveaux de
crues dont la majorité est infra-centimétrique,

-les carottes B12, B11a, B16, et B17 se caractérisent
par des niveaux de crues plus rares, plus épais et
principalement associés aux apports du Rhone,

- la carotte B15 est située le plus a ’Est de la plaine
centrale, et apparait faiblement influencée par les crues.

Ces variations latérales de fréquence de crue semblent
en accord avec la cartographie des environnements de
surface (fig.97) et la morphologie contrastée des fonds
au Nord du lac (fig. 102). Le contrle morphologique
sur I’écoulement et la décantation des apports de crues
rhodaniennes traduit, par ailleurs, une prédominance des
apports par underflows. Au dela de 140 m de fonds, la
plaine centrale se caractérise par le développement d’un
dépot particulier, trés homogéne, dont la puissance
maximale atteint 11 cm dans la partie la plus profonde
du bassin (-146 m). Aux extrémités Nord et Sud du bassin
principal’ (carottes B12 et B17), ce dépdt apparait
également associ€ a une succession de tres fines passées
silteuses. La mise en place de ces niveaux sera développée
dans le dernier chapitre.

3.2.5. L’exutoire

Les sédiments carottés dans la partie Nord du lac au
front de 1’exutoire sont trés fins et se caractérisent par de
nombreux niveaux de crues ainsi que beaucoup de
structures -’ échappement de fluide (fig. 110). La majorité
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FIG. 108. — Caractéristiques particulieres de I’environnement de la baie de Grésine.

des niveaux de crues présente une base nette et un faciés
sombre qui est pluri-centimétrique et en dégradé sur la
carotte B25, mais infra-centimétrique et légérement plus
net sur la carotte B24. Cette évolution de facies confirme
I’influence des écoulements rhédaniens, visible dans la
cartographie des environnements de surface (fig. 97). Les
structures observées correspondent trés probablement
des échappements de gaz, puisque ces carottes ont été
prélevées dans la zone a gaz empéchant toute pénétration
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acoustique. On notera que la nette diminution de ces
figures d’échappement au-dessus de la cote 30 cm,
coincide avec le développement de niveaux perturbés
dont I'origine sera discutée dans le dernier chapitre.

3.3. Datations et corrélations

Plusieurs structures et dépdts sédimentaires
particuliers peuvent étre reconnus dans ie remplissage
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correspondant & des niveaux particuliers dans chaque carottage.

récent du lac du Bourget et permettent une corrélation
des carottages étudiées. Il s’ agit : 1) du facies & rythmite,
2) de différents niveaux de crues particulierement
développés dans I’ensemble du lac, 3) du dépét tres
homogéne au centre du bassin, et 4) de I’influence de
certains aménagements historiques.

Par ailleurs, il a été possible de déterminer le taux de
sédimentation des 100 dernieres années, a partir de la
datation des sédiments par le 210Pb. La confrontation de
ces données permet ainsi de définir une chronologie
précise sur I’ensemble de la colonne sédimentaire étudiée.

3.3.1. Datation par le °Pb

La datation par le 210Pb des sédiments du lac du
Bourget a été réalisée par Michel Pourchet au Laboratoire
de Glaciologie et Géophysique de I’Environnement de
Grenoble. Une description détaillée de cette méthode de
datation est décrite dans Pourchet et al. [1994].

Succinctement, la datation par le 210Pb est basée sur
I’existence d’un flux atmosphérique continu de 222Rp,
issu de 238U et qui donne, par filiation radioactive, du
210Pb a partir de I'238U. Alinsi, un flux continu de 210Pb
d’origine atmosphérique va atteindre les sédiments
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lacustres ol il va décroitre selon sa période de 22,3 ans.
C’est ce 210Pb dit « non supporté » qui est utilisé pour
dater les sédiments. Cependant, la matrice sédimentaire
contient une proportion plus ou moins importante de
radioéléments 2 vie longue parents du 222Rn qui, par
filiation radioactive, vont également produire in situ,
du 210Pp dit « supporté ». Afin de dater les sédiments,
il est donc nécessaire de pouvoir différencier le 210Pb
« non-supporté » du 210Pb « supporté ». A 1’échelle
du siécle, Iactivité du 210Pb « supporté » peut
étre considérée comme constante et I’activité utilisable
pour les datations est déduite de I’activité totale
mesurée.

Une premiere méthode consiste 2 mesurer le 210Pb
total sur un profil, jusqu’a une profondeur suffisante pour
que I’activité ne décroisse plus : ce palier correspond a
la teneur en 210Pb « supporté » (qu’on suppose identique
dans la partie supérieure de la courbe). En pratique, on
mesure par spectrométrie alpha [Hésdnen, 1977 in
Pourchet et al., 1994] le 210Po (période de 138,4 jours)
issu du 210pb.

Une seconde méthode consiste a mesurer
simultanément sur un méme échantillon, le 214Pb et
226Ra par spectrométrie gamma aprés réalisation de
I’équilibre séculaire. Dans ce cas, il est possible
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d’estimer la part « supporté » du 219Pb pour chacun des
niveaux échantillonnés.

Afin d’obtenir une bonne mesure dans les sédiments
lacustres, il est également nécessaire de définir I’influence
du mixage des sédiments (mécanique, chimique,
biologique etc ...) qui déforme le signal enregistré
[Mélieres et al., 1993]. Cette influence peut étre assimilée
aun phénoméne diffusif, qui peut &tre modélisé et mesuré
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a partir de la comparaison des teneurs en 134Cs, 137Cs
(radioéléments artificiels disséminés dans I’atmosphére
a partir de 1950 et durant I’accident de Tchernobyl en
1986) et 210 Pb [Pourchet & Pinglot, 1989]. Un pas
d’échantillonnage centimétrique a été réalisé sur les 20
premiers cm de la carotte B11a, et dans tous nos calculs,
les épaisseurs réelles ont été converties en profondeurs
massiques, correspondant au poids du sédiment sec
déposé par unité de surface jusqu’d I’épaisseur

Mesure du taux de sédimentarion récent du lac du Bourget
®Cs 210pp "non-supporté"
f=4 o 0ooo
o & 3 3 5 RBR 2 882
 Tchernobyl g ( Carotte B11 a‘ §
I g g
H B
=r ] S
g g S
3 3 3
A g é
& | pic de 1965 o k)
5 L
e 21
& &
o b
852 g/m?%an
@/ soit 1.3 mm/an
. _
M. Pourchet

Calcul de I'age des horizons patrticuliers de la plaine lacustre

B11a
(-146 m)

I faciés a rythmites
[ faciés a lamination floue
e turbidite distale
passée organique
=] fine lamine sombre
lamine sombre centimétrique
débris de végétaux
passée silteuse
@® faciés "homogene”

hypothése 2

1835 +/- 12 ans

[

1997
1954 +/- 8 ans
1943 +/- 8 ans

1897 +/- 10 ans
hypotheése 1
1835 +/- 12 ans

1743 +/- 14 ans

1750 +/- 16 ans

1743 +/- 16 ans

1720 +/- 18 ans

1381 +/- 26 ans

40 A
—— 1650 +/- 16 ans
i e 1635 +/- 16 ans
1612 +/- 18 ans
60 -
80 A
— 1266 +/- 26 ans
100 -

F1G. 111, — Datation des sédiments du pac du Bourget par le Plomb-210. Le Taux de sédimentation calculé par le Plomb-210 est étalonné par les
pics du Césium-137 de 1965 et de 1986. Le détail de la datation est présenté dans le texte. Deux hypothéses de calcul sont présentées pour la
détermination de I’aAge du faciés homogéne et des niveaux de crues, dans la partie inférieure de la carotte. La signification de ces hypothéses est

détaillée dans le texte.
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considérée. Les résultats sont présentés dans la figure 111
et permettent de définir, sur le sigcle, un taux de
sédimentation de 852 g/m2/an soit 1,3 mm/an. Ces
mesures indiquent une diffusion d’environ 20 ans,
correspondant & un mixage lent, probablement li€ a de
la bioturbation et qui induit le maintient du pic de 137Cs
associé 4 I’accident de Tchernobyl dans les sédiments de
surface (fig. 111). Il est possible de préciser la résolution
de la datation au 210Pb, en comparant la profondeur du
pic de 137Cs de 1965 (2,35 g/cm?) 4 la profondeur des
sédiments de 1965 mesurée selon le taux de sédimentation
du 210pb (2,81 g/cm?). Le rapport de cette différence
(0,46 g/cm? soit 4600 g/m?2) et du taux de sédimentation
(852 g/m2/an) correspond a la résolution de la mesure
(5,39 ans). Cette résolution est inférieure au pas
d’échantillonnage (1 cm = 8 ans).

A partir de cette datation, il est possible de calculer
I’4ge des horizons particuliers de la partie supérieure de

5°30' 5°45'
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la carotte B1la et de proposer un 4ge pour les horizons
anciens, en extrapolant le taux de sédimentation calculé
sur e siecle (fig. 111). Cette estimation peut parallélement
étre validée par la reconnaissance d’événements
catastrophiques ayant marqué 1’histoire récente du lac
du Bourget (crues, séismes).

3.3.2. Séismes historiques

Plusieurs séismes historiques ont affecté les environs
immédiats du lac du Bourget (fig. 112), dont le plus
important est I’événement du 18 Février 1822.

L’intensité a 1’épicentre de ce séisme (le marais de
Chautagne) a été de VII-VIII sur I’échelle MSK [Rothé,
1941] et sa magnitude est estimée entre 5.5 et 6
[Thouvenot et al., 1990] et a 5,6 [Levret et al., 1996].
Les nombreux dégits occasionnés par ce séisme, ont

46° — T ; 46°
= = = = ntensité MSK 5 “@;«%
— = intensité MSK 7 (1822) . Seyssel
P
- ~
-~ ~
7 N
30/03/1958
/ - - ;' ’ ‘| \
/ l’ ’ 4 ‘ég\ . . || \
/ v otha tagnw 8/02/1822 |
~o o \
| LT
' 26/10/1961
\ ’ o - 'I \
11/11/1959 ’ N
\ ' R \
o, K S \ P4
5745 o “"\* \' i ! \ 1 45045
5N \ \
‘é\%& N\ Aix les Bains \
kT N !
Le Rhéne'’ .t ,
| A\
\
. :- /
S -y
N ~ 16/11/1956 /
~ /
0 5 10 Km ~
. Chambéry /
~ o s
~N o
D'aprés Rothé (1941, 1967, 1972) et Levret et al. (1996).
45°30' 1 1 45°30"

1
5°30' 5°45'

FiG. 112. — La séismicité historique des environs du lac du Bourget.
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permis d’établir une carte macrosismique relativement
précise (fig. 112). Les populations ont décrit un important
effet de site (chutes de cheminées, inclinaison des arbres
d’environ 25°), mais également une élévation subite des
eaux du lac du Bourget de plus de deux pieds (soit de
I’ordre du metre), puis une agitation de sa surface « qui
bouillonnait comme la soupe dans la marmite » selon le
rapport de M. Riboud ir Rothé [1941].

Plusieurs autres séismes ont également été répertoriés
pres du lac du Bourget en 1784, en 1840, en 1841 et entre
1947 et 1964 [Rothé, 1967; Rothé 1972], mais les dégéts
ont été relativement limités. Les caractéristiques générales
de ces séismes sont résumées dans le tableau 5. Trois
zones semblent étre particuliérement sensibles : le marais
de Chautagne au Nord du lac, la partie méridionale du
lac et la région de Belley, 10 km a 1’Ouest du lac. Selon
les données historiques existantes, deux périodes
semblent avoir été particulieérement soumises aux
tremblements de terre : le début du XIX &me sigcle et la
moitié du XX &me sigcle.

On remarque que deux niveaux particuliers
caractérisent ces époques dans la carotte Bl1a (fig. 111):

- une fine turbidite distale épaisse de 5 mm datée de
1954 +/- 8 ans,

- le niveau particulierement homogéne épais de 12

cm dont le sommet est daté de 1835 +/- 12 ans a partir du
taux de sédimentation calculé sur le sigcle.

11 semble donc que dans le lac du Bourget,
les sédiments de la plaine lacustre ont enregistré
un des séismes compris entre 1947 et 1958, localisés
sous le marais de Chdutagne ou sous 1’Abbaye de
Hautecombe.

11 apparait également que le taux de sédimentation
calculé sur le siecle, peut étre étendu au siécle dernier,
puisqu’il permet de corréler - & 6 mm pres - le plus fort
séisme historique de la région, avec I’épais niveau trés
homogene développé dans I’ensemble de la plaine
lacustre (fig. 109 et 111).

3.3.3. Crues historiques et aménagements majeurs

De nombreuses crues ont influencé la sédimentation
du lac du Bourget. Les plus riches archives proviennent
de la synthese de Mougin [1931] sur les crues de la Leysse
et de son bassin versant (fig. 113). Entre 1480 et 1902
(soit 422 ans), 60 crues ont provoqué d’importantes
inondations dans la ville de Chambéry et ses alentours.
Les crues majeures de la Leysse sont présentées dans la
fig. 113. Cette étude souligne I'influence de I’intense
déforestation, et des nombreux aménagements humains
réalisés sur les cours d’eau (digues, ponts etc...). Les
aménagements majeurs de la Leysse entre Chambéry et
le lac datent de 1862 avec les premiéres digues [Girel,

Date Epicentre Intensité et Magnitude estimées Principaux dégits
15/10/1784 Sud lac 6-7 MSK | matériels
19/02/1822 Chautagne 7-8 MSK, soit M 5.5-6 effet de site, agitation du lac
8/01/1840 Chautagne? 6-7 MSK matériels
2/12/1841 Chautagne? 6-7 MSK matériels
9/12/1841 Chautagne? 6-7 MSK matériels
27/05/1947 Chautagne 5-6 MSK matériels
9/11/1954 Chautagne 5-6 MSK matériels
16/11/1956 Sud lac 5 MSK matériels
30/03/1958 Hautecombe  6-7 MSK, soit M 4.4 matériels
15/09/1958 Yenne 6 MSK, soit M 3.8 matériels
11/11/1959 Belley 5 MSK matériels
26/10/1961 Chiutagne 5MSK matériels
21/07/1964 Sud lac 5-6 MSK matériels

TABLEAU 5.— Liste des séismes historiques localisés autour du lac du Bourget. Compilation d’aprés Rothé [1941], Rothé [1967], Rothé [1972],

Thouvenot et al. [1990] et Levret et al. [1996].
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1991]. Cet aménagement est aujourd’hui généralisé sur
I’ensemble de la Leysse, depuis sa source jusqu’au lac.
Les travaux de correction et de détournement de 30° vers
I’Est, de I’embouchure de 1a Leysse, ont été effectués a
partir de 1948 et jusqu’en 1953, puis renforcés entre 1964
et 1972, ils ont changé 1a zone d’influence de la riviére
dans le lac, dont la topographie sous-lacustre
environnante s’est trouvée modifiée (A. Miquet, com.
pers.). On a également tenté de maitriser les crues du
Rhéne, et les permiéres digues en Chautagne datent de
1760 [Bravard, 1981]. On notera que les plus importantes
crues du lac du Bourget de ce siecle (1910, 1928, 1944,
1955 et 1990) coincident avec des crues du Rhone
(fig. 113). La crue de 1944 a été la plus importante, et
coincide avec le début du faci¢s a rythmites (fig. 111). A
cette époque, le développement industriel et agricole de
la région était déja important, et les eaux usées se
déversaient dans le lac. Les premiers indices
d’eutrophisation du lac datent de 1942 et ont atteint un
maximum durant les années 80, avant le détournement
des eaux usées vers le Rhone, et la mise en place de
stations d’épurations (G. Paolini, com. pers.). Il n’est donc
pas impossible que cette crue ait apporté une grande
quantité de matiere organique dans le lac, et favorisé son
eutrophisation. Par ailleurs, I’analyse de la matiere
organique dans les sédiments souligne une forte
augmentation du carbone organique total et de I’indice
d’hydrogéne, dans les horizons de surface qui

correspondent au faciés 4 rythmites. Cette augmentation
peut donc trés bien &tre interprétée comme le résultat d’un
ajout de proportions croissantes de matiére organique,
d’origines terrestre et algaire, caractéristiques d’une
eutrophisation (J.R. Disnar com. pers.).

Les variations d’épaisseur du faciés a rythmites étant
en relation directe avec les zones deltaiques (fig. 107,
109 et 110), le développement de ce faciés peut Eétre
considéré comme un marqueur isochrone a I’échelle de
tout le lac.

Par ailleurs, il est possible de reconnaitre le
raccordement de la ligne de chemin de fer Victor-
Emmanuel au réseau national en 1860, aprés 1’annexion
de la Savoie 4 1a France en 1859 (J. Suspene, com. pers.).
La morphologie fortement incurvée du littoral de 1a baie
de Grésine a nécessité un empiétement de la ligne sur la
baie. Cet aménagement a développé un niveau
particulierement grossier a la cote 15 cm dans la carotte
B13a (fig. 108) et permet de proposer un taux de
sédimentation de 1 mm/an. La définition de ce taux de
sédimentation apparait adaptée, puisqu’il attribue la
passée grossiére tres érosive de la cote 20 cm & I’année
1822. Ce séisme historique majeur étant caractérisé par
une violente et soudaine agitation des eaux du lac, il
semble logique qu’il ait développé un niveau d’érosion
en bordure de la baie.

Niveau maximum du lac du Bourget depuis 1907.
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FiG. 113. — Principales crues historiques du lac du Bourget.
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3.3.4. Corrélations

La mesure du taux de sédimentation récent par le
210pPb sur la carotte B11a (fig. 111) permet d’attribuer la
turbidite distale perturbant le facies a rythmites & un des
séismes d’intensité MSK V-VI des années 50, et le début
de I’eutrophisation du lac au début des années 40.

L’application de ce taux de sédimentation aux
sédiments plus anciens permet de corréler le plus fort
séisme historique de la région d’intensité MSK VII-VIII,
avec 1’épais niveau trés homogeéne qui caractérise la
plaine lacustre.

Deux hypothéses ont été testées pour la détermination
de I’age des importants niveaux de crues développés entre
45 et 51 cm (fig. 111) :

- Si I’on suppose que le niveau homogene résulte
d’une homogénisation in situ des sédiments, la base de
ce niveau correspond a 1743, et les niveaux de crues aux
années 1650, 1635 et 1612 (en retranchant 1’épaisseur de
chaque niveau de crue). Aucune crue historique n’a été
répertoriée a ces époques.

- Par contre, si 1’on suppose que le niveau homogéne
résulte d’un apport massif de sédiments suite au séisme
de 1822, I’ensemble du dépét correspond a cette année,
et les niveaux de crues correspondent aux années 1750,
1743 et 1720 (en retranchant 1’épaisseur du niveau
homogene et de chaque niveau de crue). Deux crues
historiques majeures du Rhéne dans le lac se sont
produites en 1733 et 1734 [Bravard, 1981], et peuvent
étre corrélées au dépdt de crue de la cote 47 cm.

C’est donc la seconde hypothese qui a été appliquée,
pour déterminer les dges des différents niveaux de la
plaine lacustre.

D’estimation du taux de sédimentation des carottes
voisines (B16, B12, B15) est basée sur 1’ attribution de la
base du faciés eutrophisé a I’année 1940 +/- 8 ans, et le
sommet du niveau homogene a I’année 1822.

L’estimation du taux de sédimentation des autres
carottes est basée sur 1’attribution de la base du faciés
eutrophisé a I’année 1940 +/- 8 ans, et calibrée par
I’attribution de la turbidite distale aux années 50-60
lorsqu’elle existe.

Les Ages des niveaux de crue tiennent compte de
I’épaisseur des niveaux postérieurs.

Lorsque le sommet de la carotte n’est pas eutrophisé,
le taux de sédimentation est calculé : 1) a partir de la
corrélation du niveau de crue de 1729 (c’est a dire ia
crue historique de 1734) sur une carotte voisine (carotte
T1) ou 2) a partir d’un aménagement historique majeur
(chemin de fer a Grésine, carotte B13a ; détournement
de la Leysse, carotte B8a).

La corrélation des principaux carottages étudiés est
présentée dans la fig. 114. On note une bonne validation
des données historiques majeures sur I’ensemble du lac :

- la turbidite du séisme des années 50-60,

- ’eutrophisation des années 40,

- les crues de la Leysse des années 80 du XIX®me
siécle,
- le dép6t homogene du séisme de 1822,

- la crue généralisée de 1733.

3.3.5. Discussion

Le séisme de 1964

L’age de la turbidite développée au sommet de la
carotte B16 est plus récent que dans les carottes voisines,
mais proche du niveau grossier de la carotte B9a dans la
plaine lacustre Sud (fig. 114). Ce niveau est trés
probablement associé au séisme d’intensité MSK V-VI
de Juillet 1964, localisé dans la partie méridionale du lac
du Bourget (fig. 112). En effet, la cartographie sonar
confirme I’existence de phénomenes gravitaires récents
proches de ces deux carottages (fig. 100 et 101), et les
prélevements de surface soulignent deux générations de
turbidites dans la plaine lacustre Nord (fig. 102).

Un environnement particulier proche de I’ exutoire

La corrélation précise des carottes situées pres de
Iexutoire (B24 et B25) est plus délicate a cause du
dégradé des facies de crue. Il est donc délicat de bien
retrancher 1’épaisseur de chaque niveau de crue,
particulicrement pour la base des carottes. Cependant,
I’application d’un taux de sédimentation a partir de la
base du facies eutrophisé permet de corréler deux crues
historiques au sommet des carottes (fig. 115), et les
profondeurs des niveaux de crues semblent comparables
vers la base des carottes. Néanmoins, ces corrélations
sont moins fiables, puisque cet environnement a un
fonctionnement alternatif complexe (affiuents/exutoire)
et a été fortement influencé par les aménagements du
Rhéne en Chiutagne et la canalisation de I’exutoire au
XVIIéme sigcle. On note ainsi, que les figures
d’échappements de fluides situées a 30 cm sur la carotte
B25 dateraient de 1852, mais qu’elles semblent se
corréler, dans la carotte B24, a I’événement de 1837
caractérisé par une forte perte en eau (fig. 115). De plus,
une importante crue historique rhédanienne s’étant
produite en Novembre 1840, ainsi qu’un séisme
d’intensité MSK VI-VII le 2 Décembre 1841, il est trés
probable que le niveau de crue perturbé a la c6te 24 cm
de la carotte B24, soit associé a ce séisme (ou & sa réplique
du 9 Décembre). Il semble donc que les niveaux perturbés
de ces carottes correspondent aux effets des séismes de
1822 et de 1841. Les origines possibles de ces niveaux
seront précisées dans le dernier chapitre.

L’environnement particulier de la baie de Grésine

Les passées grossieres de la carotte B13a sont riches
en fragments de coquilles de mollusques et en concrétions
carbonatées de type « choux-fleurs » (caractéristiques de
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cotes 30 cm (B25) et 29 cm (B24) correspondent trés vraisemblablement aux effets du plus fort séisme historique de la région, I’événement de Février 1822.
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la beine littorale) et « tubes » (caractéristiques du tombant
de la beine). Ces passées grossiéres ne sont pas associées
aux périodes de crues historiques, mais semblent plutdt
correspondre aux baisses du niveau du lac, durant les
périodes de sécheresse (soit depuis le siecle : 1987, 1971,
1949, 1942 ; fig. 113 et 114). Inversement, la passée
sombre plus argileuse de 1687 semble associée a un
approfondissement de 1’environnement des carottes B1
et B9a de la plaine lacustre Sud, et pourrait traduire une
hausse générale du niveau du lac (fig. 114). Ces évolutions
de faciés littoraux sont similaires a celles décrites dans
les lacs du Jura au cours de I’Holocéne, qui sont
interprétées comme des variations de niveau lacustre
[Magny, 1995].

Modes de crue selon la période de ’année

Dans ’ensemble du lac, 1’analyse de la corrélation
des carottages avec les données historiques, met en
évidence une relation entre le mode de dépd6t des crues,
et 1a période de 1’année :

- la crue de 1734 a généré un dépdt d’underflow
particulierement caractéristique au Nord du deita du
Sierroz (fig. 107), et a fortement influencé 1’ensemble
de la plaine lacustre Nord, mais seulement le Nord du
delta de la Leysse (fig. 1124) ;

- les crues de la Leysse et du Sierroz de Nov. 1882 et
Oct. 1888, ont également généré des dépdts d’underflows
jusqu’au centre de la plaine lacustre Nord ;

- les dép6ts de crues d’Aofit 1530 et Juin 1553
présentent une répartition différente dans le lac (base des
carottes B7, B12, B15 et BB10), et résultent tres
probablement d’apports par interflows.

Il semble donc qu’on observe une tendance au
développement des courants d’underflows principalement
en autamne-hiver, et des courants d’interflows au
printemps-été. Cette tendance, mise en évidence depuis
le XVItme sigcle dans les carottes, est encore vraie
aujourd’hui. Par exemple, durant 1’année 1998, j’ai
observé trois développements d’underflows en Septembre
et en Novembre, suite a de forts orages associés 2 1a fonte
des premiéres neiges. Le contraste thermique, entre les
eaux des apports (10°C) et les eaux du lac fortement
stratifiées (15°C en surface et thermocline & 18 m, G.
Paolini com. pers.), a favorisé le développement de
puissants courants d’underflows. La charge en suspension
et en débris végétaux était alors beaucoup plus importante
en automne qu’a la fonte des neiges du printemps.

La crue de la Leysse et du Sierroz du 26-28 Mars
1996 (fig. 98) a développé un important courant
d’interflow au front du delta de la Leysse. Les eaux du
panache d’interflow ont été prélévées en plusieurs parties
et analysées (Vingon-Leite et al., sous presse). Cette étude
révele I’importance des crues de mars qui interviennent
au début de la stratification thermique du lac et de la
production algaire (les eaux du lac étant claires et 2 6°C
environ). Entre le 26 et le 28 Mars 1996, la Leysse
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présentait un débit d’environ 50 m3/s associé 2 la fonte
des neiges accélérée par de fortes pluies. Les eaux de la
crue présentaient alors une température similaire au lac,
étaient trés riches en matitre organique, et ont développé
un vaste panache dans les premiers meétres de la tranche
d’eau [Vincon-Leite et al., sous presse]. L'étude au
microscope électronique a balayage des particules
prélevées par bouteilles océanographiques et trappes a
sédiments, souligne par ailleurs la stimulation des apports
de crues sur I’activité biologique, ainsi que I’importance
des phénomenes d’agglomération des diatomées avec des
minéraux allochtones qui accélérent leur décantation. Les
auteurs confirment également I’influence d’un fort vent
froid de secteur Nord sur 1’évolution des courants de
surface et du panache d’interflow pendant la crue.

3.4. Signature du Petit dge Glaciaire

3.4.1. Données historiques

L histoire climatique et glaciaire de la France et en
particulier des Alpes est encore mal connue pour la
période du bas Moyen Age[Bravard, 1989]. Le Roy
Ladurie [1983] estime que le petit optimum climatique
des environs de I’an mil fiit suivi d’une poussée glaciaire
vers 1150-1300, puis d’un retrait modeste avant le Petit
dge Glaciaire que I’ont fait débuter vers 1550. Les rares
données historiques de la période 1300-1550 doivent étre
utilisées avec prudence, mais indiqueraient un climat
tempéré, marqué par des épisodes humides (vers 1310 et
1400) et froids. Le Petit 4ge Glaciaire (ou PAG) sensu
stricto est donc placé entre 1550 et 1850, mais le
bouleversement des vallées alpines francaises semble
remonter 2 la fin du 158me sigcle et traduire une péjoration
climatique antérieure [Bravard, 1989].

Durant le PAG; les étés étaient frais et humides et
I’évaporation a diminuée. Les marais se sont étendus, la
taille des lacs et des riviéres a augmenté i partir du 14me
siecle, avec un maximum au 158me sigcle, les glaciers
ont atteint un maximum d’expansion autour du 17é¢me
siecle et les cours d’eau alpins ont connu des crues d’une
ampleur et d’une fréquence inhabituelles durant le 18%me
siecle. Selon Bravard [1989], les inondations du bas
Moyen Age se sont accompagnées d’une progradation
des matériaux grossiers issus du bassin versant, sur les
planchers alluviaux des principales vallées alpines, et ont
entrainé une métamorphose de la dynamique fluviale,
d’un systéme en méandres, a un systéme en tresse. Cette
métamorphose s’est étalée dans le temps, selon la
proximité des hautes vallées affluentes, et la dimension
de la vallée alluviale, mais traduit un exhaussement du
profil en long des riviéres, qui est li€ 4 une augmentation
de la charge de fond supérieure a I’augmentation du débit.

Par ailleurs, I’estimation des faibles fluctuations de
la température estivale responsables des poussées
glaciaires (1.3°C et 1.6°C ; [Grove, 1987 in Bravard,
1989]) semble souligner I’impact du défrichement et de
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la déforestation durant I’optimum médiéval, sur
I’évolution postérieure des cours d’eau.

Des travaux récents soulignent également I’influence
des minima de ’activité solaire sur les fluctuations
climatiques du Moyen-Age dans I’hémisphére Nord
[Jones, 1990; Beer et al., 1991 ; Glenn & Kelts, 1991 ;
Magny, 1993 ; Stuiver, 1993 ; Stuiver & Braziunas, 1993
; Mattews et al., 1996 ; Luckman et al., 1997]. Bien que
le Moyen Age soit trés variable selon les régions
considérées, ces auteurs notent que la premiere période
froide du PAG (au sens large) coincide avec le minimum
de Wolf (1300-1350 environ), que la fin du 158me sjscle
est une période encore plus froide en relation avec le
minimum de Sporer (1440-1550 environ) et que le
minimum de Maunder (1650-1720 environ) serait la
période la plus froide de tout le PAG.

En résumé, le Moyen Age semble donc &tre une
période humide, modulée par 1’alternance de périodes
froides, plus courtes que les périodes relativement
chaudes. Le PAG sensu stricto, correspond 4 la fin du
Moyen Age, et semble étre en Europe, 1a période la plus
froide.

3.4.2. Signature sédimentologique

A partir des sédiments carottés dans le lac du Bourget,
il est possible de corréler les principales évolutions de la
sédimentation depuis le 152Me sigcle, mais la carotte B13a
permet également de préciser I’évolution du climat depuis
I’an 870 AD environ (fig. 114).

L’environnement particulier de la baie de Grésine a
fait I’objet d’une étude des populations d’Ostracodes en
collaboration avec P. Marmonier (Univ. Savoie), M.
Desmet (Univ. Savoie), et C. Collin-Bellier (Univ.
Savoie). La diversité et I’abondance des espéces ont été
analysées par AFC.

Les résultats préliminaires de cette étude semblent
en accord avec les données climatiques et la chronologie
des passées grossieres ou argileuses (fig. 116) :

- la base de la carotte se caractériserait par plusieurs
baisses du niveau du lac, ainsi que par une faune de type
A associée a des eaux relativement chaudes et a une
végétation aquatique de type A, jusqu’a 1100 AD
(Optimum Climatique de 1’an mil) ;

- le centre de la carotte présenterait de fortes
fluctuations du niveau du lac entre 1100 et 1550 AD
(alternance des minima de Wolf et de Sporer), et une faune
de type B associée a des eaux plus froides et une
végétation aquatique de type B ;

- entre 1550 et 1860 AD environ (Le Petit 4ge
Glaciaire sensu stricto), une forte fluctuation du niveau
du lac serait associée au minimum de Maunder,
coinciderait avec des vendanges précoces ou tardives et
présenterait une faune de type A, évoluant vers une faune

« froide » de type B entre 1700 et 1820 ;

- entre 1860 AD et nos jours, aucune forte fluctuation
du niveau du lac ne serait marquée, mais le
développement d’une faune de type A traduirait un
réchauffement général des eaux aboutissant i
I’eutrophisation du lac depuis 1940.

‘Cette reconstitution soulignerait 1) 1a coincidence des
minima de I’ activité solaire de Wolf et de Sporer lors du
passage de I’Optimum Climatique de I’an mil, au Petit
age Glacaire, et 2) la coincidence du minimum de
Maunder durant le PAG.

Par ailleurs, 1’évolution de I’ensemble de la
sédimentation du lac depuis le 14%me sigcle (fig. 117)
souligne une augmentation des crues entre le 178me gt Je
19%me gjgcle, postérieure aux minima de Spérer et de
Maunder (dont P’influence semble également avoir été
dominante). Les environnements deltaiques sont dominés
par des apports d’underflows et ne développent des
interflows qu’apres les minima solaires, probablement
lorsque la stratification thermique estivale se renforce.
On note que ’influence des underflows semble nettement
augmenter aprés le minimum de Maunder et atteindre
I’ensemble de 1a plaine lacustre principale (fig. 117). Cette
évolution traduit des courants d’underflows plus
importants et de plus longues durées.

Il semble donc que les alternances de refroidissements
et de réchauffements durant le Petit 4ge Glaciaire, ont
favorisé des régimes torrentiels dans le bassin versant du
lac. Cette torrentialité semble résulter :

1) de printemps froids et humides en plaines, mais
neigeux en montagne,

2) d’étés peu ensoleillés,

3) de gels et d’enneigements plus précoces en
automne, mais également plus marqués en hiver,

4) de I’évolution des affluents vers un style en tresse,
incompatible avec les aménagements humains antérieurs

5) d’une importante diminution de la végétation du
bassin versant.

Par comparaison, 1’évolution de la sédimentation
profonde du lac Moose (Colombie Britanique, Canada)
est associée a de tres fortes crues liées aux fluctuations
glaciaires de son bassin versant entre le 17810€ gt g 192me
siecle [Desloges & Gilbert, 1995]. Thorndycraft et al.
[1998] ont également décrit d’importants niveaux de
crues dans le Petit lac d’ Annecy entre la fin du 17me et
le début du 198me sigcle. Cette similitude avec
I’ augmentation des crues du lac du Bourget pourrait donc
confirmer un contrdle climatique global durant le PAG,
a I’échelle de I’hémispheére Nord.

A partir de ces résultats, il est possible de proposer
une reconstitution de ’évolution des environnements
sédimentaires du lac du Bourget durant les principales
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Fic. 118. — Evolutions des environnements sédimentaires du lac durant le PAG.

3.4.3. Cyclicité du signal sédimentaire

Trois carottes du lac du Bourget ont fait I’ objet d’une
étude a haute résolution (selon un pas d’échantillonnage
centimétrique) afin d’étudier la cyclicité du signal
argileux (carottes B16, et B15) et de la lamination (BB10)
de 1a plaine lacustre.

Le signal argileux de la carotte B16

Bien que la minéralogie des argiles soit globalement
homogene sur I’ensemble des carottes étudiées, le rapport
de I’intensité des principaux pics souligne de nettes
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oscillations sur la carotte profonde B16. Sur chaque
échantillon glycolé, j’ai mesuré :

- le rapport du pic des smectites sur le 1¢f pic d’illite
(ST

- le rapport des pics de la kaolinite et de la chlorite
sur le 1€ pic d’illite (7/10) ;

- le rapport du 28™M€ pic de la kaolinite sur le 48™€ pic
de la chlorite (K/C).

Le traitement du signal réalisé sur ces différents
rapports a été effectué sous la direction de M. Desmet
(Univ. Savoie) sur le programme AnalySéries,
classiquement utilisé en paléocéanographie .
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Avant de réaliser I’analyse spectrale de ces signaux,
nous avons corrigé les grandes tendances des courbes
brutes qui ne sont pas complétement exprimées sur le
premier meétre de sédiment. Dans un deuxiéme temps,
nous avons également supprimé les valeurs associées aux
apports instantanés (le dép6t homogéne de 1822 et les
crues historiques), afin d’étudier la cyclicité de la
sédimentation continue en milieu lacustre profond.

La correction de la tendance des courbes a été réalisée
par soustraction d’une courbe de tendance, qui est définie
1) par un ré-échantillonnage du signal selon un pas de 10
cm, et 2) un ré-échantillonnage de 1a courbe de tendance
selon un pas de 1 ¢, afin d’ obtenir une série de données
comptant autant de mesures que le signal brut.

L’analyse spectrale de la courbe corrigée est réalisée
selon la méthode Blackman-Tuckey et permet de
représenter, dans le domaine des fréquences, le pouvoir
spectral des différentes cyclicités composant 1’ évolution
des rapports de pics selon la profondeur (courbe temps).

Compte tenu de la cohérence, seul le cycle dominant
(F) ayant le plus grand pouvoir spectral, est retenu. On
détermine alors sa période équivalente (T en cm) dans le
domaine temporel, et on applique & la courbe corrigée,
un filtre gaussien centré sur T. Les amplitudes de la courbe
filtrée, sont alors proportionnelles a 1’expression de la
période T dans les données analysées : les grandes
amplitudes de la courbe filtrée traduisent une nette
cyclicité du signal pour la profondeur considérée.

Diffractogramme type des sédiments profonds du lac du Bourget

167

étapes du PAG, c’est-a-dire postérieurement aux minima
de Sporer et de Maunder (fig. 118).

On notera I’influence de la force du Coriolis sur
I’évolution des apports rhddaniens par interflows. La fine
lamination de la carotte BB10, qui est située en bordure
Ouest dela plaine lacustre, semble principalement résulter
des apports distaux des interflows rhédaniens
postérieurement au minimum de Spérer (fig. 117 et 118).
La disparition progressive de cette lamination apparait
liée & la diminution des apports par interflows en faveur
des apports latéraux des importants underflows
rhddaniens postérieurs au minimum de Maunder
(notamment lors de la crue généralisée de 1734-1735
AD).

Cette cyclicité centimétrique peut étre convertie en
années, lorsque le taux de sédimentation est précisement
établi pour ’ensemble de la carotte.

Les différentes étapes de la méthode sont présentées
dans les figures 119 et 120, pour le traitement du rapport
S/1, puisque c’est ce rapport qui présente le signal le plus
net et le plus facilement expliquable, parmi les trois
rapports mesurés.

On notera que la plus faible valeur de ce rapport
correspond & un niveau de crue du Rhéne, riche en illite
(fig. 96 et 119).

I’ analyse spectrale du signal de la sédimentation
profonde continue révele un cycle dominant de 6,4 cm,

B16: Rapport S/l—‘

(nombre de coups) ' 0 02 04 08 0.8
ili B16, cote : 14.5 cm
1°°°'¢pic principal | 001 illite
des smectites |  pic principal de l'illite (001) 10
(0o1) 003 illite , ,
800 , 20| niveau homogéne
de 1822
30
600 002 chlorite
i 40
002 illte 004 chlorite /4/
002 kaolinite
400 4 échantillon naturel % niveaux 54
Quartz * o de crues
200 70
--------- vy
= ‘ échantillon glycolé . 80
échantillon chauffé _
R BT Py 5 Ess 7 5.50: " a%as ' 3.bsas ' 2578 k| ®
100|{cm)

Fi1G. 119. — Signal argileuk de la sédimentation profonde du lac du Bourget.
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qui est trés bien marqué entre 60 et 20 cm de profondeur.
Le taux de sédimentation défini pour la carotte B16 étant
de 0,14 cm/an, un cycle de 45,7 ans caractérise I’ensemble
de la sédimentation profonde étudiée (soit 670 ans), et il
est trés marqué entre 1570 et 1850 AD, c’est & dire durant
le PAG.

Validation du signal sédimentaire de la plaine lacustre

Afin de valider le signal argileux de la carotte B16,
une étude identique a été réalisée sur la carotte B15 située
a1 km de distance, a I’Est de la plaine lacustre. Ce travail
afait1’objet du DEA de J.B. Peyaud [1998], a1’ Université
de Lille, et a également permis de définir la cyclicité des
teneurs en carbonates.

Le traitement des données argileuses a été
rigoureusement identique a celui établi sur la carotte B16,
mais I’analyse spectrale réalisée n’a pas tenu compte du
caractere instantané du niveau homogene de 1822. Les
résultats résumés dans la figure 121, soulignent I’intérét
de cette étape préalable, dans I’étude de la cyclicité de 1a
sédimentation profonde continue du lac du Bourget.
L’analyse spectrale de la variation du rapport S/I sur 600
ans réveéle une période dominante de 6,9 cm, et ’analyse
spectrale de la variation des teneurs en carbonates, une
période dominante de 6,3 cm. Le taux de sédimentation
défini pour la carotte B15 étant de 0,15 cm/an, un cycle
de 46 ans caractérise ’ensemble de la sédimentation
argileuse profonde et un cycle de 42 ans I’ensemble de la
sédimentation carbonaté (authigéne et détritique).

Cela conforte les résultats obtenu sur la carotte B16,
et indique I’influence d’un contrle climatique commun.
Cependant, on note un comportement légérement
différent dans la carotte B15, puisque le filtre de 46 ans
apparait mieux exprimé entre 5-20 cm et 50-70 cm (soit
entre 1960-1863 AD et 1660-1530 AD), c’est 4 dire, avant
le minimum de Maunder et apres le PAG.

Analyse de la lamination de la carotte BB10

Cette carotte prélevée dans la partie Ouest de la plaine
lacustre par 130 m de fond, présente une lamination
millimétrique qui est trés bien exprimée dans sa moitié
inférieure (fig. 117). L’analyse spectrale de la variation
des niveaux de gris a été réalisée sous la coordination de
M. Desmet et en collaboration avec Stephane Thiebaud
(stagiaire UJF).

La numérisation de la lamination a été réalisée par
caméra CCD grice au logiciel « Image Grabber » dés
I’ouverture de la carotte 2 I’Université de Savoie. Chaque
image correspondant a environ 10 cm de sédiment, a
permis de définir un profil des niveaux de gris selon une
résolution de 200 microns avec la focale utilisée. Le profil
continu des niveaux de gris est obtenu aprés assemblage
des profils élémentaires, et est ré-échantillonné selon un
pas millimétrique sous le logiciel « Analysérie ». Le profil
continu de résolution millimétrique est corrigé de sa
tendance (définie selon un pas de 5 cm) et 1’analyse

spectrale de la lamination est donc réalisée sur le fichier
« différence de niveaux de gris ». Les résultats de
I’analyse spectrale sont résumés dans la figure 122. La
base de la carotte présentant un signal particulierement
interéssant, elle a également fait 1’objet d’une analyse
spectrale (fig. 122).

Ces résultats préliminaires confirment I’éxistence
d’une cyclicité de 6,24 cm et soulignent une trés nette
cyclicité de 6,3 mm, entre de 48 et 93 cm et
principalement entre 60 et 80 cm. Le taux de
sédimentation de cette carotte étant défini 4 0,14 cm/an,
cela signifie que la lamination présente une cyclicité de
44,5 ans sur I’ensemble de 1a carotte, et qu’une cyclicité
élémentaire de 4,5 ans a caractérise la lamination
millimétrique de cette partie de la plaine lacustre, entre
1288 et 1682 AD, et particulierement entre 1426 et 1540
AD, c’est-a-dire, durant le minimum de Spérer.

3.4.4. Discussion

L étude des sédiments du lac du Bourget soulignerait
I’influence des minima de I’activité solaire sur la mise
en place et I’évolution du PAG. Cette influence semble
se traduire par des variations de température, mais induit
principalement de fortes variations des bilans hydriques
: variations des fluctuations du niveau du lac et de la
température de I’ean depuis I’ optimum climatique de I’an
1000 (fig. 116), et forte augmentation des crues entre le
17 €me et le 19 éme sigcle (fig. 117). L’influence des
apports par underflows atteint la plaine lacustre
principalement aprés le minimum de Maunder, alors que
I’influence en milieu profond des apports par interflows,
semble principalement développée entre les minima
solaires. L’impact anthropique (déboisement,
aménagements des rivieres) semble ici avoir
pincipalement amplifié I’impact des crues (débit, charge).

La sédimentation profonde

Les sédiments de la plaine lacustre sont trés fins
(environ 50% inférieurs a 4 microns, et 20% inférieurs a
2 microns) et fortement carbonatés (60 % en moyenne).
L’analyse spectrale du signal sédimentaire profond a
haute résolution (pas d’échantillonnage de 8 ans environ,
compte tenu du taux de sédimentation) souligne une
cyclicité dominante de 45-50 ans, pour le rapport illite/
smectites et les teneurs en carbonates, mais également
une cyclicité de 4.5 ans de la lamination millimétrique
lorsqu’elle existe. L’ influence de ces cyclicités varie dans
le temps (selon les minima solaires) et dans I’espace
(selon les différentes parties de la plaine lacustre).

La composition du cortége des minéraux argileux des
sédiments lacustres refléte les zones d’apports du bassin
versant (fig. 96), et la variation spatiale de ce cortege
souligne la sédimentation différenticlle des apports
argileux, selon la taille et la nature des particules
[Chamley, 1989 ; Miiller & Quakernaat, 1969 in Chamley,
1989]. Dans le lac du Bourget, la variation spatiale du
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Analyse spectrale de la sédimentation profonde du lac du Bourget

S/l différence

40 60 80% Carbonates
Pouvoir spectral Pouvoir spectral
40 0.015
10 10
30 0.012
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20 0.008
30k 30
. 10 a0l 0.004
40[ _
Fréquences Freq
50 0.04 0.08 0.12 0.16 0.2 50 0.04 0.08 0.12 0.16 0.2
60 60
70 70
80 80
90 90
100lem 100 Modifié d'aprés Peyaud (1998)
Analyse spectrale de la sédimentation profonde continue du lac du Bourget
Carbonates i . .
40 e0 _ 8o% Carbonates filtre gaussien centré a 6.3 cm S/l différence  S/I filtre gaussien centré a 6.9 cm
Pouvoir spectral
40 Pouvoir spectral . Pouvoir spectral = ST
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50 50 004 008 012 016 02 50 50 e
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FiG. 121. — Analyse spectrale du signal sédimentaire de la carotte B15.
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60

400
Cyclicité de 45-50 ans de I'ensemble de lamination
2004
Taux de sédimentation estimé: 0.14 cm/an

Q Fi
0 001 002 003 0.04 0.05

Données brutes Série lissée Série lissée Filtre gaussien
(niveau de gris) (niveaux de gris) (différence de niveaux de gris) centré sur 6.4 cm
125 150 75 125 150 75 -25 0 +25 . )
0 0 0 2 Ge8__0 +08
100| —=EE 100 100 = 100
200 T 200 200 —— 200
300 = 300 300 — 300
400 7; 400 400 = 400
500 == 500 500 f‘ 500
600 = 600 600 ——— 600
700 — 700 700 == 700
800 = 800 800 = 800
900/mm ‘? : 900lmm 900lmm = . 900imm
180 Pouvoir Spectral — 6,33 mm
120
Cyclicité de 4.5 ans de la lamination o
entre 48 et 92 cm
o Fréquences
0 005 01 0156 02
Carotte BB10 Séquence [aminée Séquence laminée Filtre gaussien
u laminée (niveaux de gris) (différence de niveaux de gris) centré 2 6.33 mm
exemple de la séquence laminé 125 150 175 125 150 175
e i 480 : 480 = 480
580 = 580 = 580
680 — 680 = 680 =
780 = 780 780 =
880|mm == 880mm ___ 880/mm

FIG. 122. — Analyse spectrale de la lamination du lac du Bourget par analyse d’image.
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cortége argileux résulte principalement de son réle
d’écréteur des crues rhédaniennes, riches en illites et des
apports du Sierroz et de la Leysse, riches en smectites.
Ainsi, dans la plaine lacustre, la variation en profondeur
du rapport S/I traduit I’influence (sur environ 8 ans), des
apports du bassin versant local, par rapport aux apports
du principal fleuve de la région [Chapron et al., 1998].
De plus, les forts orages peuvent accentuer la composition
minéralogique de la charge en suspension des rivieres,
notamment durant les crues de printemps fortement
enrichies des effets de 1’altération physique hivernale
[Chamley, 1989].

Les teneurs en carbonates des sédiments de la plaine
lacustre peuvent résulter des apports distaux du bassin
versant, mais elles semblent principalement issues de la
production bio-induite des eaux de surface (fig. 95). Cette
production est aujourd’hui principalement contr6lée par
la température des eaux [Vingon-Leite et al., sous presse],
et les variations dans le temps des teneurs en carbonates
semblent donc traduire des variations de température et
I’influence des crues majeures.

En tout état de cause, la sédimentation continue de la
plaine lacustre du Bourget refléte les variations
climatiques régionales de cette partie du NW des Alpes,
et résulte de la décantation des apports distaux par
underflows, de la décantation des apports distaux par
interflows, de la décantation de la production carbonatée
bio-induite dans la tranche d’eau et de I’influence des
courants.

Un contrdle climatique cyclique

La cyclicité dominante de 45 ans des caractéristiques
sédimentologiques de la plaine lacustre durant ie PAG,
apparait principalement contrdlée par 1’activité solaire
et favoriser : 1) une augmentation des apports hydriques
postérieurement aux minima solaires de Wolf, Spérer
(générations d’interflows a I’Est de la plaine, carotte B15)
et de Maunder (générations d’underflows dans 1’axe de
la plaine, carotte B16), 2) une variation des températures
des eaux du lac (évolutions des teneurs en carbonates,
carotte B15) et 3) le développement d’une fine lamination
a1’Ouest de la plaine centrale associé aux apports distaux
de crues déviés par la force de Coriolis.

Des cycles de 45-50 ans ont également ét€ reconnus
dans 1’analyse spectrale de 1’épaisseur des varves
tardiglaciaires du lac de Cerin [Gauthier, 1998], dans les
débits paroxysmaux des riviéres d’origine glaciaire des
Alpes Occidentales [Vivian, 1975], dans les épaisseurs
des lamines de croissances des spéléothémes du Gouffre
Berger (massif du Vercors, [Bolvin et al., soumis]), dans
les stades de retrait des glaciers du Grand Nord canadien
(M. Magny, com. pers.), dans les périodes d’étiages du
Nil en Egypte [De Putter et al., 1998] et dans la lamination
des sédiments récents du lac Saski en Crimée [Glenn &
Kelts, 1991] et du lac Teletskoye en Sibérie [Kalugin et
al., 1998].
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Ce cycle semble par ailleurs corrélé avec les variations
de D’activité solaire et correspondrait selon certains
auteurs, au double cycle de Hale [Levy ef al., 1991;
Magny, 1995], ou a une harmonique du cycle de
Gleissberg [Hoyt & Schatten, 1997]. Le cycle de Hale
présente une durée d’environ 22 ans [Mitchell, 19791, et
résulte de I'inversion et du rétablissement du champ
magnétique solaire, dont ’influence induit des
périodicités de 11 ans, 22 ans et des minima solaires du
type Maunder [Levy et al., 1991]. Le cycle de Gleissberg
a été défini a partir des variations du nombre des taches
solaires, de la fréquence des aurores boréales et des
variations du 14C atmosphérique (fig. 123), et présente
une période entre 88 et 90 ans {[Damon & Sonett, 1991].
Ces deux cycles ont par ailleurs été retrouvés dans
différents enregistrements sédimentaires varvés anciens
[Anderson, 1991] et traduiraient des oscillations de
I’irradiance solaire, tout comme les oscillations des
minima solaires de type Maunder et Sporer.

Le cycle de 4,5 ans, retrouvé entre les minima de Wolf
et de Maunder (mais principalement durant le minimum
de Sporer) dans la lamination millimétrique de la carotte
BBI10, est également trés intéressant, puisqu’il pourrait
correspondre 4 I’influence de 1a perturbation cyclique des
circulations océaniques du Pacifique d’El Nifio/Southern
Oscillation (ENSO, [Rodo et al., 1997 ; De Putter et al.,
1998]). L’influence de cette perturbation des circulations
du Pacifique n’a jamais été enregistrée a de telles latitudes
dans ’hémispheére Nord (45°N), mais elle serait bien
marquée durant 1a fin de notre si¢cle dans les cycles
d’asséchement du lac Gallocanta en Catalogne (40°N,
[Rodo et al., 1997]), dans la fréquence des précipitations
de la péninsule ibérique, des iles Baléares et en Afrique
du Nord [Rodo et al., 1997], ainsi que dans les cycles
d’étiage et de crues du Nil (30°N) entre 622 et 1470 AD
[De Putter et al., 1998]. Les travaux d’ Anderson [1991]
soulignent également une trés importante augmentation
des fréquences de type El Nifio depuis 1650 AD, qui serait
associée aux diminutions de 1’ activité solaire: la fréquence
de ces événements aurait presque doublé durant les
minima de Maunder, de Dalton et 4 la fin du PAG (fig.
123). On note également un cycle de 5 ans assez bien
marqué dans I’ épaisseur des varves tardiglaciaires du lac
de Cerin (45°N, [Gauthier, 1998]). Bien que la cyclicité
de type El Nifio soit toujours controversée [Glenn &
Kelts, 1991], la reconnaissance de cycles compris entre
4 et 5 ans, 4 30°N, 40°N et 45°N durant diverses périodes
est remarquable. On notera également que les influences
de type ENSO seraient plus marquées durant le printemps
et I’automne dans lac Gallocanta [Rodo et al., 1997].
Nous avons vu auparavant que les principales crues du
lac du Bourget se produisent également durant ces
périodes de I’année, et que la partie Ouest de la plaine
centrale du lac est sensible aux apports par interflows et
underflows. Il semble donc possible que la cyclicité de
4.5 ans dans la lamination de la carotte BB10 traduise
une influence de type ENSO, entre les minima de Wolf
et de Maunder, et que celle-ci a été plus marquée durant
le minimum de Spoérer.
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Signatures des minima de l'activité solaire

D'apres Damon & Sonett, 1991

1000 1300 1600 = 1900 (AD)
Dendro chronologie
a: optimum climatique de I'an 1000, b: minimum de Wolf, ¢c: minimum de Sporer
d: minimum de Maunder, e: minimum de Dalton

Evolution de l'irradiance
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FIG. 123. — Signatures et influences des variations de 1’activité solaire.
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Sédimentation argileuse de la plaine lacustre: cyclicité de 45 ans
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FiG.124, — Contrdle de 1’activité solaire sur la sédimentation du lac du Bourget.
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Par ailleurs, de nombreux travaux soulignent la
complexité de ’influence de I’activité solaire sur les
circulations océaniques et atmosphériques [Anderson,
1991 ; Beer et al., 1991 ; Magny, 1993 ; Stuiver &
Braziunas, 1993 ; Rodo et al., 1997]. Beer et al. [1991]
pensent que la sédimentation tend principalement a
enregistrer les événements climatiques majeurs et joue
donc un réle de filtre complexe.

Selon Stuiver & Braziunas {1993], les perturbations
océaniques du type ENSO, les cycles de 11 ans du
rayonnement solaire et les variabilités climatiques
multidécennales, pourraient &tre liés aux variations de
’activité solaire et & I’instabilité de la circulation
thermohaline de 1’ Atlantique Nord. A partir des
Foraminiferes et des lithofaciés des sédiments du Fjord
Nansen (68°N) a I’Est du Groenland, Jennings & Weiner
[1996] ont par ailleurs mis en évidence un réchaunffement
climatique stable durant 1’Optimum Climatique de I’an
mil (730-1100 AD), ainsi que de nombreuses périodes
de grand froid caractéristique du PAG, autour de 1370

AD (minimum de Wolf) et entre 1630 et 1900 AD. Rodo
et al. [1997] retrouvent I’influence de la North Altantic
Oscillation (NAO) sur les précipitations de la péninsule
ibérique durant I’ensemble du XX i&me sigcle.

Lenregistrement du cycle de 4,5 ans et du cycle de
45 ans dans les sédiments profonds du lac du Bourget
(45°N) pourrait donc résulter des variations de I’ activité
solaire ayant induit d’importantes perturbations dans la
circulation atmosphérique, et &tre associé a des
modifications de la circulation thermohaline de
I’ Atlantique Nord. Les reliefs jurassiens, sub-alpins et
alpins drainés par le lac étant les premiers reliefs
rencontrés par les masses d’air atlantiques, ils ont trés
probablement favorisé durant le PAG, un important
développement des précipitations, qui selon les saisons
et les variations climatiques, s’est traduit dans le lac par
d’importants apports d’underflows ou d’interflows et a
localement favorisé une fine lamination. Les principaux
marqueurs de 1’influence de I’activité solaire sur la
sédimentation du lac du Bourget sont résumés dans la
figure 124.
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CHAPITRE V

PERTURBATIONS SISMO-TECTONIQUES DE LA SEDIMENTATION
LACUSTRE REGIONALE

Durant les deux derniéres décennies, de nombreux
travaux ont mis en évidence I’importance des séismes
sur la perturbation des remplissages sédimentaires. Dans
les chapitres II, IIT et IV, il a été montré comment les
changements climatiques du Quaternaire récent ont
contrdlé les processus sédimentaires des remplissages
lacustres des vallées alpines. Le contexte sismo-
tectonique des différents lacs étudiés semble également
avoir joué un role important sur la géométrie et la
perturbation des remplissages, notamment dans le lac du
Bourget. Aprés un bref résumé des principaux
mécanismes impliqués dans les perturbations d’origine
séismique, les différentes natures et fréquences des
perturbations du remplissage du lac du Bourget seront
détaillées, et I’extension régionale de ces perturbations
sera discutée.

1.— ENREGISTREMENT DE LA PALEOSISMICITE EN MILIEU LA-
CUSTRE

1.1. La paléosismicité .

1.1.1. L’intensité des séismes

En Europe, I’importance des séismes historiques est
estimée en intensité MSK et s’appuie sur trois critéres
[Bernard et al., 1997] : les effets sur les hommes, les
batiments et les terrains. Le seuil d’affolement des
populations et d’apparition des dommages sur les
constructions correspond au degré VI, et celui des
dommages importants et des destructions des batiments
les moins résistants -au degré VIII. Cette notion est
cependant ambigiie et subjective puisque 1) les réactions
humaines sont variables selon le contexte culturel,
politique et/ou religieux, 2) les dégéts des batiments ne
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sont pas recensés de fagon exhaustive et dépendent de la
durée et des fréquences des ondes sismiques, ainsi que
de la nature du sol des fondations (effet de site), et 3) des
glissements de terrains peuvent &tre déclenchés ou
accentués apres de fortes pluies. La notion d’intensité

- MSK doit donc étre employée avec prudence.

A titre d’exemple, une secousse sismique d’intensité
V est ressentie par de nombreuses personnes, et cause de
1égers dommages dans les bitiments moins résistants. Une
secousse sismique d’intensité VI provoque 1’affolement
des personnes, de forts déplacements du mobilier,et des
dommages dans les bitiments moins résistants. Une
intensité VII provoque la frayeur des personnes, le
déplacement du mobilier lourd, le tintement des petites
cloches, de nombreux dégéts des batiments moins
résistants, et peut déclencher de petits glissements de
terrains et des changement ‘du débit des sources, ou du
niveau des puits. Durant un séisme d’intensité VIII, la
plupart des personnes se précipite au dehors des batiments
et présente des difficultés a se tenir debout, de grosses
cloches se mettent & sonner, de nombreux dégéts affectent
les batiments et provoquent des chutes de cheminées, la
formation de vagues sur 1’eau, le changement du débit
des rivieres et des niveaux des puits (qui peuvent se tarir).
A partir d’une intensité IX, un séisme provoque une
panique générale, des dégits considérables, I’eau des lacs
devient trouble et de nouvelles retenues peuvent se créer
dans les vallées. Les intensités X, XI et XII provoquent
respectivement la destruction générale des batiments, un
bouleversement catastrophique généralisé, et un
changement profond du paysage [Bernard et al., 1997].

L’importance des séismes est aujourd’hui définie par
1’échelle de magnitude de Richter allant de 1 4 9,5. La
magnitude se déduit de I’amplitude du mouvement du
sol, a une certaine distance, mesurée par un sismographe
de référence. Lide a la profondeur de I’épicentre, elle
caractérise 1’énergie dissipée par le séisme sous forme
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d’ondes élastiques. Parmi les ondes émises lors d’un
séisme, les ondes de surface (de Lowe ou de Rayleigh),
dont la propagation est complexe, sont les plus
destructrices. Il existe néanmoins des relations
empiriques, établies entre les perturbations des
environnements géologiques, la distance a |’épicentre et
la magnitude du séisme [Kuribayashi & Tastuoka, 1975 ;
Berardi et al., 1991 ; Audemar & de Santis, 1991] ou
dans certains cas I’intensité du séisme [Serva, 1994].

Par ailleurs, les données de sismicité historique
couvrant au mieux le dernier millénaire ne permettent de
définir que partiellement les caractéristiques
sismotectoniques d’une région [Vittori et al., 1991], et
doivent parfois étre employées avec prudence [Alexandre,
1991].

1.1.2. Origines des perturbations sédimentaires

Depuis les années 70, de nombreux travaux menés
dans des terrains anciens ou actuels ont permis de préciser
Porigine des perturbations induites in situ par un choc
sismique dans des sédiments non-consolidés (séismites),
en milieu continental, marin, ou lacustre. La distinction
entre une origine sismique ou non-sismique n’est pas
toujours aisée et repose sur une connaissance approfondie
du mode de sédimentation, ainsi que sur une analyse
détaillée des structures sédimentaires et de leur
organisation.

C’est aux contraintes de cisaillement horizontales
appliquées de maniére cyclique que 1’on attribue I’effet
thixotropique (au sens large) engendrant la séparation des
phases solide et liquide d’un sédiment gorgé d’eau
[Montenat et al., 1993]. La perte de cohésion du sédiment,
par modification des pressions interstitielles, provoque
un réarrangement des grains qui tend a densifier la
fraction granulaire, et & transmettre les surpressions a la
phase liquéfiée. L’ expulsion ou I’injection de cette phase
liquéfiée mise sous pression, est directement a I’origine
des séismites dans des sédiments & granulométries
contrastées (alternances de sables, silts et argiles),
déposées sous une faible tranche d’eau [Montenat et al.,
1994].

Trois principaux mécanismes permettent le passage
d’un sédiment de 1’état solide a fluide : la thixotropie, la
liquéfaction et la fluidisation.

La thixotropie correspond a la propriété de certains
matériaux cohésifs, comme les argiles, a perdre leur
résistance lorsqu’ils sont agités. Cela est1i€ a I’altération
de I’assemblage planaire des minéraux argileux, dispersés
par I’augmentation de la pression des fluides [Boswell,
1961]. La résistance du matériel se rétablit aprés
floculation des argiles dispersées.

La liquéfaction et la fluidisation se développent dans
des matériels non-consolidés et non-cohésifs comme les
graviers fins, les sables et les silts grossiers. Ce matériel
maintient sa résistance par son arrangement particulaire
et sa friction intergranulaire [Montenat et al., 1994].

La liquéfaction correspond a la perte de résistance
d’un matériel non-cohésif, lorsque 1I’augmentation de la
pression interstitielle devient égale ou supérieure 2 la
charge lithostatique. Cette liquéfaction peut étre statique
(élévation brutale de la nappe phréatique), dynamique
(un unique impact détruisant I’ arrangement granulaire du
sédiment), ou cyclique (augmentation cyclique de la
pression des fluides par cisaillement alternatif, durant un
séisme ou une houle de tempéte) [Rodrigez Pascua, 1997].

La fluidisation se produit lorsqu’un flux continu
d’eau circule au travers d’un systéme ouvert de sédiments
granulaires non-cohésifs, jusqu’a ce que les particules
restent en suspension [Owen, 1987].

11 est également possible de définir la sensibilité d’un
sol a partir du rapport entre la cohésion non-drainée du
sol non-destructuré, et sa cohésion non-drainée une fois
complétement remaniée [Smalley, 1971; Torrance, 1983].
Cette propriété concerne les argiles granulométriques, et
plus particulieérement les argiles rapides (quick clays) qui
se caractérisent par une résistance nulle a la déformation
(sensibilité > 30 et cohésion non-drainée remaniée < 0,5
kPa). Ce remaniement se produit par 1’effondrement
(collapse) de I’arrangement métastable des particules
lorsqu’elles se saturent en eau, et provoquent la perte de
toute résistance du matériel. Cette résistance ne se rétablit
que lorsque le matériel n’est plus humide.

Les figures de liquéfaction se développent a partir de
magnitudes élévées (M 5.5-6) dans la plupart des
environnements géologiques, et sont considérées par
Obermeier [1996], comme les plus sfirs marqueurs d’une
influence séismique. Un certain nombre de facteurs peut
favoriser les phénomenes de liquéfaction durant un
séisme [Obermeier, 1996 ; Rodrigez Pascua, 1997] :

- I’4ge des sédiments (les séismes actuels n’affectent
pas des sédiments plus anciens que le Pleistocéne),

- la profondeur de la nappe phréatique (en général
<3m);

- 1a granulométrie (les sables moyens a fins sont trés
vulnérables) ;

- 1a densité et la cohésion des sédiments (augmentant
avec 1’age des dépots) ;

- le taux de sédimentation ;
- la puissance des dépdts (>3 m) ;

- I’accélération interne (amplitude, nombre de cycles,
mécanismes aux foyers des séismes, effet de site).

1.2. Les séismites

Parmi les perturbations synsédimentaires reconnues
d’origine séismique, il est possible d’en différencier deux
grandes catégories : les perturbations in situ (séismites
s.s.) et les perturbations indirectes (séismites s.1.).
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1.2.1. Les perturbations in situ

Ces perturbations sont développées par des
déformations principalement souples ou cassantes, dans
des proportions variables en fonction de la rhéologie des
matériaux multicouches affectés (fig. 125). Cette derniére
dépend de la granulométrie, du degré de lithification, de
I’épaisseur des différentes couches des matériaux, et des
discontinuités préexistantes [Seilacher, 1969 et 1991;
Field et al., 1982 ; Plaziat et al., 1990 ; Audemar & De
Santis, 1991 ; Montenat et al., 1994 ; Davenport et al.,
1994]. Dans tous les cas, la mise en évidence d’injection
de fluides sous pression, mobilisés dans tous les plans de
I’espace (et notamment per ascensum), constitue le
premier critére d’identification, lorsqu’on s’ est assuré de
I’impossibilité de surcharge sédimentaire brutale.

Les déformations souples sont classiquement les
structures de liquéfaction superficielles (vasques
thixotropiques), d’extrusion et d’expulsion de fluides
(volcans de sable, cratéres d’effondrement), d’intrusion

plastique (en diapir), de liquéfaction et contournements
de couche (plissotements, convolutes, lits contournés,
pseudonodules, structures en ball and pillow, structures
en flamme).

Les déformations cassantes regroupent les fentes
d’étirement (dykes per descensum), les injections (dykes
per ascensum), les bréches autoclastiques et les failles
de tassement brusque (fault grading).

1.2.2. Les perturbations indirectes

Lors d’un déclenchement sismique, ces perturbations
sont principalement développées par des remaniements
gravitaires (glissements de terrains et/ou sous-aquatiques)
généralement sur de vastes régions, et des raz de marée
(tsunami). Les glissements de terrains sont déclenchés a
partir de séismes de magnitude M 4.5-5, selon Obermeier
[1996] et peuvent modifier la charge et le débit des
rivieres, mais également développer des lacs de barrages

Perturbations souples

Perturbations cassantes

Onde sismique

@ D'aprés Seilacher, 1991.

échapement d'eau

@ Modifié d'aprés Alfaro et al., 1997.

D'aprés Kuenen, 1958.

FiG. 125. — Exemples de perturbations synsédimentaires in situ lors d’un séisme (séismites). (A) les déformations induites par liquéfaction dans
un environnement profond sont fonctions de la rhéologie des matériaux multicouches. On distingue des déformations souples (allant du plissotement,
jusqu’al’homogénisation des couches perturbées) et des déformations cassantes (failles de tassement brusque, échappement d’eau, homogénisation).
(B) reproduction de structures en ball & pillow par expérimentation analogique. (C) modes de déformation selon la viscosité et la densité des
sédiments non-consolidés. Lorsque le gradient de densité est inverse (cas 1 et 2) les morphologies sont fonctions des viscosités relatives et de
I’intensité de la liquéfaction. Lorsque la couche est imperméable (cas 3) des structures d’échappement d’eau se développent.
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[Adams, 1981], ou des dép6ts de crue en aval dans des
lacs [Doig, 1986], des fjords [Syvitski & Schafer, 1996}
ou des mers fermées [Ben-Menahem, 1976]. Les
glissements sous-aquatiques déclenchés par des séismes
sont généralement importants et peuvent étre associés a
des tsunamis en mer (glissement des Grands Bancs de
1929, [Heezen & Ewing, 1952; Piper et al., 1992] ;
glissement du Storrega, [Bugge et al., 1987}) ou leurs
équivalents lacustres, des effets de seiche [Siegenthaler
et al., 1987]. La rupture initiant un processus gravitaire
peut étre causée par une réduction de la résistance au
cisaillement des sédiments ou par I’augmentation de la
contrainte de cisaillement. Un déclenchement sismique
peut donc étre 1ié 1) a une accélération (traduite en
pourcentage de la gravité) qui va augmenter la contrainte
de cisaillement (composante horizontale prépondérante) ;
2) a un exces de pression interstitielle qui va &tre a
I’origine d’une chute de la résistance au cisaillement
[Cochonat, 1996]. D’importants tsunamis peuvent
également &tre associés a des séismes générant des
mouvements co-sismiques [Levret, 1991]. Les principales
perturbations des tsunamis sont liées au déferlement des
vagues en zones littorales [Minoura & Nakaya, 1991],
mais peuvent également générer des perturbations en
zones profondes [Kastens & Cita, 1981 ; Citaetal., 1996].

En résumé, les sites privilégi€s pour les études de
paléosismicité sont les sables moyens a fins non-
consolidés, déposés au Quaternaire en environnements
lacustres et fluviatiles, ainsi qu’occasionnellement en
environnements marins littoraux. Le milieu lacustre est
globalement calme et se caractérise par de forts taux de
sédimentation, constitués essentiellement de silts,
d’argiles et de sables fins. Par ailleurs, selon Doig [1986]
de bonnes conditions de préservation des niveaux existent
en milieu lacustre profond (bioturbation limitée).

1.3. Enregistrement en milieu lacustre

De nombreuses études de pal€osismicité réalisées
dans des dépbts lacustres, constituent autant de travaux
de référence traitant de perturbations iz situ, ou indirectes.

1.3.1. Les perturbations in situ

Les travaux de Sims [1973 et 1975] sur les
perturbations in situ ont porté sur 1’étude des figures de
paléoliquéfaction induites par des séismes historiques,
dans les sédiments silteux actuels d’un lac artificiel pres
de la faille de San Andreas et le long de la c6te Pacifique
dans différents lacs actuels, pleistocenes et holocenes.
L’auteur définit ainsi 7 criteres pour la reconnaissance
des séismites sensu stricto :

- la proximité de zones actuelles sismiquement actives
(intensité min. VI, ou magnitude M 5.2),

- la présence de sédiments potentiellement
liquéfiables,

- la similarité avec les structures expérimentales (fig.
125) ou décrites, suite 4 des événements historiques,

- de petites structures internes au sein des niveaux
perturbés suggérant la liquéfaction,

- des structures limitées 2 un seul niveau
stratigraphique,

- des structures corrélables A 1’échelle du bassin

sédimentaire,

- I’absence d’influence de la pente, de remaniements
gravitaires, ou d’autres processus de déformation
(sédimentologiques ou biologiques).

D’autres exemples de perturbations in situ
(principalement des structures en ball and pillow) sont
décrits dans des dép6ts lacustres distaux [Hempton &
Dewey, 1983] ou deltaiques [Dunne & Hempton, 1984]
du lac Hazar (bassin en pull-apart) en Turquie. Marco &
Agnon [1995] présentent des perturbations par
fluidisation et suspension, associées a des failles
synsédimentaires, dans les sédiments lacustres du graben
de lamer Morte. Alfaro et al. [1997] proposent un modéle
de formation des structures en ball and pillow et
d’échappements d’eau, en fonction de la viscosité et de
la densité des sédiments lacustres et alluviaux pliocénes
de la Cordillere Bétique (fig. 125). Dans 1a vallée du Glen
en Ecosse, Ringrose [1989] cartographie différents degrés
de liquéfaction dans les varves silteuses distales de trois
lacs d’obturation glaciaire (fig. 126), liées a un séisme
majeur durant la déglaciation : la zone centrale se
caractérise par des figures d’intenses liquéfactions (ball
and pillow, fault grading), un mouvement co-sismique et
des glissements de terrains ; alors que les zones
périphériques présentent des figures de liquéfaction de
moins en moins développées.

Différentes séismites ont également été reconnues
durant le Quaternaire dans le NW des Alpes. Beck et al.
[1992] interprétent en termes de paléosismicité 30
niveaux destructurés (ball & pillow, pseudonodule,
convolute, micro-fracturation) intercalés dans les argiles
d’Eybens, en différents points de la vallée du Grésivaudan
(fig. 127). Par ailleurs, les mesures d’anisotropie de
susceptibilité magnétique [Rochette et al., 1991]
confirment que ces niveaux présentent une fabrique
sédimentaire perturbée. Plus au Sud de Grenoble, la
caractérisation géométrique et texturale de séismites dans
les sédiments wiirmiens du lac d’obturation glaciaire du
Trigves présente des strucutres 3D similaires a celles
obtenues par modélisations analogiques [Lignier et al.,
1998].

1.3.2. Les perturbations indirectes

Les reconnaissances de perturbation indirecte induite
par un séisme (principalement des remaniements
gravitaires) s’ appuient généralement sur I’ étude des effets
induits par des événements historiques, et la
compréhension des mécanismes impliqués. L’ essentiel
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des travaux de référence consiste donc en des études Les études complétes de zones ou de régions
pluridisciplinaires de remplissage de lacs actuels et sismiques s’averent étre particulierement démonstratives.
notamment de la définition précise de leur taux de Ainsi, I’étude de I’ensemble du remplissage du fjord du

sédimentation. Saguenay (Québec), par sismique réflexion 3 haute

Classification des types de perturbations
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4% dlacier EEE lacs d'obturation glaciaire

===  D'aprés Ringrose, 1989.

2 m

FiG. 126. — Exemple de classification de perturbations synsédimentaires d’origine séismique. Les sédiments glacio-lacustres sont constitués a
I’ affleurement de laminations silteuses et sableuses. Type A : stratigraphie en gradient de rupture (fault-grading) évoluant vers le sommet en un
niveau complétement liquéfié et développement de larges structures en ball and pillow. Type B : comme A, mais perturbations incomplétes,
limitées 2 certains niveaux par injection vers la surface. Type C : perturbations discontinues et limitées a certains niveaux par injection vers la
surface de matériel liquéfié. Type D : structures en flammes et fissurations irréguliéres sans injection de sédiment, mi déplacement significatif,

doublet sables / argiles 2)

D'aprés Beck et al., 1992.

FiG. 127. — Exemples de séismites dans les argiles d’Eybens 2 I’ affleurement et en sondage. A Iaffleurement de Chamousset (banquette de
Planaise, Combe de Savoie), un niveau liquéfié développe des structures en ball and pillow. Dans le sondage d’Eybens (Grésivaudan), 30 niveanx
présentent des déstructurations souples de type pseudonodules/convolute (1), ou cassante de type crénulation-microfracturation (2). -
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résolution, sonar latéral et carottages, a permis de dater
et de quantifier précisément I’ effet d’un séisme historique
d’intensité IX [Syvitski & Schafer, 1996] : déclenchement
d’importants glissements aériens et sous-aquatiques,
remaniement de 1’ensemble du bassin profond du fjord
(basin collapse, remolding), et obturation de I’exutoire
d’un vaste lac amont, ayant provoqué une gigantesque
crue lors de la rupture du barrage apres la fonte des neiges
(fig. 128). Par ailleurs, une étude régionale par sondages
acoustiques de la paléoséismicité dans 150 lacs du
Bouclier canadien et de la Cordillére canadienne [Shilts
& Clague, 1992] a permis de reconnaitre dans un rayon
de quelques dizaines de kilometres de deux épicentres
historiques majeurs (M 6.25 & 7.2) des failles affectant
des sédiments tardi- et post-glaciaires, de larges
glissements et coulées affectant les sédiments post-
glaciaires et de la liquéfaction in situ de sédiments au
niveau des faibles pentes (fig. 128). De plus, des
glissements induits par des séismes majeurs dans des
régions de faibles reliefs, peuvent également bouleverser
1a charge des fleuves durant des mois, et développer des
niveaux reconnaissables dans des lacs de bassins versants
différents [Doig, 1986, 1990 et 1991].

Les remaniements gravitaires pouvant avoir de
nombreuses origines (chute de sédiments accumulés sur
des blocs de glace enfouis, dép6ts instables sur les pentes
deltaiques trop raides, sapement par les eaux souterraines,
variations de I’eau interstitielle par fluctuations du niveau
du lac, aménagements des rives), un certain nombre de
critéres est établi avant de proposer un déclenchement
séismique [Shilts & Clague, 1992] :

- une large distribution synchrone dans un lac, ou
différents lacs voisins,

- un déplacement quasi-unidirectionnel sur des pentes
de méme orientation,

- la présence de niveaux particuliers dans une
séquence sédimentaire uniforme,

- les criteres géologiques locaux,
- une sismicité historique.

Par ailleurs, plusieurs auteurs abordent I’influence de
I’effet de seiche (1’agitation des eaux du lac) sur le
développement des remaniements gravitaires (fig. 128)
associé€s a des séismes [Siegenthaler et al., 1987 ; Doig,
1990 ; Doig, 1991 ; Shilts & Clague, 1992 ; Syvitski &
Schafer, 1996].

2. — CONTROLE SISMO-TECTONIQUE DES REMANIEMENTS
GRAVITAIRES DU LAc DU BOURGET

Le déclenchement d’un remaniement gravitaire est
principalement associé a un exces d’eau interstitielle, et
peut résulter en milieu lacustre 1) d’une importante baisse
du niveau du lac, 2) d’une surcharge sédimentaire ou 3)
d’une accélération cyclique de la gravité lors d’un séisme

[Shilts & Clague, 1992]. Avant d’attribuer une origine
sismique au déclenchement d’un remaniement gravitaire
dans un lac, il est donc nécessaire de caractériser le
contexte sédimentaire (I’influence des fluctuations du
niveau lacustre, et des apports sédimentaires).

2.1. Enregistrements de la séismicité historique

Dans le chapitre précédent, nous avons vu que
I’influence du PAG sur la sédimentation du lac du
Bourget, s’est principalement traduite par une
augmentation du détritisme entre le 17eme et le 19eme
siecle (fig. 116), ainsi que par trois légeéres fluctuations
du niveau lacustre depuis I’an 1000 : entre 1100-1350
AD, 1400-1600 AD, et 1650-1750 AD (fig. 117). Aucun
remaniement gravitaire n’a été retrouvé, ni durant ces
phases de fluctuations du niveau lacustre, ni durant
I’ensemble du PAG au front des deltas.

Le Premier remaniement gravitaire enregistré
correspond au dép6t homogene développé au centre
de la plaine lacustre, dont le sommet est daté de 1835
AD +/- 12 ans a partir du taux de sédimentation établi
par le 210Pb (fig. 111). Cette période se caractérise par le
plus fort séisme historique de la région : celui du 18
Février 1822, dont I’épicentre était localisé sous le marais
de Chéutagne, a Chindrieux (NE du lac).

Le second remaniement gravitaire enregistré
correspond au dép6t d’une fine turbidite riche en
carbonate, qui est présente dans la majorité de la plaine
lacustre centrale, et datée de 1954 +/- 8 ans par le 210Pb
(fig. 111). Cette période se caractérise par le plus fort
séisme de notre siecle situé prés du lac : le séisme du 30
Mars 1958, dont I’épicentre était situé sous la commune
de St Pierre de Curtille prés de I’ Abbaye de Hautecombe
(NW du lac). :

Le troisiéme remaniement gravitaire reconnu
correspond également au dépdt d’une fine turbidite riche
en carbonate, qui est localement développée dans la plaine
lacustre centrale (carotte B16 cf. fig. 104), et datée (par
corrélation) de 1975 +/- 8 ans (fig. 114). Cependant, cette
corrélation est incertaine, puisque le sommet de la carotte
semble avoir été compacté lors de 1’acquisition : le faciés
eutrophisé présente une lamination millimétrique dans
sa partie supérieure, mais pluri-millimétrique dans la
majorité du facies (fig. 114). Nous proposons donc, de
corréler cette turbidite avec le plus fort séisme historique
localisé sous la partie méridionale du lac : celui du 21
Juillet 1964 (fig. 112 et 114). Cette hypothése s’appuie
également sur la reconnaissance de deux turbidites dans
les prélevements de surface de cette partie de la plaine
lacustre (fig. 102).

Les intensités MSK des séismes historiques frangais
ont été définies de facon homogene dans les Annuaires
et Annales de 1'Institut de Physique du Globe de
Strasbourg, publiées de 1920 & 1972 sous la direction de
E. Rothé, puis J.P. Rothé. Les cartes macrosismiques
réalisées peuvent apporter des indices importants. Ainsi,

Géologie Alpine, 1999, Mémoire H.S. n° 30



182 CONTROLES CLIMATIQUE ET SISMO-TECTONIQUE DE LA SEDIMENTATION LACUSTRE

LAC LUCERNE (Suisse)
Modifié d'apreés Siegenthaler et al., 1981

506 i Dépdt de seiche de 1774 AD
Slump de 1601 AD Dép6bt de seiche Qe 1601 AD “la

LAC HORNE (Canada)
Modifié d'aprés Shilts & Clague, 1992

w Gz

500 m

FJORD du SAGUENAY (Québec)
Modifié, d'aprés Syvitski & Schafer, 1996

o

{ _Liguéfaction in situ 2}

500 m

w Gg

FiG. 128. — Exemples de perturbations sédimentaires induites par des séismes. Dans le lac Lucerne le déclenchement sismique (intensité > VIII)
de vastes remaniements gravitaires induit de fortes agitations des eaux du lac (effet de seiche), et des dépdts de seiche lorsque le lac redevient
calme. Dans le lac Horne, la liquéfaction in situ des sédiments de fond de lac par un séisme de magnitude 4.2 développe un déplacement horizontal
minimum. Dans le fjord du Saguenay I’ensemble du bassin est remanié par un séisme d’intensité IX et ses répliques, provoquant des glissements
latéraux (4b), de la liquéfaction in situ, et des turbidites (4c). Au printemps suivant, la rupture d’un lac de barrage induit par le séisme provoque
une énorme crue (courant hyperpycnal), érodant le bassin et déposant un épais dép6t d’underflow (5).
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aux alentours du lac du Bourget, les séismes historiques
ont majoritairement eu des intensités MSK comprises
entre V et VI, mais certains événements sont compris
entre VI et VII, alors que le séisme de 1822 a atteint une
intensité comprise entre VII et VIII (cf. tableau 5).

Les séismes majeurs les mieux connus ont également
fait récemment I’objet d’une estimation des magnitudes
équivalentes. Le séisme majeur du 18 Février 1822
d’intensité VII-VIII localisé sous le marais de Chautagne
correspondrait 2 une magnitude de 5.5-6 selon Thouvenot
et al. [1990], ou de 5.6 selon Levret et al. [1996]. Le
s€éisme du 30 Mars 1958 d’intensité VI-VII localisé a
I’Ouest du lac (Commune de St Pierre de Curtille)
correspondrait & une magnitude de 4.4 et le séisme de
Belley du 11 Décembre 1959 d’intensité VI
correspondrait 2 une magnitude de 3.8 [Levret et al.,
1996].

Les données historiques du séisme de 1822 sont
particuliérement précieuses, puisqu’elles décrivent un
important effet de site, la destruction d’une grange & St
Innocent (prés de la Baie de Grésine), de deux maisons a
Seyssel (Nord de la Chautagne), des dégéts dans I’ Abbaye
de Hautecombe (rive Ouest du lac), la perturbation des
sources thermales d’ Aix-les-Bains, la chute de plus de
200 cheminées & Chambéry, et surtout une agitation
violente et brutale des eaux du lac avec une amplitude de
plusieurs pieds (soit environ 1 m), ainsi qu’un
bouillonnement important de la surface du lac [d’apres
Billet, 1822 in Rothé, 1941]. Enfin plusieurs répliques
ont été ressenties durant le mois de Février, au voisinage
de I’épicentre, prés de la Commune de Chindrieux en
Chautagne.

2.2. Les remaniements gravitaires de 1822 AD

Les remaniements gravitaires, développés en 1822,
ont fait I’objet d’une étude sédimentologique plus
détaillée. Il est possible de reconnaitre localement un large
glissement gravitaire, de fines passées sablo-silteuses en
différentes parties du lac et un important dép6t homogene
re-sédimenté au centre du bassin.

2.2.1. Une répartition particuliére

Le dépdt homogene a été retrouvé dans les quatre
carottes de la plaine lacustre, & partir de 143 m de fond
(B12,B1la, B15 et B16), mais il est également corrélé a
de fines passées silteuses aux extrémités du bassin
(carottes B12 et B17), ainsi qu’a deux passées sablo-
silteuses (carottes B7 et B13a). Le dép6t homogéne
présente une répartition élliptique d’environ 2 km? et une
épaisseur variable comprise entre 2.5 et 13.5 cm.
Cependant, sa puissance maximale dépasse 19 cm au
centre de la plaine (-146 m), puisque la base n’a pas été
atteinte lors d’un carottage par congélation réalisé en 1996
(fig. 129). Son épaisseur moyenne est estimée & 10 cm,
ce qui représenterait un volume d’environ 200 000 m3,

Le dép6t homogéne se caractérise par une fine base
silto-sableuse, présentant un granoclassement inverse puis
normal peu marqué et évolue verticalement vers un épais
dépbt argilo-silteux gris clair et trés homogene (fig. 130).
La granulométrie de la base est plus grossiére vers le Sud
(18.8 % de sables), et diminue vers le centre de la plaine
lacustre (de 8.8 & 4.6%), ol le faci®s homogene atteint
son épaisseur maximale (fig. 129). La réalisation de lames
minces sur la carotte B15 (-146 m) confirme que 1’épais
dépdt argilo-silteux présente un faciés trés homogene, et
une base nette Iégeérement plus grossiere (4.6% de sables)
composée de nombreux grains de quartz, de calcite, ainsi
que de débris végétaux. La minéralogie du facigs
homogene présente cependant de 1égeres variations : sur
la carotte B11a, la teneur en carbonate chute d’environ
10 % de la base au sommet, et selon Peyaud [1998] la
carotte B15 présente un enrichissement en illites & 1a base,
puis un enrichissement successif vers le sommet en
chlorites, kaolinites et smectites. Les frottis réalisés sur
les bases grossieres contiennent 10% de quartz et de
feldspaths en moyenne, et soulignent un enrichissement
en carbonates vers le Sud (carotte B12). On notera
également le développement d’une dizaine de trés fines
passées silteuses millimétriques aux extrémités Nord et
Sud du bassin sur 3 cm d’épaisseur (fig. 129).

2.2.2. Signatures texturales

Aux extrémités du bassin, le dépdt de 1822 présente
une signature microgranulométrique particulierement
nette et se caractérise, dans sa partie homoggne, par une
1égere diminution de la cohésion non-drainée (fig. 131).
Les sédiments plus grossiers de la base du dépot de 1822,
présentent un mauvais classement et une forte asymétrie
vers les fractions grossieres, alors que le faciés homogéne
revient rapidement vers un mode de dépdt plus typique
de I’environnement lacustre profond. Ces mesures
semblent confirmer I’originalité texturale du dép6t de
1822, observée lors de 1’ouverture des carottes.

Au centre du bassin, la base devient moins sableuse
et le facies homogene plus massif (fig. 129 et 132).
Cependant, 1’analyse des caractéristiques micro-
granulométriques selon un pas d’échantillonnage de
0.5 cm, souligne 4 nouveau un net changement dans
I’asymétrie et le classement du sédiment.

La distribution des classes granulométriques est
franchement décalée vers les fractions plus grossiéres a
la base, mais elle évolue rapidement vers les fractions
fines et se stabilise dans les premiers centimétres du faciés
homogéne.

Le classement du sédiment n’est pas trés bon et fluctue
fortement depuis la base, mais il se stabilise en méme
temps que I’asymétrie. Ces valeurs traduisent un mode
de transport dominé par de la décantation, dans un milieu
de plus en plus calme. Les sédiments plus grossiers se
sont donc probablement déposés dans un milieu de plus
haute énergie (vitesse, turbulence), alors que les fines
particules se sont déposées dans un milieu redevenu
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FiG. 130. — Exemples du dépdt homogene associé au séisme de 1822. (A) photo de la carotte B15 & I’ouverture ; (B) lame mince de la base ; (C) faciés homogéne carotté par congélation.
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Bi12 Granulométrie Grain moyen ()L m) 1 Cohésion non-drainée

(-145m) 9 50 100% 5 15 25 35 45 1 CukPa 2 3 4
l I Il I3 L 0 ; } ‘ﬁ
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Fic. 131. — Signature texturale du dép6t de 1822 AD. On note un faible enrichissement en carbonate de ce dép6t au Sud du bassin (carotte 12),
¢t une cohésion non-drainée systématiquement plus faible. Le classement et 1’asymétrie de ce dépot soulignent un mode de dépdt trés particulier.
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« stable ». De plus, I’oscillation amortie du classement
du dépdt de 1822 pourrait traduire un milieu
alternativement turbulent et rapide, qui évolue vers un
retour a des conditions normales.

Par ailleurs, le classement et 1’asymétrie des sédiments
permettent de caractériser plusieurs populations dans
I’ensemble de la colonne carottée et les différents
diagrammes confirment les particularités du dép6t de
1822 (fig. 132). On note, & nouveau, que la base de ce
dépbt est trés marquée aux extrémités du bassin (carottes
B12 et B16), mais qu’elle s’amortit au centre de la plaine
lacustre (carottes Blla et B15) et se rapproche des
caractéristiques des fines passées silteuses déposées au
Sud du bassin (carotte B12).

Deux carottes de la plaine lacustre du Bourget ont
fait I’objet d’une étude de I’anisotropie de susceptibilité
magnétique (ASM) des sédiments, sous la direction d’O.
Averbuch 4 1’Université de Lille. L’ échantillonnage a été
réalisé en continu sur une demi-carotte, a partir de cubes
de 2 cm de c6té. Les mesures ont été éffectuées avec un
pont de susceptibilité Kappabridge KLY-2, et chaque
échantillon orienté a été mesuré suivant 15 positions
différentes, dont 12 sont équivalentes, afin de vérifier la
qualité des mesures et de calculer le tenseur de
susceptibilité magnétique. Une description détaillée de
la méthode est donnée par Averbuch [1993]. Les
premigres analyses réalisées sur une partie de la carotte
Blla ayant été de bonne qualité et trés significative,
I’ensemble de la carotte B15 a par la suite été mesurée
par Peyaud [1998].

Briévement, la susceptibilité magnétique en champ
faible d’une roche sédimentaire dépend 1) de la nature
des minéraux qui la composent (comportement
diamagnétique, paramagnétique ou ferromagnétique), 2)
de la concentration de ces minéraux et 3) de la taille et de
la forme des minéraux [Hamilton et al., 1968]. Le quartz
" et la calcite sont les minéraux diamagnétiques les plus
abondants et présentent un susceptibilité négative
-(opposée au champ appliqué). Dans les roches
sédimentaires, les principaux minéraux paramagnétiques
correspondent aux argiles (illite, chlorite) et présentent
une susceptibilité positive (dans le sens du champ)
dépendante de la température [Averbuch, 1993]. Le
comportement ferromagnétique des minéraux résulte de
"alignement des moments magnétiques des molécules
contenant I’élément Fe, dés que leur énergie d’interaction
dépasse I’énergie d’agitation thermique. Dans les roches

sédimentaires, la susceptibilité positive des minéraux
ferromagnétiques est essentiellement due aux oxydes de
fer et aux sulfures de fer (O. Averbuch, com. pers.).

L’ASM d’un échantillon peut &tre représentée
géométriquement par un ellipsoide triaxial (fig. 133),
caractérisé par des axes principaux minimum (Kmin),
intermédiaire (Kint) et maximum (Kmax), correspondant
aux vecteurs propres du tenseur de susceptibilité
magnétique (intensité, direction). Deux paramétres
standards permettent de caractériser la forme de
Vellipsoide : le facteur de linéation magnétique L=Kmax/
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Kint, et le facteur de foliation magnétique F=Kint/Kmin.
Ces deux facteurs traduisent respectivement
I’allongement et I’aplatissement de I’ellipsoide. D’ autre
part, on peut définir la susceptibilité moyenne (Km)
comme la moyenne de I’intensité des trois axes
principaux. Ainsi, I’ellipsoide d’anisotropie de
susceptibilité magnétique d’une roche illustre
I’orientation préférentielle des minéraux magnétiques
qu’elle contient (fabrique magnétique), et peut permettre
de reconnaitre d’éventuelles variations dans les modes
de dépbts des sédiments (fabrique sédimentaire; Taira,
1989), ou d’éventuelles perturbations du dép6t [Rochette
etal., 1991].

Dans la plaine lacustre du Bourget (fig. 133), le mode
de dépdt produit généralement une fabrique planaire
(F >> L) qui est assez courante dans les roches
sédimentaires argileuses : la compaction étant ici
probablement peu marquée, cette fabrique résulte
principalement de !’ orientation acquise par les particules
lors de leur dépdt par décantation. Cependant, on notera
une foliation globalement plus importante dans la carotte
Blla. En général, la fabrique sédimentaire normale
présente une anisotropie planaire et une foliation
magnétique associée a la stratification. La 1égére
diminution vers le sommet de la susceptibilité moyenne
des sédiments apparait liée 4 I’augmentation générale de
la teneur en carbonates, et & la diminution des apports
détritiques argileux. Sur la carotte B11a, les niveaux de
crues historiques du Rhéne qui ont été individuellement
échantillonnées, se caractérisent par un pic de
susceptibilité moyenne associé aux apports riches en
illites et chlorites, mais peuvent également présenter un
léger pic de linéation et un plus important pic de foliation.
Cette fabrique semble traduire un dép6t distal par
underflow, ol la décantation des apports fins (pic de
foliation) est toujours 1égérement influencée par le
courant de densité (variation de la linéation parallele a la
direction du paléocourant ; [Kissel et al, 1992 in
Averbuch, 1993]).

Le dépdt de 1822 se caractérise principalement par la
succession de deux pics de la foliation magnétique, le
second étant également associé a un important pic de la
linéation (fig. 133). La susceptibilité moyenne de ce dépdt
diminue et est nettement plus faible a la base du dép6t de
la carotte B11a, oil 1a fraction grossiére est plus abondante
(fig. 129) et donc enrichie en grains de calcite et de quartz.
La signature en ASM du faciés homogene traduit une
décantation massive en deux temps : postérieurement au
dépdt de la base grossiere, le premier pic de foliation
correspond 2 la décantation des silt-argileux (fig. 132),
et le second pic de foliation, (couplé au pic principal de
linéation) semble refléter une décantation argilo-silteuse
légerement influencée par une circulation au sein de la
tranche d’eau considérée. Cette légere modification dans
le mode de dépdt de la moitié supérieure du faciés
homogeéne, est également visible dans le classement
granulométrique de la carotte B1lla (fig. 132).
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FiG. 133. — Signature ASM du dépdt homogene de 1822. Ce niveau se caractérise principalement par une forte foliation magnétique traduisant
une fabrique sédimentaire trés planaire.
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2.2.3. Plusieurs sources sédimentaires

La signature granulométrique tri- & quadri-modale,
ainsi que ’enrichissement en quartz et carbonates de la
base grossiere du dépdt de 1822 (fig. 134), semblent
résulter des environnements littoraux de la baie de
Grésine (carotte B13a), du flanc Nord du delta du Sierroz
(carotte B7), et dans une moindre mesure du Nord du lac
(carotte B17). Ces environnements littoraux plus grossiers
sont en effet fortement carbonatés et riches en débris
végétaux (fig. 95 et 97). De plus, les niveaux de 1822 se
distinguent par leur asymétrie et leur classement,
traduisant un dépdt dans un milieu particuliérement
turbulent (fig. 134).

Selon Campy & Meybeck [1995], I’ érosion des berges
peut constituer une source notable de matériaux pour les
environnements profonds, lorsqu’elles sont constituées
de sédiments facilement mobilisables (alluvions
anciennes fluviatiles, glaciaires sableuses ou argileuses,
craie lacustre, molasse), ou qu’elles présentent une pente
éloignée du profil d’équilibre et qu’elles sont largement
exposées aux vagues (fig. 135). Dans le lac du Bourget,
les berges sont principalement constituées de craie
lacustre, et peuvent étre localement bien développées
malgré de fortes pentes (fig. 135). Cette morphologie
littorale implique une action des vagues généralement
limitée. Il est donc trés probable que la remobilisation
des environnements littoraux durant le séisme de 1822
ait principalement été produite par I’agitation violente
des eaux du lac. Le niveau d’érosion observé dans la baie
de Grésine par 15 m de fond (fig. 108) est particuliérement
interéssant, puisqu’il permet de préciser I’influence de
cette agitation en zone littorale. En effet, cette surface
d’érosion nette signifie que I’action des vagues était alors
toujours forte 4 15 m de fond. Il semble donc que les
particules grossieres de la base du dépdt de 1822
proviennent essentiellement de 1’érosion des
environnements littoraux de la baie de Grésine et de la
partie Nord du delta du Sierroz, ol de larges beines sont
associées a de fortes pentes orientées vers la plaine
lacustre centrale (fig. 135). Il est également probable
qu’une alimentation littorale an Nord du lac ait favorisé
le dép6t de fines passées silteuses a I’extrémité Nord de
la plaine lacustre (Carotte, B17, fig. 129).

En revanche, 1’essentiel des sédiments fins composant
le facies homogene de 1822 semble provenir du plus
important remaniement gravitaire historique, cartographié
au sonar latéral et par sismique réflexion, le long du flanc
NW du lac (fig. 136). Cette partie du flanc Ouest du lac
essentiellement alimentée par les apports d’interflows
distaux du Rhone (fig. 118) et la décantation de la
production bio-induite dans la tranche d’eau, présente
une pente d’environ 30°.

Volume remobilisé

La loupe d’arrachement de ce glissement est visible
au sonar latéral par 60 m de fond : elle atteint 600 m de
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large et s’enragine sur environ 20 m. On notera également
que des apports grossiers associés au substratum
molassique le long du littoral ont produit de petits
canyons. Ces derniers pourraient avoir contribué 2
I’alimentation grossiére de la base du dép6t de 1822. Le
glissement en masse associé a la loupe d’arrachement a
été cartographié lors de la campagne de sismique en
1993 : il s’est accumulé en pied de pente par 130 m de
fond et son volume peut étre estimé a3 600 000 m3
[Chapron et al., accepté]. La configuration des réflecteurs
de ce remaniement gravitaire semble traduire un
glissement rotationnel (slump), mais la reconnaissance
précise de ce glissement en masse, nécessiterait une
analyse sédimentologique spécifique.

Stabilité des sédiments

Le développement d’un remaniement gravitaire est
fonction de I’angle de 1a pente, de 1’épaisseur de sédiment
impliquée, de la contrainte de cisaillement du sédiment
(shear stress) et de la résistance au cisaillement du
sédiment (shear strength) le long du plan de glissement
[Einsele, 1991]. La mesure de la cohésion non-drainée
du sédiment permet d’estimer la résistance au cisaillement
du sédiment, et la stabilité du matériel peut étre estimée
par le calcul d’un facteur de stabilité (fig. 136). Ce facteur
prend en compte 1) la cohésion non-drainée (Cu en kPa
ou kNm3), 2) le poid des terres (densité déjaugée), 3)
I’épaisseur de sédiment impliquée et 4) la pente [Mulder
& Moran, 1995]. Le facteur de stabilité calculé pour le
premier metre de sédiment (Cu= 4 kNm3; F= 2.8) est
nettement supérieur a 1, et traduit une grande stabilité du
matériel. Le plan de glissement du remaniement
historique étant 2 20 m environ, on ne peut ici que
proposer un ordre de grandeur de la cohésion du sédiment
220 m. Sil’on suppose que le glissement c’est développé
sous son propre poids (soit un facteur de stabilité égal a
1) celaimpliquerais une cohésion de 30 kPa. Cette valeur
est relativement faible, et il semble raisonnable de
proposer une cohésion plus forte, compte tenu de la forte
cohésion du premier métre de sédiment étudié. En effet,
les travaux de Bauer-Plaindoux et al. [1998] ont souligné
que la phase carbonatée des matériaux argileux, peut
empécher I’argile d’exprimer pleinement ses propriétés.
Bien que des analyses supplémentaires soient nécéssaire,
il semble que le facteur de stabilité 2 20 m de profondeur
soit supérieur a 1, et que la remobilisation des sédiments
a nécessité une accélération horizontale de la gravité. Il
est donc probable que les sédiments du lac du Bourget
soient stables, et que ce glissement rotationnel historique
a été déclenché par un séisme.

Distance a I’épicentre

Ce remaniement gravitaire historique majeur est situé
4 moins de 10 km de I’épicentre du séisme de 1822 dont
I’intensité a atteint le degré MSK VIII ; il est donc trés
probable qu’il ait ét€ déclenché en 1822, par un exces de
pression interstitielle ayant réduit la résistance au
cisaillement du sédiment. Cette hypothése semble
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Fic. 134. — Signature microgranulométrique des niveaux grossiers de 1822. Au Sud de la plaine lacustre (carotte B 12) la base du dépét de 1822
est plus sableuse et semble avoir ét€ alimentée par les apports littoraux de la baie de Grésine et du delta du Sierroz. Les mesures granulométriques
ont été réalisées sur le Malvern de 1’Université de Savoie, sauf la carotte B16 mesurée sur le Malvern de I’ Université de Lille 1 (focale 100).
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Erosion et sédimentation littorales.

1) gréve de pied de falaise; 2) beine d'érosion; 3) beine d'alluvions, 4) tombant;
5) roche en place et profil d'équilibre; 6) limite d'action des vagues.

Modifié d'aprés Campy & Meybeck, 1995
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FiG. 135. — Contribution des environnements littoraux dans le dép6t grossier de 1822. Les principales zones d’apports proviennent des
environnements littoraux développés sur de fortes pentes orientées vers la plaine lacustre centrale.
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confirmée par I’estimation des volumes associés a ce
remaniement (fig. 136). Le volume de sédiments fins
remobilisés sur 600 m de large, 20 m d’épaisseur et
suivant 70 m de dénivelé peut &tre estimé a 840 000 m3
environ. Le volume de sédiments accumulés en pied de
pente étant d’environ 600 000 m3, cela signifie que 240
000 m3 de sédiments fins environ ont été remis en
suspension lors de ce glissement. Ce volume remis en
suspension est du méme ordre de grandeur que
I’estimation du volume resédimenté au centre de la plaine
lacustre en 1822 (200 000 m3 environ).

2.2.4. Une re-sédimentation contrblée par ’oscillation
de la tranche d’eau

Dans la littérature, deux principaux phénomenes
peuvent favoriser 1’oscillation des eaux durant un séisme
: le déclenchement de glissements sous-aquatiques, et 1a
propagation directe des ondes séismiques.

De nombreux glissements sous-aquatiques d’origine
séismique ont induit la génération de larges vagues : des
tsunamis en mer [Perissoratis et al., 1986 ; Jansen et al.,
1987 ; Young et al., 1992 ; Dawson et al., 1988 ; Syvitski
& Schafer, 1996] ou des effets de seiche dans certains
lacs [Siegenthaler e al., 1987 ; Doig, 1991 ; Shilts &
Clague, 1992 ; Niemi & Ben-Avraham, 1994 ; Mirecki,
1996 ; Harbitz et al., 1993]. Selon Jiang & Leblond
[1992], le déclenchement d’un glissement en milieu
aquatique est associé au développement de vagues en
surface, plus ou moins grandes, selon la profondeur du
site remanié, la dimension du glissement et 1a densité du
matériel remanié. Lors du développement de glissements
en milieu plus profond, les vagues générées en surface
sont alors plus faibles, mais elles peuvent également étre
associées a des ondes de courants au sein de la tranche
d’eau, malgré les effets de dispersion [Pedersen, 1998 ;

Pedersen & Langtangen, 1998]. La prise en compte de

I'effet de résonance dans la génération de vagues
associées a des glissements sous-marins permet méme
de modéliser le développement d’une onde stationnaire
au sein de la tranche d’eau, ou de plusieurs ondes selon
I’importance de I’ accélération du glissement [Pelinovsky,
1998]. En milieu lacustre, de tels phénomenes peuvent
étre largement amplifiés par la morphologie du bassin
[Siegenthaler et al., 1987].

En Europe, de nombreux effets de seiche associés &
des séismes historiques majeurs et parfois lointains ont
été décrits dans les fjords et les lacs [Harbitz, 1998 ; Tinti
et al., 1998]. Les vagues générées peuvent &tre plus ou
moins violentes et stationnaires selon la distance et la
magnitude des événements s€ismiques, mais aussi selon
la morphologie des bassins [Harbitz et al., 1993].
L’exemple le plus ancien est associé au séisme de
Lisbonne (1755 AD; M 8), ayant principalement généré
un énorme tsunami dans 1’ Atlantique, mais également
des vagues dans différents lacs et fjords [Roy. Soc.
London, 1756] : en Ecosse des seiches ont été
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particuliérement bien décrites dans les lochs, alors qu’en
Norvege des oscillations violentes se sont développées
dans certains lacs, avec parfois des amplitudes de plus
d’un metre. Le séisme d’Assam (Inde, 1950 AD, M ~
8.7) a généré d’importantes seiches dans 37 fjords et lacs
norvégiens, dont la période était similaire & 'une des
périodes du séisme, et Kvale [1955] interpréte ces seiches
comme étant produites par la propagation des ondes de
Lowe. Mais des exemples plus récents de larges vagues
dans les fjords norvégiens, évoluant parfois en effet de
seiche par effet de résonance, ont également été associés
a des glissements de terrains, des avalanches de neiges
et des glissements sous-aquatiques [Harbitz et al., 1993].

En résumé, il semble que la génération d’un effet de
seiche dépende de la morphologie du bassin lacustre ainsi
que de la distance & 1’épicentre, et qu’elle peut &tre
produite par la propagation directe d’ondes séismiques,
et/ou par le développement de remaniements gravitaires
au sein de la tranche d’eau.

Dans le lac du Bourget, les descriptions historiques
d’inondations littorales et d’agitations brutales de
I’ensemble des eaux du lac de I’ordre de 1 m d’amplitude
traduisent trés probablement un effet de seiche. Il semble
ici, que I’agitation des eaux ait résulté de la propagation
directe des ondes du séisme de 1822, ainsi que de ’effet
de site le long des rives comblées du lac (marais de
Chautagne au Nord et marais de la Leysse au Sud), mais
que le développement de ’effet de seiche ait
principalement été favorisé par le large glissement
rotationnel [Chapron et al., accepté]. Cette hypothése
s’appuie sur : 1) I’originalité des remaniements
gravitaires de 1822, 2) le fait que les eaux du lac sont
homogenes en Février, 3) la probabilité que le
déclenchement séismique du large glissement rotationnel
ait pli générer une onde de courant en profondeur, 4) la
probabilité que I’entrée en résonance de cette onde de
courant ait été favorisée par la morphologie lacustre de
type fjord et 5) sur la grande similitude des
enregistrements sédimentaires corrélés au plus fort s€isme
historique de la Suisse, par Siegenthaler et al. [1987] dans
plusieurs bassins du lac Lucerne.

En effet, dans le lac Lucerne, les descriptions
historiques des conséquences du séisme de 1601 (intensité
> VIII) ont été particulierement précises, et permettent
d’établir que 1’important effet de seiche (1 2 2 m
d’amplitude et 10 minutes de périodes durant plusieurs
jours) a principalement été provoqué par de larges
glissements aériens et sous-lacustres. Le lac Lucerne est
fortement encaissé dans une vallée glaciaire et se compose
de trois bassins profonds séparés par d’importants
verrous. Les différents bassins du lac ont été étudiés par
sismique et carottages, et ils se caractérisent par de larges
glissements rotationnels et coulées de boues, recouverts
dans les plaines centrales par des dép6ts de seiche trés
homogenes, pouvant atteindre 3 m d’épaisseur (fig. 128).
Ces dépots de seiche présentent quelques fines lamines
sableuses & leur base et un tres épais faciés homogene
silto-argileux. Selon les auteurs, les passées grossiéres
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résulteraient de 1’érosion des zones peu profondes et de
leur transport au fond des bassins durant I’effet de seiche,
alors que les fines particules remises en suspension
n’auraient décanté dans les parties profondes, que lorsque
le lac serait redevenu calme. Plusieurs effets de seiche
historiques et préhistoriques sont également décrits, et
cette étude de référence souligne que 1’épaisseur des
dépéts de seiche dépend de I’amplitude de 1’effet de
seiche, qui est elle méme liée aux volumes de sédiments

remobilisés durant les séismes.

Ainsi, dans le lac du Bourget, le dép6t de 1822
correspond & un dépdt de seiche, dont le développement
a été principalement contrdlé par I’ agitation de I’ensemble
de la tranche d’eau [Chapron et al., 1998 a].

Leffet de seiche serait principalement associé au
déclenchement du large glissement le long du flanc NW
du lac, suivant un dénivelé de 70 m. L'essentiel des
sédiments remaniés s’ est accumulé en pied de pente, mais
une importante remise en suspension s’est probablement
produite au niveau de la rupture de pente par un ressaut
hydraulique. Celui-ci a peut-étre permis I’initiation d’un
courant de turbidité, mais I’évolution de la bouffée turbide
générée par le glissement a été contrdlée par I’ oscillation
violente de la tranche d’eau. Le nuage de densité ainsi
formé a oscillé prés du fond et développé 1a base grossiére
du dépét de seiche. L’ amortissement de 1’effet de seiche
a favorisé la stabilisation du nuage de densité dans la
partie profonde du bassin, puis sa décantation massive
lors du retour a des conditions hydrodynamiques stables.

La vitesse maximale des courants de fond associés &
une onde stationnaire, peut &tre estimée en zone peu
profonde et au niveau d’un noeud, 2 partir de 1’équation
de Weigel [1964] in Siegenthaler et al., [1987] :

Uppgx =2 @12

oll a est I’amplitude de 1’onde, g I’accélération de la
gravité et h la profondeur d’eau.

En supposant, pour le lac du Bourget, une amplitude
de 1 m et une profondeur de 130 m, des vitesses
maximales de courant de fond de 0.3 m/s peuvent &tre
atteintes. La méme estimation pour I’effet seiche de 1601
dans le lac Lucerne donne une vitesse maximale de 0.5
m/s pour 100 m de fond [Siegenthaler ez al., 1987]. Selon
Church et al. [1975] et Sly [1994], de telles vitesses en
environnement lacustre sont suffisantes pour éroder et
transporter des sables fins 2 moyens.

Je propose donc que la formation de la base grossiére
de 1822 résulte de I’action des courants de fonds ayant
permis 1) 1’érosion des zones littorales et 2) le transport
des particules littorales jusqu’au centre de la plaine
lacustre. L’ enrichissement en sables de la base du dép6t
de seiche au Sud du bassin (carottes B12 et B11a, fig. 129)
me semble principalement résulter d’une plus forte
érosion littorale au niveau de la baie de Grésine et au

Nord du delta du Sierroz. Le substratum de cette partie
du lac étant constitué par les argiles lacustres post-Riss,
il est probable qu’un effet de site particuliérement
important s’y soit développé favorisant 1’érosion des
rives (une grange a d’ailleurs été détruite durant le séisme
a Brison St Innocent).

Les fines alternances de passées silteuses et de silts
argileux, développées sous la base du dépdt de seiche et
aux extrémités de la plaine lacustre, semblent résulter
d’un transport en traction-saltation comportant une charge
en suspension plus ou moins importante, selon la
turbulence du milieu. Ce faciés pourrait étre associé a
I’oscillation -prés du fond et dans I’axe du bassin- d’eaux
chargées en sédiments silto-argileux, et représenter un
équivalent lacustre du faciés entrecroisé caractéristique
de la partie intermédiaire d’un dépdt de tsunami au sein
d’un estuaire [Takashimizu et al., 1996 ; Takashimizu &
Masuda, 1998]. En effet, ces faciés entrecroisés sont
constitués de silt-sableux, et traduisent des paléo-courants
de traction, comportant une importante charge en
suspension, alternativement dirigé vers le continent ou
vers le large. Ils sont parfois interrompus par des niveaux
silto-argileux traduisant des phases de calme, lorsque la
période d’oscillation des courants est suffisamment
grande. Ce facieés entre-croisé évolue verticalement vers
un faciés beaucoup plus fin, plus homogéne et riche en
débris végétaux, qui correspond & la diminution des
oscillations en fin de dépot.

Dans le lac du Bourget, les alternances de passées
silteuses pourraient ainsi correspondre aux oscillations
d’eaux chargées en sédiments pres du fond, durant I’effet
de seiche [Chapron et al., 1998 b]. Leur répartition plus
importante aux extrémités Nord et Sud du bassin, pourrait
également traduire un « gradient de traction » plus
important au centre du bassin. Les fines passées silteuses
du lac du Bourget pourraient ainsi correspondre aux fines
passées sableuses développées 4 la base des dépdts de
seiche dans le lac Lucerne en 1601 [Siegenthaler et al.,
1987].

Les différentes étapes de la formation d’un dép6t de
seiche sont récapitulées dans la fig. 137. La modélisation
des effets hydrologiques associés au remaniement
gravitaire de 1822 pourrait permettre de confirmer
I’ensemble de ces hypotheses.

2.2.5. Des expulsions de fluides

Les descriptions historiques d’un fort bouillonnement
de la surface du lac durant le séisme de 1822 [Billet, 1822
in Rothé, 1941] correspondent trés probablement a des
phénomenes d’échappement de fluides (eau ou gaz).

En effet, lors de la campagne de sonar latéral, plusieurs
crateres d’effondrements d’environ 20 m de diamétre et
1 m de profondeur ont été cartographiés prés de I’exutoire
du lac (fig. 138). Ces crateres sont localisés a I’aplomb
de failles listriques affectant le paléo-fan du Rhéne et
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Etape 1 Etape 2 Etape 3 Etape 4

Les sédiments reposent au fond dulac. ~ Séisme : agitation soudaine des eaux et L’évolution du glissement génére une onde Les sédiments fins remis en suspension lors
déclenchement d’un glissement. de courant, dont la réflexion entraine un du glissement forment un nuage de densité
effet de seiche (entrée en résonance de qui oscille prés du fond sous I'influence de

I’ensemble de la tranche d’eau). 1’effet de seiche.

Etape 6 Etape 7 Etape 8 Etape 9

Dans les zones profondes les oscillations ~ Les particules grossiéres littorales  Le nuage de densité se stabilise dans la  Les silts plus grossiers et les illites subissent

du nuage dé densité développent de fines décantent au fond du bassin dans un  partie la plus profonde du bassin durant  une premiére décantation massive dans un

passées silteuse aux extrémités du bassin. ~ milieu toujours turbulent. I’amortissement de 1’effet de seiche. milieu plus calme, alors que les silts fins et
la majorité des argiles décantent masivement
dans un milieu redevenu clame, suite a
I’amortissement de 1’effet de seiche.

FIG. 137. — Représentation schématique des différentes étapes durant la mise en place d’un dépdt de seiche (Illustration Romuald Font).

Etape 5

L’effet de seiche provoque une érosion
littorale et permet le transport de particules
grossieres vers le fond du bassin.

Etape 10

Le dépdt de seiche ainsi formé se
caractérise par une succession de fines
passées silteuses aux extrémités du bassin,
une base grossiére riche en débris végétaux
et un épais niveau fin trés homogene, dont
I’épaisseur est maximale au centre du
bassin.
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FiG. 138. — Figures d’échappements de fluides associées au séisme de 1822.

parfois le drapé holoceéne [Chapron et al., 1996]. Un de
ces cratéres cartographié en sismique présente une
structure conique qui s’enracine sur plus de 8 m et semble
atteindre 1’unité 4R (fig. 138).

Cet environnement est situé trés prés de I'épicentre
du séisme de 1822, et il se caractérise dans sa partie
proximale 1) par un emboitement de systémes en
chenaux-levées affectés de failles listriques (cf. chapitre

III), et 2) par un enrichissement en gaz au sein du drapé
holocene (fig. 97). Les carottes B24 et B25 ont été
prélevées dans cette zone et présentent vers la cote 30 cm
des structures d’échappements d’eau ou de gaz (fig. 104
et 115). Bien que la corrélation de ces carottages avec le
reste du lac apparaisse délicate (cf. chapitre IV), ces
perturbations du remplissage sont développées a des
profondeurs similaires et peuvent raisonnablement étre
corrélées aux séismes historiques de 1822 et/ou de 1841
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(intensité MSK VI-VII) localisés sous le marais de
Chautagne (cf. tableau 5).

Des cratéres similaires associés a des séismes ont été
décrits en mer [Field et al., 1982], dans des
environnements littoraux [Audemard & De Santis, 1991]
ou fluviatiles [Davenport et al., 1994]. Dans le lac du
Bourget, il est probable que les niveaux liquéfiés en
profondeur par le cisaillement cyclique des ondes
séismiques soient associés au vaste remaniement
gravitaire de I’Unité 4R (fig. 138).

2.3. Les effets des séismes de 1958 et 1964

2.3.1. Remaniements gravitaires

Plusieurs types de glissements gravitaires apparaissent
liés a D’activité séismique de notre siecle : de légers
glissements en pied de pente visibles en sismique et au
sonar latéral, ainsi que deux générations de fines turbidites
carbonatées identifiées par prélévements de surface et
carottages.

Sept glissements historiques ont pu étre cartographiés
a partir des données sismiques de 1993 et sonar latéral
de 1995. Le plus important étant associé au séisme de
1822, six glissements localement développés en pied de
pente pourraient &tre associés aux séismes historiques de
notre siecle (tableau 5, fig. 112 et 139). Ces glissements
sont accumulés loin des zones deltaiques, sous des pentes
comprises entre 20 et 30° (fig. 100) et apparaissent
principalement localisés le long des limites du vaste
remaniement gravitaire de 1’unité 4R (fig. 139). Les
variations du niveau du lac au cours du siécle sont
mineures et ne semblent pas pouvoir étre a I’origine de
ces glissements (fig. 113). De plus, & partir de la
configuration des réflecteurs, ces remaniements
pourraient traduire des coulées de boues liquéfiées.

Les deux générations de turbidite reconnues au sein
du faciés eutrophisé sont corrélées aux séismes de 1958
et 1964. En superposant les données des prélévements
de surface et de carottages, il est possible de proposer
une extension pour ces deux événements gravitaires
(fig. 140). La répartition spatiale de la turbidite de 1958
souligne plusieurs zones d’alimentation littorale au Nord
du lac, mais également un apport lié a4 I’environnement
deltaique du Sierroz. L’évolution du courant de turbidité
a été contr6lée sur environ 5 km par la morphologie
contrastée de la plaine lacustre dans I’axe du bassin, avant
de décanter au centre de la plaine. On note également
une bonne correspondance entre les zones d’apports
proposées, la répartition des glissements en pied de pente
et la cartographie des courbes d’iso-intensités associées
ace séisme (fig. 140). Cependant, au Sud du lac, la passée
carbonatée prélevée sur la carotte B9a, pourrait résulter
1) du glissement cartographi€é en sismique plus au Sud,
ou 2) d’apports littoraux localement développés au niveau
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de la prolongation sous-lacustre de la faille du Col du
Chat. Cette passée grossicre pourrait également exister
au niveau de la carotte B2, mais le sommet de cette carotte
a été fortement perturbé par le « bouchonnage » lors de
I’acquisition.

Le séisme de 1964 semble avoir principalement
déclenché des glissements en pied de pente prés de son
épicentre, ainsi qu’une turbidite le long du flanc Ouest
dulac (fig. 140). L’ évolution de cette turbidite parait avoir
été également fortement contr6lée par la morphologie du
bassin. Il est méme probable qu’elle ait été réfléchie
contre le flanc Est du lac, avant d’évoluer vers le centre
du bassin. En effet, ce type d’évolution a été reconnu
dans le lac de Ziirich, suite & la surcharge d’un
environnement littoral en 1875 [Kelts & Hsii, 1980].

2.3.2. Tassements différentiels

Une vingtaine de ressauts rectilignes affectant les
sédiments de surface a été cartographiée au sonar latéral
dans la plaine centrale et certains ont pu étre également
reconnus en sismique (fig. 139). Le ressaut vertical
semble &tre métrique, mais 1’extension de ces ressauts
peut dépasser 100 m. Ces structures peuvent affecter
I’ensemble du drapé holocéne et sont étroitement
associées a ’extension du remaniement gravitaire de
I’unité 4R.

J interprete ces ressauts rectilignes historiques comme
des figures de tassements différentiels, d’origines
séismiques. L’influence de ces phénomenes de tassement
pourrait permettre d’expliquer la foliation magnétique
plus importante (fabrique sédimentaire plus planaire) dans
les sédiments de la carotte Blla, par rapport aux
sédiments de la carotte B15 (fig. 133 et 139).

2.3.3. Liquéfaction de sables

Plusieurs taches circulaires trés rétrodiffusantes sont
localement visibles au sonar latéral dans le Nord du lac,
pres des crateres d’effondrement (fig. 138 et 139). Ces
taches présentent un certain alignement de direction NW-
SE, et le faciés sonar fortement rétrodiffusant pourrait
&tre 1ié a des épanchements de sables, dont la
granulométrie contraste fortement avec la sédimentation
actuelle.

Jinterpréte ces faciés sonar comme des volcans de
sables, traduisant une importante liquéfaction en
profondeur, au sein de niveaux sableux associés a
I’environnement proximal du paléo-fan du Rhdne
(unité 4). L association de volcans de sables et de cratéres
d’effondrements, a par ailleurs souvent ét€ signalée [Field
et al., 1982 ; Audemard & De Santis, 1991 ; Davenport
etal., 1994 ; Sims & Garvin, 1995]. Ces phénomeénes de
liquéfaction semblent trés récents, et pourraient étre
associés aux séismes des années 1958 ou 1961 dont les
épicentres étaient localisés dans un rayon de 5 km environ
(fig. 112).
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2.4. Une perturbation majeure a la transition
Tardiglaciaire-Holocéne : I’unité 4R

2.4.1. Contexte sédimentaire

Durant la seconde moitié du Tardiglaciaire (soit 13000
ans BP environ), 1’Unité 4 reconnue en sismique
correspond a un remplissage post-glaciaire dans un lac
thermiquement stratifié (cf. chapitres Il et III). Les apports
du Sierroz et de la Leysse développent des deltas
bottomsets principalement par interflows, alors que le
Rhéne construit un fan delta par interflows et underflows.

Au début de I’ Holocéne (entre 10000 et 9000 ans BP
environ), le comblement des apports rhodaniens a atteint
le Nord du lac actuel, et I’a isolé de ce systeme fluviatile
majeur (cf. fig. 89). La transition Tardiglaciaire-Holocéne
se caractérise ainsi, par une diminution trés importante
du détritisme, qui s’est traduite par la fin de la construction
du fan delta du Rhéne et la mise en place d’une
sédimentation holocéne dominée par la décantation des
apports authigénes (unité 5).

Les remaniements gravitaires visibles dans 1’unité 4
aux fronts des deltas ont probablement été favorisés par
un fort taux de sédimentation et I’accumulation de gaz
biogéniques. Le sommet de I’unité se caractérise par une
augmentation des phénomenes gravitaires, dont un trés
important événement ayant principalement affecté les
dépdts d’interflows au front du fan delta du Rhone, et
remanié les dépdts d’underflows distaux au sein du
bassin : I’unité 4R.

2.4.2. Effondrement polyphasé du bassin

L'unité 4R se développe dans I’ensemble de la plaine
lacustre centrale, mais également dans la plaine Sud, au
pied du flanc Ouest. Au centre du bassin Nord, il apparait
clairement que ces remaniements ne sont pas totalement
synchrones, mais qu’ils refletent une période d’instabilité,
marquée par un événement majeur directement recouvert
par le drapé holocene. Sur la figure 141, une premicre
lentille présente un faciés transparent provenant de la
partie Sud du bassin central. Elle est suivie d’un épais
remaniement provenant du Nord du lac, caractérisé par
un faciés plus chaotique et une base trés irréguliére. Un
dernier dép6t composé d’un facies trés transparent vient
ensuite draper la dépression centrale du bassin au front
des précédents glissements.

Ce dernier dépét atteint une épaisseur de 4 m et
présente une signature acoustique identique aux dépots
de seiches historiques reconnus par Siegenthaler et al.
[1987] dans le lac Lucerne. Le faciés transparent
correspond donc 2 la décantation massive des sédiments
fins remis en suspension lors de la remobilisation du
bassin, et traduit la fin d’un effet de seiche (sur le profil
dont le signal a été déconvolué, le sommet du dépét de
seiche est particuliérement net). Le réflecteur, bien
marqué a sa base, représente la fraction plus grossiere
décantée durant I’effet de seiche.

L’épais remaniement de la partie Nord du bassin
présente une importante liquéfaction in situ qui se
caractérise par des réflecteurs discontinus dont
I’arrangement est plus chaotique vers la surface, alors
que la base est irréguli¢re et plus transparente. [Prior &
Coleman, 1979 ; Syvitski, 1987 ; Shilts & Clague, 1992 ;
Syvitski & Schafer, 1996]. Il est également probable que
des phénomenes d’échappement d’eau au sein des dépots
distaux d’underflows aient amplifié la liquéfaction [Van
Rensbergen, 1996]. En effet, on note que la disparition
irréguliere des réflecteurs a la base du remaniement est
associée a de petites fractures verticales au sein de
I’unité 4 (fig. 141). De telles structures ont également
été décrites par De Batist et al. [1989], dans des séries
argileuses yprésiennes de la Mer du Nord.

La coupe axiale de la plaine lacustre centrale présentée
dans la figure 142, précise I’ampleur de ces remaniements
et les différents faciés sismiques reconnus. Au Nord de
la plaine centrale, une coulée de débris présente un faciés
presque transparent et sa mise en place semble étre liée
au développement de liquéfaction in situ au centre
du bassin. Par contre, le Sud du bassin apparait
essentiellement remanié par une succession de coulées
liquéfiées qui se caractérisent par un faciés plus
transparent.

La grande variabilité spatiale des différents faciés est
présentée dans les annexes 12, 13 et 14. Cette cartographie
permet de reconnaitre des zones régulidrement
remobilisées par des coulées liquéfiées durant la fin du
Tardiglaciaire, et de mesurer 1’ampleur de 1’événement

majeur polyphasé, remobilis€ & la transition
Tardiglaciaire-Holocene (fig. 143).

La détermination précise des types de glissement
nécessiterait une étude sédimentologique a partir de
carottes, mais la profondeur du bassin et 1’épaisseur du
drapé Holocéne rendent cette opération trés cofteuse. Il
est cependant possible de cartographier les différentes
composantes de cet événement a partir de leurs facies
sismiques (fig. 143). On note ainsi sur la carte isopaque
1) que I'unité 4R présente un volume d’environ 100
millions de m3 réparti sur 24 km2, 2) qu’elle atteint une
épaisseur maximale au pied du flanc Ouest du lac, au
niveau du glissement rotationnel latéral, 3) que la zone
de liquéfaction in situ et la coulée de débris sont
étroitement associées, 4) que le remaniement du bassin
semble avoir induit des glissements régressifs évoluant
en fines coulées liquéfiées, et 5) que le dépdt de seiche
recouvre la zone la plus profonde dans le centre du bassin.

2.4.3. Un déclenchement séismique

Par analogie avec ’enregistrement historique du
séisme de 1822, j’attribue une origine séismique a
I’effondrement Tardiglaciaire-Holocéne du bassin. En
effet, des perturbations séismiques ont été attribuées a ce
type d’effondrement de bassin (basin collapse) dans
différents environnements marins [Prior & Coleman,
1979; Syvitski, 1987; Syvitski & Schafer, 1996] ou
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lacustres [Siegenthaler et al., 1987]. L’ importance de ce
remaniement semble étre principalement liée 2 la trés
forte sédimentation Tardiglaciaire, & la morphologie du
substratum molassique, ainsi qu’a la proximité d’un
séisme majeur [Chapron et al., 1996]. Les dépbts
d’interflows rhédaniens ont pu fortement s’ accumuler au
niveau des tétes de bancs de la molasse le long du flanc
NW du lac, sous I’'influence de la force de Coriolis. La
déstabilisation des sédiments deltaiques par exces de
pression interstitielle, a probablement été favorisée par
un enrichissement en gaz, mais au Nord du lac, I’évolution
des remaniements a été contrdlée par la morphologie du
substratum molassique (annexes 12, 13, 14 et 17). Le
glissement translationnel axial déclenché en zone
proximale du fan delta a été canalisé contre le substratum
et s’est transformé en une coulée de débris au niveau de
la plaine lacustre, probablement lors de son interaction
avec le glissement rotationnel latéral. Celui-ci a trés
certainement généré une forte vague au sein de la tranche
d’eau, dont la réflexion a permis I’entrée en résonance
de I’ensemble des eaux du lac. L’amortissement de la
coulée de débris dans le bassin a fortement remanié les
dépéts distaux d’underflows vers I’Est et le Sud. Ce
remaniement brutal, ainsi que la propagation directe des
ondes séismiques et la forte surcharge sédimentaire
semblent étre a I’origine de I’importante liquéfaction in
situ observée au sein des alternances sablo-silteuses et
argilo-silteuses. Il est également probable que I’ensemble
des coulées liquéfiées résulte de 1’évolution de
glissements translationnels régressif en bordure du bassin,
associés a sa liquéfaction (basin collapse due to
spontaneous liquefaction), ainsi qu’au cisaillement
cyclique des ondes séismiques et de 1’oscillation de la
tranche d’eau.

" On remarque que les dépdts de seiche historiques et
tardiglaciaires-holocénes se sont accumulés dans la méme
zone, mais que leur géométrie (volume et surface) est
étroitement liée aux volumes de sédiments remaniés et a
la morphologie de la partie la plus profonde du bassin.

3. — COMPARAISON AVEC LES LACS VOISINS

3.1. La sismicité historique

Les effets du séisme de 1822 ayant été ressentis sur
une vaste région et bien enregistrés dans le lac du Bourget,
nous nous sommes intéressés aux remplissages
historiques des lacs avoisinants.

3.1.1. Le lac d’Aiguebelette

Ce lac est situé a 30 km au SSW de 1’épicentre du
séisme de 1822, au pied du flanc Ouest de la Montagne
de I’Epine prés d’un accident NE-SW [Gidon et al.,
1969]. Plusieurs séismites ont également été définies au
sein de la molasse burdigalienne dans les environs du lac

[Beck et al., 1997], mais également dans des dépbts
lacustres quaternaires I’ affleurement [Lignier et al, en
préparation].

Les sédiments profonds du lac d’ Aiguebelette ont été
prélevés avec le carottier a piston de M. Pourchet, 2 partir
d’un Zodiac, le positionnement étant assuré par G.P.S..

Le premier carottage (LDAIL) a été transporté
verticalement et ouvert & I’Université de Savoie. Nous
avons essayé€ 1) de prélever les échantilions pour mesurer
les teneurs en 210Pb et 137Cs, et 2) de préserver la colonne
sédimentaire pour réaliser une étude sédimentologique
similaire & celle du Bourget.

Malheureusement, lors de I’extraction des sédiments
du corps du carottier, la partie sommitale riche en matiére
organique et gorgée d’eau a été perturbée. Elle n’a donc
pas pu permettre de datations. En revanche, la partie non
perturbée présente une lithologie trés intéressante et a
été analysée (fig. 144). Une nouvelle carotte a été prélevée
au centre de la plaine lacustre (ILDA 2) afin de réaliser
des datations précises et les 30 premiers centimétres ont
été échantillonnés selon le mode opératoire établi par M.
Pourchet. Les mesures du 210Pb sont confirmées par les
pics de 137Cs des années 1965 et de Tchernobyl (1986),
et permettent de définir jusqu’en 1929, un taux de
sédimentation de 595 g/m?/an, soit 1,8 mm/an. Selon
Michel Pourchet, I’estimation du mixage est ici de 30
ans, mais 1’évolution des pics historiques du 137Cs
indique un mixage assez constant dans le temps. La
résolution de la datation correspond au pas
d’échantillonnage dans la partie supérieure de la carotte
(0.5 cm soit 3 ans), mais 1’extrapolation de ce taux
implique une résolution moindre (+/- 5 ans dans les 20
premiers centimetres, +/- 7 ans dans les 30 premiers
centimetres, etc...).

Globalement, la sédimentation profonde du lac
d’Aiguebelette présente un mode de 6 microns et se
compose de 54% de silts, 40% d’argiles et 6% de sables.
Cependant, la prolongation de la forte pente du flanc Est
du bassin central le long de 1a Montagne de 1’Epine, ainsi
qu’un rapport Ad/Ao légerement inférieur & 10, favorisent
un apport par ruissellement (cf. Chapitre I, [Meybeck,
1995]). Ce ruissellement se traduit en profondeur, par de
fines passées silteuses contenant en moyenne 8% de
sables fins a trés fins. On note également que certains
niveaux présentent une lamination millimétrique plus
marquée (fig. 144).

La carotte LDA1 se caractérise par deux turbidites
silto-sableuses développées a 30 et 26 cm de profondeur.
La premiere turbidite présente une base érosive, atteint
deux centimétres d’épaisseur et contient 18 % de sables
fins 2 moyens, ainsi que des débris végétaux. La surcharge
sédimentaire, associée au développement de cette
turbidite, est probablement a I’origine de la liquéfaction
des lamines sous-jacentes. La seconde turbidite est moins
épaisse, mais aussi grossieére (19% de sables fins a
moyens). Ces deux remaniements gravitaires présentent
une signature microgranulométrique bien marquée
traduisant un mode de dépdt dans un milieu turbulent et
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de haute énergie, qui est atypique sur la période étudiée
(500 ans). De plus ces deux événements ne sont espacés
que de 4 cm, soit 22 ans selon le taux de sédimentation
établis dans la carotte LDA 2.

Le flanc Est du lac d’ Aiguebelette étant tres incliné,
composé de molasse (cf. fig. 34 et 35) et proche d’un
accident décrochant, les ondes séismiques de 1822 et 1841
ont facilement pu destabiliser cet environnement littoral,
comme cela a été démontré dans des environnements
lacustres similaires [Karlin & Abella, 1992 ; Inouchi et
al., 1996]. Je propose donc de corréler les deux turbidites
de la carotte LDA1 aux séismes de 1822 et 1841 ayant
eu lieu 4 30 km de distance.

3.1.2. Le lac de Chevelu

Ce bassin lacustre situé 3 km a 1’Quest du lac du
Bourget est aujourd’hui presque comblé par des
roseliéres, et divisé en deux petits lacs (fig. 145). Le Grand
lac Chevelu étant plus protégé des activités humaines, et
situé 4 500 m seulement de 1a faille du Col du Chat, nous
I’avons choisi pour tester un mode de carottage par
plongée. Plusieurs carottages ont été réalisés au centre
du bassin (- 6m). Le mode de carottage « BK’S » mis au
point au LGCA permet au plongeur de choisir le site de
prélevement, de carotter avec précaution et de préserver
ainsi I’interface eau-sédiment. L’extraction du carottier
s’effectue depuis la surface par un systeme de palan. Une
description détaillée de cette méthode est présentée par
Desmet & Lignier [1998]. Un échantillonnage particulier
est réalisé pour les mesures de 210Pb et 137Cs, a partir
d’un tube dont les extrémités sont vissées avant
I’extraction.

L’échantillonnage pour les datations a été réalisé sur
place, selon un pas de 0.5 cm sur les 15 premiers
centimétres, puis 1 cm jusqu’a la cote 25 cm. Les
sédiments de la carotte CAT 1 sont silteux, riches en
matiére organique et bioturbés en surface, mais présentent
localement une légere lamination, parfois perturbée, ainsi
qu’une large passée sableuse nettement plus organique,
entre 18 et 21 cm (fig. 145). Les analyses
microgranulométriques soulignent deux niveaux
particuliers : la passée sableuse organique €paisse de
3 cm, et une transition perturbée a la c6te 28 cm entre un
facies beige homogene et un facies gris-vert 1égérement
laminé (fig. 145).

Les datations sont en cours au LGGE, mais les
résultats préliminaires soulignent des teneurs en 210Pb
et 137Cs particulizrement constantes dans les 15 premiers
centimetres. De telles valeurs pourraient traduire une
importante bioturbation, mais également un trés fort
mixage qui pourrait étre associé aux séismes historiques.
En effet, cette zone est réguliérement soumise a de petits
séismes localisés dans 1’ Ain (a Belley) ou directement
sous la faille du Col du Chat, mais elle a également été
soumise & de plus fort séismes : celui de 1822 et de 1784
d’intensité VI-VII, dont I’épicentre aurait ét€ situé au Sud
du lac du Bourget ([Rothé, 1941] ; tableau 5).

En supposant que le niveau perturbé 4 28 cm de
profondeur traduise 1’effet du séisme de 1784 et en
retranchant 1’épaisseur du niveau sableux, le taux de
sédimentation associé serait de 0.12 cm/an. En appliquant
ce taux, ’année 1822 correspondrait & la c6te 21 cm, et
I’année 1841 a la c6te 18.8 cm, c’est-a-dire a la passée
sableuse organique.

Il est donc possible que le séisme de 1822 soit
également enregistré dans ce lac, ainsi que le plus ancien
séisme historique décrit par Rothé [1941]. Le niveau
sableux organique pourrait traduire une déstabilisation
de la roseliére, dont la progression développe un léger
surplomb dans le lac.

Ces hypothéses pourront étre testées par les datations
au 210Pb, si le signal n’est pas trop perturbé.

3.1.3. Le lac d’Annecy

A ce jour le premier metre de sédiment n’a été que
tres peu étudié dans le lac d’ Annecy [Brauer, 1995 ; Buillit
et al., 1997 ; Thorndycraft et al., 1998], et les travaux
réalisés principalement dans le Petit lac ne signalent
aucune pertubation du remplissage. Cependant, la
cartographie sonar et bathymétrique du lac d’ Annecy,
couplée avec les données sismiques 2.5 kHz [Tolnay,
1998] souligne 1) des anomalies bathymétriques alignées
selon la direction de la faille du Vuache ou du Front
Subalpin, 2) des remaniements gravitaires sur de faibles
pentes, 3) des déformations continues ou répétitives et
4) un alignement de dépressions circulaires dans la
prolongation sous-lacustre de la faille du Vuache et de la
dépression karstique du Boubioz.

3.1.4. Cartographie régionale

Les perturbations sédimentaires associées aux séismes
historiques des environs du lac du Bourget peuvent se
traduire de facons différentes, selon 1a période climatique
considérée, la morphologie du bassin lacustre, 1a distance
a I’épicentre et I’intensité du choc séismique. Ces
perturbations sont résumées dans la figure 146.

Les perturbations sédimentaires liées au séisme de
1822 semblent se retrouver au sein des remplissages
lacustres de trois lacs, dans un rayon de 30 km environ.
Les plus importantes perturbations se sont développées
prés de I’épicentre, et ont remanié un environnement
sédimentaire profond (- 60 m) ayant accumulé une partie
du détritisme associé au Petit Age Glaciaire (apports
d’interflows rhddaniens). Ce remaniement, ainsi que la
propagation directe des ondes séismiques et la
morphologie du bassin, ont permis un effet de seiche et
la formation d’un dépdt de seiche au centre du bassin.
Les environnements littoraux ont été déstabilisés par
I’amplification du choc séismique au sein de la vallée, et
érodés par I’oscillation de la tranche d’eau. De violents
phénomenes d’échappement de fluide se sont également
produits trés prés de 1’épicentre, formant des cratéres
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d’effondrements. Dans un rayon de 12 km environ, ce
séisme semble avoir déstabilisé la roseliere d’un lac peu
profond en phase de comblement avancée. Dans un rayon
de 30 km, ce séisme a remanié un environnement lacustre
littoral, dont I’évolution en un courant de turbidité a été
favorisée par la morphologie abrupte du bassin.

Dix neuf ans plus tard (en 1841), un séisme un peu
moins fort et localisé dans la mé&me zone, n’a induit que
de nouveaux échappements d’eau proches de I’épicentre,
et une nouvelle remobilisation littorale a 30 km, ayant &
nouveau évolué en courant de turbidité.

Cent trente six ans plus tard (1958), un séisme de
méme intensité, mais localisé a environ 6 km plus a
I’Ouest, n’a été enregistré que dans un rayon inférieur &
10 km environ. Il a remobilisé des environnements
littoraux prés de 1’épicentre et au front d’un delta, dont
I’évolution en courant de turbidité a été contr6lée par la
morphologie du bassin profond. Le choc séismique a
également probablement produit des liquéfactions de
sable en profondeur ayant formé des volcans de sables,
plusieurs coulées boueuses en bordures du bassin, et un
tassement différentiel au centre du bassin.

Cent quarante deux ans plus tard (1964), un séisme
encore plus faible localisé au Sud du lac du Bourget n’a
été enregistré que dans le bassin central du lac. Il a
remanié du sédiment littoral ayant évolué en courant de
turbidité, mais sa réflexion contre le flanc opposé du
bassin a probablement favorisé un développement plus
limité. 11 est également possible que ce choc séismique
ait formé des volcans de sable, des remaniements en pied
de pente et un tassement différentiel au centre du bassin.

En résumé, ces événements historiques semblent
confirmer I’enregistrement régional d’un séisme majeur
en milieu lacustre, peu de temps apres une période de
fort détritisme. L’effet de « purge » des zones
potentiellement instables, limite par la suite les
perturbations d’origine séismique. Ces perturbations se
traduisent essentiellement par des remaniements
gravitaires, mais également par des phénoménes de
tassement différentiel, de liquéfaction in situ et
d’expulsion de fluides (eau et/ou gaz). L’évolution des
phénomenes gravitaires (glissements en masse, coulées
boueuses, dépbdts de seiche, turbidites) apparait
essentiellement contr6lée par le type de sédiment remanié,
la morphologie du bassin, ainsi que par d’éventuelles
oscillations de I’ensemble de la tranche d’eau.

3.2. Une perturbation régionale a la transition
Tardiglaciaire-Holocéne ?

3.2.1. Le lac d’Annecy

Dans le lac d’ Annecy, la diminution du détritisme
tardiglaciaire s’est amorcée vers 14000 ans BP a la fin
de I’Unité 3 (cf. Chapitre III, fig. 80, 81 et 83), et I’Unité
4 résulte de la progradation vers le Sud des delta
bottomsets du delta du Fier dans un vaste lac périglaciaire
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[Van Rensbergen, 1996 ; Manalt, 1998]. A partir de 12000
ans BP, la sédimentation a ét€ dominée par la production
biogénique de la tranche d’eau, et le détritisme s’ est limité
aux fronts des deltas. La transition Tardiglaciaire-
Holoceéne n’est pas visible en sismique, mais elle se
caractérise par un net enrichissement en matiére
organique [Manalt, 1998]. '

‘Malgré un plus faible détritisme, des remaniements
gravitaires ont été reconnus en sismique, en forage et au
sonar latéral. Plusieurs remaniements gravitaires ont été
décrits en sismique au sommet de ’unité 4 et le long des
pentes lacustres [Van Rensbergen et al., 1998). Dans le
forage (loin des zones d’apports), cette période
d’instabilité se traduit par une succession de turbidites
sableuses associées a des glissements en masse plus en
amont, entre 13500 et 12000 ans BP (fig. 81, [Beck et
al., 1996 ; Manalt, 1998]). Des glissements en masse ont
également été décrits le long des pentes dans I’unité 5
[Van Rensbergen, 1996 ; Manalt, 1998 ; Tolnay, 1998 ;
Beck et al., sous presse]. Dans le forage, une turbidite
sableuse s’est développée a 9500 ans BP et un
remaniement polyphasé (turbidites, coulée de débris) a
été daté a 3900 ans BP [Beck et al., 1996].

Une origine séismique est en partie attribuée au
développement répété de ces instabilités gravitaires [Beck
et al., 1996 ; Van Rensebergen et al., 1998]. Cette
interprétation s’ appuie 1) sur le fait que les variations de
niveau du lac sont restées limitées durant la période
considérée [Monjuvent & Nicoud, 1987], 2) que le bassin
lacustre est situé dans un contexte sismo-tectonique actif
associé a la faille du Vuache, mais également au front
Subalpin (cf. chapitre I}, et 3) que le développement de
remaniements gravitaires est observé quelque soit
I’environnement sédimentaire (zones deltaiques ou non).

Il est possible que I’événement majeur ayant remanié
I’ensemble du lac du Bourget a la transition
Tardiglaciaire-Holocéne corresponde au développement
d’une turbidite sableuse dans la plaine du lac d’ Annecy,
loin de toutes zones d’apports. Les deux lacs étant situés
a moins de 30 km de distance, il est trés probable qu’un
séisme majeur se soit produit dans les environs du lac du
Bourget, il y a 9500 ans BP. Il est également possible
que les coulées liquéfiées cartographiées durant la fin du
Tardiglaciaire dans le bassin du lac du Bourget (fig. 143)
puissent &tre synchrones des glissements en masse
observés dans le lac d’ Annecy, et traduire une activité
sismo-tectonique de la faille du Vuache.

3.2.2. Le Petit luc Léman

Durant la fin du Tardiglaciaire (le Dryas récent), la
sédimentation du Petit lac a principalement résultée de
I’interaction des apports détritiques de la haute chaine
du Jura avec de forts courants le long de la rive suisse du
lac (cf. chapitres II et III). A partir de 1’Holocene, la
sédimentation a été dominée par des apports authigénes
(Unité 5) dans I’ensemble du Petit lac, et ’influence des
courants semble avoir diminuée. Les fortes variations
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Tardiglaciaire-Holocéne du niveau lacustre ont favorisé
de nombreux remaniements gravitaires le long du littoral
[Moscariello, 1996].

Cependant un glissement en masse particulier a été
reconnu entre Geneéve et les Hauts-Monts (S. Girardclos,
com. pers.). Ce glissement a pu étre daté grice aux
données palynologiques entre 9500 et 9000 ans BP, et il
ne serait pas associé aux fluctuations lacustres.

Bien qu’une étude détaillée de ce glissement soit
nécessaire, son age pourrait traduire une perturbation
séismique régionale il y a 9500 ans BP. Cette hypothése
est par ailleurs confortée par le développement d’une
vaste zone riche en gaz au sein de 1’unité 4, entre la rade
de Genéve et les Hauts-Monts (cf. fig. 36), ainsi qu’un
développement trés ponctuel de gaz a la hauteur des
Hauts-Monts (cf. fig. 49). L’enrichissement en gaz des
sédiments tardiglaciaires, pourrait ainsi avoir favorisé un
remaniement gravitaire lors du séisme de 9500 ans BP
localisé prés du lac du Bourget, malgré la distance
(environ 55 km).

4, — INFLUENCE TECTONIQUE SUR LA GEOMETRIE DES REM-
PLISSAGES ETUDIES

Les remplissages des lacs du Bourget, de Neuchétel
et du Léman semblent influencés par la prolongation sous-
lacustre d’accidents connus a terre (cf. chapitre I).

4.1. Influence sur le lac du Bourget

La prolongation des accidents NW-SE de Culoz et
du Col du Chat est visible dans la morphologie du
substratum au Nord et au Sud du lac du Bourget (cf.
fig. 38). L’ activité récente de ces accidents semble étre a
I’origine d’une perturbation continue du remplissage
lacustre, dont la nature dépend des environnements
sédimentaires.

4.1.1. La faille du Col du Chat

I’ approfondissement maximal du sous-bassin Sud du
lac du Bourget est situé dans la prolongation sous-lacustre
de la faille du Col du Chat (fig.147). En sismique,
I’influence de cet accident se traduit par un décalage des
dépdts sous-glaciaires associés au dernier maximum
glaciaire (faciés 1b), et par une déformation continue du
remplissage tardiglaciaire (unités 3 et 4).

La prolongation de I’accident a développé une zone
de déformation tardiglaciaire de 500 m de large orientée
NW-SE (fig. 147). Sur les profils sismiques, le
déplacement vertical des réflecteurs parait tres limité, et
la géométrie de la déformation semble plutdt traduire un
mouvement décrochant (en transpression 7). Malgré le

développement de gaz a I’Est du lac, il apparait clairement
sur la carte bathymétrique, que cette zone de déformation
a également affecté le dép6t d’esker (fig. 147). Les failles
gravitaires qui décalent localement la terrasse de Kame
a « Terre-nue »au SE du lac, pourraient également avoir
une origine associée a 1’accident du Col du Chat.

Par ailleurs, il semble trés probable que les
glissements translationnels tardiglaciaires-holocenes,
mais aussi les coulées liquéfiées holocenes, aient eu un
déclenchement séismique associé a cet accident, dont la
séismicité historique est bien établie.

4.1.2. L’accident de Culoz

La prolongation de I’ accident de Culoz a pu contribuer
au trés important surcreusement du substratum
molassique au pied du verrou calcaire de Chétillon
(fig. 59).

Durant le Tardiglaciaire, le contréle de cet accident a
principalement influencé la géométrie du comblement de
I’extrémité Nord du lac (fig. 148). Ce milieu de haute
énergie se caractérise par une migration complexe de
systemes fortement chenalisés, dont I’emboitement parait
contrdlé par le rejeu d’une faille le long du flanc Ouest
du fan. Le sommet du fan est également affecté par une
succession de failles listriques qui se prolongent
localement jusqu’a la surface.

Nous associons le déclenchement de I’unité 4R au
rejeu de I’ accident de Culoz & la transition Tardiglaciaire-
Holocene. Un tel événement a également pu influencer
le détournement du Rhone plus & 1’Ouest, et donc
contribuer & la chute du détritisme qui caractérise la
transition Tardiglaciaire-Holocéne dans le lac du Bourget.

4.2. Influence sur le lac de Neuchitel

Au cours de ce travail, je me suis interessé au
remplissage sédimentaire du lac de Neuchitel, &
I’occasion d’une campagne de sismique réflexion
multitrace réalisée sous la coordination d’ A. Pugin (dans
le cadre d’une collaboration entre I'Insitut EA. Forel et
I’Université de Neuchatel).

4.2.1. Contexte sédimentaire

La stratigraphie sismique du lac de Neuchitel est assez
similaire a celle des lacs du Bourget et d’ Annecy
(fig. 149). De la base au sommet, le remplissage du bassin
est constitué par des dépots sous-glaciaires (chenaux-
tunnels, eskers deltas), des importants dépéts glacio-
lacustres, et une épaisse sédimentation lacustre
postglaciaire [A. Pugin, non publié]. Durant le
Tardiglaciaire et une partie de 1’Holocéne, la
sédimentation lacustre a été alternativement 2 dominante
détritique ou authigénique, selon I’influence des apports
de I’ Aar au NE du lac [Schwalb, 1992].
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NW. l.ac de Neuchéatel SE_
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Données Institut Forel

Drapé Holocéne

Effondrement du bassin au début de I'Holocéne

Remaniement gravitaire
Tardiglaciaire-Holocéne
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(D'aprés Schwalb, 1992)
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FIG. 149. — Remaniements tardiglaciaires-holocénes du bassin du lac de Neuchatel. L’effondrement du bassin profond du lac visible en sismique
(A et B), est daté par datation radiocarbone AMS de la fin du Boréal. On note également que la base du drapé Holocéne est remaniée, et qu’un
second événement gravitaire a été carotté a la transition Tardiglaciaire-Holocgne. (C) localisation du profil sismique multitrace (Institut F.A.
Forel), extension du remaniement gravitaire holocéne (Pugin & Schwalb), localisation des carottages et carte bathymétrique.
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4.2.2. Perturbations du remplissage

Les résultats préliminaires de la campagne réalisée
par I'Insitut EA. Forel ont permis de cartographier la
prolongation d’une faille affectant I’ensemble du
remplissage au SW du lac, ainsi que la propagation d’un
front de chevauchement affectant le bassin molassique
le long du flanc Est du lac [A. Pugin, non publié]. Pugin
& Rossetti [1992] ont par ailleurs cartographié plusieurs
failles inverses sous le principal affluent du lac (le delta
de I’ Areuse).

Le rejeu récent de ces accidents pourrait étre a
I’origine des anomalies des profils de rivieres réconnues
par Schaer et al. [1990] dans les environs du lac, et étre
associé a I’importante séismicité historique de la région
d’Yverdon a I’Est du lac [Mantandon, 1942 et 1943, in
Gache, 1994 ; Thouvenot et al.,1990 ; Baer et al., 1997].

Le remplissage du lac présente également plusieurs
remaniements gravitaire (fig. 149), dont les plus récents
ont été datés de 8040 +/- 80 ans BP et 10750 +/- 110 ans
BP par 14C AMS [Schwalb, 1992]. 1l est possible que
ces glissements traduisent une instabilité sismo-
tectonique, notamment le vaste remaniement gravitaire
polyphasé qui a affecté le drapé holocgne sur I’ensemble
du bassin profond du lac (fig. 149).

4.3. Un contexte particulier dans le Léman

4.3.1. Les données de 1996

Au sein de la partie étudiée du Léman, la géométrie
du remplissage post-wiirm apparait dans son ensemble
contrdlée par le verrou situé a 1’Ouest d’Yvoire (cf.
chapitres II et IIT). En effet, la contrepente (par rapport
au flux glaciaire) du substratum 2 la transition Petit lac-
Grand lac (reverse gradient bedrock) a induit une
accumulation trés importante de diamicte (unité 2) en
aval du verrou d’Yvoire (cf. fig. 47 et 48), et le
développement d’une stratigraphie de type « till-tongue »
lors des stades de retrait A, B et C du glacier du Rhone.
Le développement de cette géométrie a individualisé le
bassin du Petit lac, dont le remplissage tardiglaciaire-
holocene est trés différent de celui du Grand lac. Lors
des fluctuations du glacier du Rhdne, I’importante
remontée du substratum a également localement favorisé
la compaction des diamictes a I’Est du verrou d’ Yvoire
(formation des réflecteurs G).

A partir des données sismiques disponibles, il n’est
pas possible de bien visualiser la morphologie du
substratum 2 la transition Grand lac-Petit lac, mais
globalement, la molasse parait peu déformée en aval du
verrou, et de plus en plus déformée vers I’Est, jusqu’au
contact chevauchant de 1a molasse subalpine. Le verrou
étant situé dans la prolongation directe de I’accident de
Pontarlier, il est possible que cet accident jurassien
délimite le bassin du Petit lac orienté NS, du bassin du

Grand lac globalement orienté SW-NE, comme cela a
déja été proposé par Serruya et al. [1964].

Au centre du Grand lac, la cartographie du substratum
souligne un profond sillon central orienté E-W, délimitant
la molasse subalpine au Sud et la molasse du plateau au
Nord (cf. fig. 39). Le contact chevauchant de ces deux
unités est visible au large de Lausanne (fig. 68), et selon
la cartographie sismique de Vernet ez al. [1974), celui-ci
se prolonge vers le SW au front du delta de la Dranse.
Selon Meybeck et al. [1969], le sillon central se
prolongerait vers I’Est et se racorderait a un accident E-
W au large d’Evian.

Le contexte proglaciaire du Grand lac (variations du
niveau du lac, vidanges glaciaires) ayant pu favoriser
d’importants remaniements gravitaires le long de la rive
suisse durant le Tardiglaciaire (sous-unités 3¢ et 3d), il
est délicat d’attribuer une origine séismique a ces
glissements. Les remaniements apparaissent
essentiellement liés au réflecteur G développé dans
différentes parties du bassin, lors des fluctuations du
glacier du Rhéne : ces niveaux surcompactés produisent
un fort réflecteur rectiligne 1égérement incliné vers le
centre du bassin, et représentent un plan de glissement
pour les unités sus-jacentes (annexe 8, fig. 76).

L’observation la plus remarquable correspond a des
développements trés ponctuels de gaz au large de Versoix
dans le Petit lac (fig. 47), et au front du delta de la Dranse
dans le Grand lac (fig. 52). Les enrichissements en gaz
semblent essentiellement affecter les unités tardiglaciaires
et contribuer aux développements d’instabilités
gravitaires tardiglaciaires-holocenes observées le long du
delta de la Dranse. Il est également possible qu’un
enrichissement en gaz au sein des unités sous-glaciaires
(unités 1 et 2) favorise la signature acoustique du
réflecteur G. En effet, des points brillants sont localement
visibles dans I'unité 1, et il est probable que les niveaux
de compaction glaciaire favorisent une accumulation de
gaz au sein des diamictes.

4.3.2. Les résultats préliminaires de 1998

Ces particularités ont conduit JP Henriet (RCMG) a
organiser une nouvelle campagne de sismique réflexion
centrée sur le delta de la Dranse. Cette campagne réalisée
début Octobre 1998, dans le cadre d’une collaboration
entre le RC.M.G., I'Institut FA. Forel et le LGCA, a
permis d’acquérir de nouvelles données sparker, ainsi que
des données a trés haute résolution (source Seistec). Les
données sont actuellement en cours de traitement au
R.C.M.G., mais les résultats préliminaires, confirment
la superposition de deux réflecteurs G au SSW du Grand
lac, et un trés important dégazage au front du delta de la
Dranse.

Lors de cette derniére campagne, nous avons
également recoupé des chenaux associés au fan delta de
la Dranse, et pu observer des phénomeénes de fluages au
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front du delta, principalement dans les zones enrichies
en gaz. Une cartographie préliminaire des différents
environnements est présentée dans la fig. 150. Les
développements des réflecteurs G apparaissent associés
aux stades de retrait glaciaire C et D. Ils ont favorisé de
légers remaniements gravitaires affectant les sédiments
sus-jacents, suivant la pente générale du bassin.

D’importantes remontées de gaz ont été observées de
part et d’autre du profil LDG96-28, et leur cartographie
semble confirmer un caractére ponctuel en diapir plus
ou moins aligné suivant une direction SW-NE (fig. 150
et 151). On note que les remontées de gaz sont
essentiellement accumulées au sein des dépdts
tardiglaciaires (unités 3d et 4), et que cet enrichissement
anormal au niveau de la plaine lacustre semble favoriser
le développement d’un remaniement gravitaire régressif
au sein des dépots tardiglaciaires et holoceénes du delta
de la Dranse (fig. 151). De plus, une faille gravitaire active
a été décrite dans cette zone, lors d’une plongée avec la
submersible « E.A. Forel », ainsi que de nombreux petits
pockmarks vers la plaine lacustre [Henriet, 1997].

Ces résuitats préliminaires semblent souligner que les
remaniements gravitaires tardiglaciaires-holocénes du
Grand lac, sont essentiellement contrdlés par les stades
de retrait du glacier du Rhone et une production
anormalement forte de gaz. La géométrie en diapir des
zones enrichies en gaz laisse supposer une origine
profonde associée au front du chevauchement de la
molasse subalpine (fig. 151) et peut-étre & ’accident
décrit par Meybeck et al. [1969] au large d’Evian. Compte
tenu de P’environnement sédimentaire affecté, il
semblerait que les structures observées traduisent le
développement d’un important diapirisme argileux a la
transition Tardiglaciaire-Holocene.

4.4. Discussion

Dans le lac du Bourget, 1’influence du contexte sismo-
tectonique peut étre reconnu & partir de 1’étude
pluridisciplinaire du remplissage post-glaciaire et
historique : il résuite de la prolongation des accidents de
Culoz et du Col du Chat. Les différents types de
perturbations associées a ces accidents semblent
essentiellement liés aux différents modes de dépbts, 4 la

proximité des accidents et a la génération de séismes.

Les exemples historiques confirment la grande
sensibilité des milieux lacustres profonds aux
perturbations d’orgines sé€ismiques. Cette sensiblité
semble essentiellement liée a de forts taux de
sédimentation dominés par des processus de décantation,
dans des milieux généralement trés calmes. L’ influence
de la morphologie du bassin parait déterminer la quantité
et la texture du matériel remobilisable, mais également
sa resédimentation.

Ainsi, en milieu profond relativement ouvert, un
séisme pourra s’enregistrer sous la forme d’une turbidite
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sableuse au pied d’une forte pente lacustre, dont
I’environnement littoral est relativement instable.

Par contre, en milieu plus fermé, la déstabilisation
massive d’un environnement plus distal pourra
s’enregistrer sous la forme d’un dépdt de seiche, si 1’onde
produite par le remaniement gravitaire est suffisante pour
permettre 'entrée en résonance de 1’ensemble de la
tranche d’eau. Il semble également possible que I’ entrée
en résonance puisse étre favorisée par la propagation
« directe » des ondes séismiques. En revanche, si
I’oscillation de la tranche d’eau reste négligeable,
I’évolution du remaniement gravitaire sera
essentiellement controlée par le mode de I’écoulement,
et la morphologie de la plaine lacustre.

Ce travail montre que le développement de dép6ts de
seiche parait étre un bon marqueur de P’ activité sismo-
tectonique en environnement lacustre profond. Les
exemples des lacs Lucerne et du Bourget permettent
d’établir certains criteres nécessaires 3 leur
enregistrement, mais également de préciser certaines

particularités sédimentologiques.

Le dépbt de seiche pourrait représenter un équivalent
lacustre d’un dép6t marin d’ Homogenite [Kastens & Cita,
1981], de turbidite réfléchie (Contained Trubidite ou
Reflected Turbidite, [Pickering & Hiscott, 1985 ;
Pickering et al., 1992]), ou d’ Unifite associée i une sismo-
turbidite [Stanley & Maldonaldo, 1981 ; Bugge et al.,
1987; Rothwell et al., 1998). En effet, ces différents
dépdts profonds sont essentiellement constitués de silt-
argileux trés homogenes, et comportent parfois a leur base
de fines passées sableuses. Leur développement est
principalement 1ié & la décantation massive de fines
particules remises en suspension par le passage d’un
tsunami [Kastens & Cita, 1981 ; Cita et al., 1984 ; Heike,
1984 ; Cita et al., 1996 ; Cita et al., 1997] et/ou le
développement ultime d’un important courant de
turbidité. La réflexion (parfois répétée) d’une turbidite
contre les flancs d’un étroit bassin, peut favoriser une
sédimentation bimodale entre-croisée tant que I’énergie
est suffisante, et aboutir a la décantation massive de la
bouffée turbide [Pickering & Hiscott, 1985]. L’évolution
ultime d’une sismo-turbidite contre un important relief
sous-marin peut provoquer sa décantation en fond de
bassin [Bugge et al., 1987].

Les signatures acoustiques de tous ces dépdts sont
trés transparentes. Ils recouvrent parfois d’importants
remaniements gravitaires et peuvent présenter une
épaisseur maximale dans la partie la plus profonde du
bassin. II serait trés intéressant de réaliser une étude
microgranulométrique a haute résolution sur de tels
dépdts, afin de comparer leur caractéristiques avec celles
des dépbts de seiche.

Par ailleurs, I’étude d’exemples anciens pourrait
permettre de confirmer une signature sédimentologique
caractéristique. Par exemple, dans le remplissage glacio-
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lacustre quaternaire du graben de Kleszcow en Pologne,
Van Loon et al. [1995] et Brodzikowski et al. [1997] ont
décrit I’affleurement d’un vaste dép6t silto-argileux
homogene atteignant 3 m d’épaisseur et s’affinant
latéralement. Selon les auteurs, il résulterait de la
décantation rapide en fond de bassin, de lamines
parapélagiques distales remises en suspension par un
déclenchement séismique.

Ce niveau correspond probablement a un dépét de
seiche, bien que I'influence de 1’agitation des eaux du
lac ne soit pas évoquée .

La reconnaissance de dépots lacustres profonds
anormalement homogeénes dans diverses régions
sismiquement actives, permettrait de confirmer
I’importance de ce type de séismite. Des exemples récents
ont été décrits dans certains lacs canadiens [Doig, 1991 ;
Shilts & Clague, 1992]. Selon Sturm et al., [1995], de
tels dép6ts homogeénes associés a des glissements
profonds correspondent a des dépdt d’homogenites.
Sturm et al. [1998] ont reconnu différents niveaux
d’homogenite dans la partie Nord du lac Baikal, et les
interpretent comme des marqueurs de la paléoséismicité,
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CONCLUSION

Dans le lac du Bourget, la combinaison des données
de sismique réflexion, de sonar a balayage latéral, de
prélevements de surface et de carottages courts, a permis
d’établir la part respective des principaux mécanismes
sédimentaires intervenant depuis la glaciation du Wiirm.

Dans le Léman, les données de sismique réflexion ont
permis d’établir la stratigraphie sismique des remplissages
du Petit lac et d’une partie du Grand lac, mais également
de préciser les modalités et la chronologie du retrait du
glacier du Rhéne dans le bassin 1émanique.

Une corrélation des remplissages sédimentaires post-
Wiirm des lacs du Bourget, de Cerin, d’ Annecy et du
Léman est proposée a partir des faciés sismiques et des
données chronologiques existantes dans le NW des Alpes.

@ MODALITES DE LA DEGLACIATION WURMIENNE

Deux pulsations glaciaires wiirmiennes sont reconnues
par sismique réflexion dans le remplissage du lac du
Bourget. La premigre représente la base du remplissage
et correspond & I’extension maximale des glaciers
wiirmiens qui ont atteint les environs de Lyon (Complexe
Morainique Externe) durant la fin du stade isotopique 3,
il y a probablement environ 35000 ans BP. Durant le
stade isotopique 2 (il y a 20000 ans BP environ), le dernier
maximum glaciaire mondial (the Last Glacial Maximum),
a été plus limité dans le NW des Alpes : le glacier de
I’Isere a recouvert la moiti€ Sud du lac du Bourget (esker
delta du stade de Brison St Innocent), et le glacier du
Rhone n’a pas dépassé le bassin lémanique (Moraine
supérieure du stade de Laconnex). Cette derniere pulsation
glaciaire représente la base du remplissage du Léman, et
a érodé une partie du remplissage du lac du Bourget. La
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dernicre déglaciation wiirmienne s’est amorcée i la fin
du Pléniglaciaire Supérieur (entre 18000 et 15000 ans
BP). Elle semble avoir été rapide dans le lac du Bourget,
mais plus tardive et polyphasée dans le bassin lémanique.

Evolution du lac du Bourget

La majorité du remplissage sédimentaire du lac du
Bourget s’est formée durant le Tardiglaciaire (entre 15000
et 10000 ans BP) et résulte du retrait vers le Sud du glacier
de I'Isére dans un lac pro-glaciaire de plus en plus vaste,
puis de I’évolution vers un systéme péri-glaciaire dominé
par des apports fluvio-glaciaires aux extrémités Nord,
Sud et Est du bassin. A la fin du Dryas ancien (13000 ans
BP environ) la partie Sud du bassin versant du lac du
Bourget est libérée des glaces et le lac évolue vers un
environnement post-glaciaire. Les apports fluviatiles de
la Leysse et du Sierroz ont une charge de fond plus limitée
et construisent des deltas bottomsets, alors que la charge
de fond associée aux apports fluvio-glaciaires rhddaniens
favorise 1a construction d’un important fan delta au Nord
du lac, jusqu’a 1a fin du Dryas récent (entre 11000 et
10000 ans BP).

Entre 10000 et 9000 ans BP, les apports rhédaniens
ont comblé I’extrémité Nord du lac du Bourget et le fleuve
s’ est détourné vers 1’Ouest. Depuis ’Holocéne, 1’exutoire
du lac s’écoule vers le Rhone, et seules les fortes crues
rhodaniennes se déversent dans le lac. Le développement
de la végétation a stabilisé les sols et réduit les apports
deltaiques, alors que le réchauffement progressif des eaux
a favorisé une sédimentation interglaciaire dominée par
les productions authigénes. Cing phases de
refroidissements majeurs ont cependant produit de fortes
crues ayant affecté I’ensemble du lac il y a 8500, 6500,
4300, 2500 et 1500 ans BP environ.

Une estimation quantitative des taux d’ accumulations
a partir des données sismiques permet d’établir un flux
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moyen de 0.34 g. cm-2. an-! durant la fin du Pléniglaciaire
supérieur, de 0.9 g.cm2.an"! durant le Tardiglaciaire et
de 0.14 g. cm™2. an-! durant I’Holocgne.

Evolution du Léman

L’essentiel du remplissage sédimentaire du Léman
résulte du retrait du glacier du Rhone dans un lac pro-
glaciaire de plus en plus vaste durant le Tardiglaciaire.
L’ oscillation de la ligne de broyage du glacier du Rhéne
ainduit I’imbrication de diamictes aquatiques au sein des
dépbts glacio-lacustres (géométrie en till tongue) dans la
partie Nord du Petit lac durant le début du Dryas ancien
(entre 15000 et 14000 ans BP environ), puis 4 la transition
Petit lac-Grand lac et au large de Thonon dans le Grand
lac, durant la fin du Dryas ancien (entre 14500 et 12700
ans BP environ).

Durant la transition Tardiglaciaire-Holoc&ne, le
Léman évolue vers un environnement péri-glaciaire, et
le pic de détritisme du Dryas récent (entre 11000 et 9000
ans BP environ) favorise la progression du fan delta de
la Dranse vers la plaine du Grand lac, alors que
I’édification de deltas est soumise a I’influence de
courants importants dans le Petit lac.

La stratification thermique des eaux du Léman durant
I’Holocéne a permis la mise en place d’une sédimentation
dominée par les apports authigénes dans le Petit lac et le
développement d’interflows au niveau des principaux
deltas du Grand lac.

Comparaison des remplissages du lac du Bourget et
du Léman

Les différences observées entre les remplissages du
lac du Bourget et du Léman sont dues a la position plus
proximale du Léman par rapport au flux glaciaire
rhddanien, et a la position périphérique du lac du Bourget
par rapport au flux glaciaire isérois. La morphologie du
substratum anté-Quaternaire du Léman, en contre pente
par rapport au flux glaciaire, semble également avoir
favorisé la formation de till tongues durant le retrait du
glacier du Rhone, ainsi qu’un remplissage post-glaciaire
différent entre le Grand lac et le Petit lac. Par ailleurs, la
dimension du Léman et son orientation par rapport aux
vents dominants favorisent ’influence de courants
importants dans le Petit lac et a la transition Petit lac-
Grand lac.

. FONCTIONNEMENT ACTUEL DU LAC DU BOURGET ET
ENREGISTREMENT A HAUTE RESOLUTION DU DERNIER MILLE-
NAIRE

I’étalonnage des faciés sonar et 1’analyse
sédimentologique des dépdts de surface a permis de
cartographier I’extension des environnements deltaiques

actuels (apports par underflows et interflows de la Leysse
et du Sierroz), de préciser le fonctionnement de 1’exutoire
(importance du débordement des crues rhddaniennes), et
de définir I’influence des remaniements gravitaires des
pentes lacustres sur la sédimentation profonde de la plaine
lacustre.

Une évolution de la sédimentation durant le dernier
millénaire est proposée a partir de 1’analyse
sédimentologique & haute résolution de carottages courts
(1 m en moyenne) réalisés sur I’ensemble du lac. La
chronologie du remplissage établie a partir de
I’extrapolation du taux de sédimentation défini sur le
sigcle par le 210Pb et le 137Cs au centre de la plaine
lacustre (1.3 mm. an-1), est validée par la reconnaissance
d’événements historiques majeurs (crues, séismes,
aménagements), et leur corrélation a 1’échelle du lac.

Le plus faible taux de sédimentation de la baie de
Grésine (1 mm. an-1), permet de reconnaitre I’influence
de I’Optimum Climatique de I’an 1000 et du Petit Age
Glaciaire sur la sédimentation authigéne, les fluctuations
du niveau du lac et les assemblages d’Ostracodes. Des
zones deltaiques aux plaines lacustres, les taux de
sédimentation évoluant entre 5 et 1.3 mm. an-1, 1’étude
du premier metre de sédiment (soit environ 600 ans) a
permis de préciser la signature du Petit Age Glaciaire.
Celui-ci se traduit par une forte augmentation des régimes
de crues entre le 17 2me et le 19 &me sigcle, qui coincide
principalement avec le minimum d’activité solaire de
Maunder (1650-1720 AD).

Controle climatique de la sédimentation lacustre a
45N

Le calage chronologique a également autorisé une
étude de I’évolution décennale et centenale de la
sédimentation profonde (signal argileux, calcimétrie,
lamination).

L’analyse spectrale de I’ évolution du rapport smectite/
illite, selon un échantillonnage centimétrique, souligne
une trés nette cyclicité de 45 ans durant le Petit Age
Glaciaire (entre 1550 et 1850 AD). L’étude de la
minéralogie des argiles du bassin versant et des sédiments
lacustres actuels, permet de corréler cette évolution
minéralogique a I’importance des apports terrigéniques
locaux (bassins versants de la Leysse et du Sierroz) par
rapport aux apports terrigéniques régionaux du Rhone.
L’ évolution du rapport smectite/illite de la plaine lacustre
du lac du Bourget traduit donc une cyclicité des
précipitations dans le NW des Alpes durant le Petit Age
Glaciaire.

L’analyse spectrale de 1’évolution des teneurs en
carbonates, selon un échantillonnage centimétrique,
révele également une cyclicité de 45 ans sur ’ensemble
de la période considérée (600 ans). Ces teneurs semblent
traduire des variations de la production authigénique
associées aux fluctuations de la température des eaux de
surface et I'influence du lessivage dr: bassin versant
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carbonaté lors de précipitations. Il n’est donc pas possible
de corréler la cyclicité de la fraction carbonatée totale a
un parameétre climatique particulier.

La partie Ouest de la plaine lacustre développe une
fine lamination associée aux apports distaux de crues
déviés par la force de Coriolis (interflows et underflows).
La lamination semble donc essentiellement refléter des
variations de précipitations. L’analyse spectrale des
niveaux de gris associés a cette lamination selon un pas
millimétrique, souligne une cyclicité de 45 ans sur
I’ensemble de la période considérée, ainsi qu’une cyclicité
de 4 2 5 ans trés bien marquée durant le minimum
d’activité solaire de Spoérer (1450-1550 AD).

Le cycle de 45 ans de la sédimentation profonde du
lac du Bourget pourrait correspondre au double cycle de
Hale lié¢ aux inversions du champ magnétique solaire, ou
2 la premigre harmonique du cycle de Gleissberg dont la
période comprise entre 88 et 90 ans est associée aux
variations de 1’activité solaire.

Le cycle de 4 4 5 ans retrouvé durant le minimum de
Spérer pourrait traduire 1’influence & 45°N d’une
perturbation cyclique des conditions atmosphériques,
associée 2 des perturbations de type ENSO ou NAO.
Des cyclicités similaires ont été reconnues durant la fin
de notre siecle en Espagne 24 40°N et durant I’Optimum
Climatique de [’an 1000 en Afrique du Nord 4 30°N.

L enregistrement d’une cyclicité de 45 ans a partir de
différents paramétres sédimentaires et en différentes
parties de la plaine lacustre semble traduire I’influence
d’un forgage solaire sur les précipitations régionales et
la température des eaux du lac. Cependant, le bassin
versant du lac du Bourget parait avoir une réponse non
linéaire au forgage solaire, puisque toutes les fréquences
pluridécennales de ce forcage n’ont pas été reconnues.

. ENREGISTREMENT DE L’ INSTABILITE SISMO-TECTO-
NIQUE

Dans le lac du Bourget, I’influence du contexte sismo-
tectonique est particulirement nette et résulte de la
prolongation des accidents jurassiens NW-SE : la faille
du Col du Chat et I’accident de Culoz. I’activité de ces
accidents est 4 I'origine de différents types de
perturbations du remplissage (déformation continue,
remaniements gravitaires, phénomenes de liquéfactions)
observés en sismique, au sonar latéral et par carottage.
Une extension régionale des perturbations séismiques
majeures ayant affecté le lac du Bourget est également
proposée, a partir de la reconnaissance des effets des
principaux séismes historiques dans les lacs voisins.

Déformation continue du remplissage du lac du
Bourget

Ce type de perturbation affecte essentiellement les
sédiments Tardiglaciaires. La prolongation de la faille
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du Col du Chat dans la partie Sud du lac est a I’origine
d’une zone de déformation large de 500 m au sein des
dépdts d’underflows distaux associés au retrait du glacier
de I'Isére. Elle semble également avoir influencé le
surcreusement glaciaire du substratum molassique en
amont du verrou d’Aix-les-Bains, et affecté les dép6ts
sous-glaciaires. La prolongation au Nord du lac de
P’accident de Culoz a contr6lé la migration des chenaux
du fan delta du Rhone associés aux apports fluvio-
glaciaires durant la fin du Tardiglaciaire. Cet accident a
probablement favorisé le trés important surcreusement
glaciaire du substratum molassique au pied du verrou
calcaire de Chatillon.

Remaniements catastrophiques du remplissage du
lac du Bourget

Un séisme majeur est a ’origine d’un vaste
remaniement polyphasé des sédiments tardiglaciaires
reconnu en sismique entre 3000 et 10000 ans BP environ.
Ce remaniement atteint 100 millions de m3 et s’étend
sur 24 km? environ. Il a principalement affecté les dépéts
d’interflows et d’underflows du fan delta du Rhéne, mais
également les dépdts d’interflows du delta du Sierroz et
les dépbts d’underflows du delta de la Leysse dans la
prolongation de la faille du Col du Chat. Dans la
prolongation de I"accident de Culoz, les dép6ts du fan
delta du Rhéne ont généré un vaste glissement
translationnel axial, ainsi qu’un large glissement
rotationnel latéral ayant évolué en une coulée de débris
au niveau de la plaine lacustre. Le remaniement et la
liquéfaction in situ de la plaine lacustre ont généré une
succession de fines coulées liquéfiées dans 1’ensemble
du bassin central. L’entrée en résonance de 1’ensemble
de la tranche d’eau (effet de seiche) qui a principalement
été générée par la propagation des ondes séismiques et le
large glissement latéral, a par la suite contrdlé la
décantation de 1’ensemble des fines particules remises
en suspension, et développé un dépét de seiche épais de
4 m dans la partie la plus profonde du bassin. Ce dép6t
s’ affine fortement latéralement dans toutes les directions
et se caractérise par un facies acoustique particuli&rement
transparent.

Le 18 Février 1822, le plus important séisme
historique de la région (intensité MSK VII-VIII,
magnitude estimée 5.5-6) localisé prés de I’accident de
Culoz au Nord du lac, a déclenché un effet de seiche qui
a été amplifié par un glissement rotationnel latéral
d’environ 840 000 m3 cartographié en sismique et au
sonar latéral au sein des dépdts d’interflows rhédaniens.
Ce séisme a également formé des crateres
d’effondrements associés a des expulsions de fluides (eau
et/ou gaz) a1’extrémité Nord du lac du Bourget, au niveau
de failles listriques affectant le paléo-fan delta du Rhone.
L’analyse détaillée des sédiments historiques atteste que
I’oscillation de la tranche d’eau a provoqué une
importante érosion littorale et contrdlé le transport de
particules sablo-silteuses vers le centre de la plaine
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lacustre principale. L’ effet de seiche a également contr6lé
I’oscillation du nuage de densité formé par environ 200
000 m3 de fines particules remises en suspension lors du
glissement latéral. Ces oscillations ont développé une
succession de passées silteuses millimétriques aux
extrémités Nord et Sud de la plaine lacustre.
L’amortissement de 1’effet de seiche a par la suite permis
la décantation massive du nuage de densité dans la partie
la plus profonde du bassin, et développé le faciés
homogene silto-argileux d’un dépdt de seiche. Ce dépot
s’affine latéralement et présente une signature
sédimentologique particuliére.

La reconnaissance d’un dép6t de seiche semble donc

étre un bon marqueur de I’instabilité sismo-tectonique

dans le lac du Bourget. Cependant, il est trés probable
qu’a la suite d’un grand glissement ayant «purgé» les
pentes, une longue période sans possibilité
d’enregistrements puisse s’écouler.

Extension régionale des perturbations séismiques

Les perturbations du séisme de 1822 semblent avoir
affecté les remplissages lacustres dans un rayon de 30 km
environ et développé des remaniements gravitaires dans
les lacs de Chevelu (déstabilistation des roselieres) et
d’ Aiguebelette (turbidite sableuse).

Dans le lac du Bourget, les déclenchements de deux
fines turbidites, de liquéfaction de sables et de tassements
différentiels reconnus en sismique, au sonar latéral, et/
ou en carottes peuvent également étre corrélés aux
séismes historiques localisés 4 proximité du lac en 1841
(intensité MSK VI-VII), en 1958 (intensité VI-VII,
magnitude 4.4) et en 1964 (intensité V-VI). Mais seules
les perturbations du séisme de 1841 semblent avoir
provoqué une turbidite sableuse dans le lac
d’ Aiguebelette.

Dans Ie lac d’ Annecy, trés peu d’études ont porté sur
les sédiments historiques et aucune perturbation du
remplissage n’a pu étre corrélée au séisme de 1822.
Cependant la cartographie sonar de I’ensemble du lac a
révélé plusieurs anomalies morphologiques pouvant étre
associées a la faille du Vuache ou a la proximité du front
subalpin. En revanche, de nombreux remaniements
gravitaires ont été reconnus au sein du remplissage
Tardiglaciaire-Holocéne en sismique et/ou en forage, et
une origine séismique est en partie attribuée au
déclenchement répété de ces instabilités. Le
développement d’une turbidite sableuse €loignée de toute
zone d’apport il y a 9500 ans BP, pourrait ainsi traduire
une extension régionale du séisme majeur ayant
bouleversé le remplissage du lac du Bourget a la transition
Tardiglaciaire-Holocéne.

Un contexte particulier dans le Léman

L’instabilité du contexte pro-glaciaire du Grand lac
ne permet pas d’attribuer une origine sismo-tectonique

aux remaniements gravitaires cartographiés au sein des
dépdts Tardiglaciaire. Cependant, 1’enrichissement
anormal en gaz des sédiments tardiglaciaires-holocénes
accumulés au niveau du front de chevauchement de la
molasse subalpine, pourrait étre li€ 4 une réactivation du
contexte tectonique associée a la disparition soudaine de
la surcharge glaciaire. Cette réactivation tardiglaciaire
pourrait avoir eu une extension régionale et étre a1’ origine
de la période d’instabilité gravitaire observée dans les
lacs de Neuchétel, de Lucerne, d’ Annecy et du Bourget.

De plus, parmi les remaniements gravitaires
historiques et préhistoriques reconnus dans le Léman, les
plus vastes sont associés aux zones fortement enrichies
en gaz, ou localisés dans la prolongation de I’accident de
Pontarlier. Il est aujourd’hui bien établi que
I’enrichissement en gaz des sédiments réduit fortement
leur résitance au cisaillement, et favorise de vastes
remaniements gravitaires lors de secousses séismiques
[Haqg, 1998 ; Cochonat, 1998 ; Mienert et al., 1998.....1,
il n’est donc pas exclu qu’une partie de ces instabilités
présente une origine séismique.

@  PrrseecTivES

Ce travail montre qu’il est possible de réaliser des
études paléoclimatiques a haute résolution dans les
remplissages lacustres, a partir d’un composant
terrigénique et que 1’approche pluridisciplinaire et
historique du remplissage facilite Ja reconnaissance des
mécanismes de dépdts. Cela permet d’affiner 1’analyse
du signal climatique, mais également de préciser la
fréquence des événements catastrophiques d’origine
climatique ou sismo-tectonique. Il serait donc interessant
de prospecter dans d’autres lacs présentant des
caractéristiques similaires.

L’ analyse du premier metre de sédiment du lac du
Bourget souléve de nombreuses questions et souligne
I’intérét que pourrait apporter des carottages plus longs.

La similitude des signatures acoustiques et
sédimentologiques des dépdts de seiches et des
« homogenites », ainsi que I'influence commune de
I’ oscillation de la tranche d’ eau (effet de seiche / tsunami)
est remarquable. Il serait donc pertinent de comparer leurs
caractéristiques dans le détail.

Enfin, ce travail souligne une é&ventuelle
correspondance entre les périodes de refroidissements
reconnuent dans les glaces du Groénland, les événements
de Heinrich reconnuent dans I’ Atlantique Nord jusqu’a
55° N et les principales fluctuations glaciaires reconnuent
dans le NW des Alpes & 45° N. La réalisation d’études
similaires dans des fjords et différents lacs alpins pourrait
permettre de préciser un €ventuel couplage continent-
océan.
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ANNEXE 1.— Coupe sismique au front du delta du Sierroz du lac du Bourget. Le contact entre les facies M et C n’est pas visible sur e flanc Ouest.
La morphologie de la surface d’érosion de la base du remplissage est maximale dans I’axe du bassin. Le sommet de 1’unité 4 est remanié sur
I’ensemble du bassin par des lentilles comportant des réflecteurs légérement contournés (Unité 4R).
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500 m

Profil LDB 91-20

ANNEXE 2. — Coupe sismique du Sud de la baie de Grésine et son interprétation. Le faciés I constituant I’essentiel de la baie de Grésine présente
des réflexions légerement inclinées vers I’axe du bassin et en onlap contre le facieés R a I’Est. L'unité la recouvre I'irréguliére surface d’érosion
de la base du remplissage sur I’ensemble de la baie et développe des reliefs positifs 4 1’Ouest et a I’Est du profil. L'unité 2a comble les dépressions
de la baie et souligne une alimentation axiale principale vers I’Est. Les unité 3 et 4 sont absentes, alors que I’unité 5 drape I’ensemble de la baie
de fagon constante et développe vers 1’ Ouest des lentilles de réflecteurs contournés en direction du bassin.
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ANNEXE 3. — Coupe sismique du Nord du lac du Bourget et son interprétation. On note le rejeu des failles affectant I’ensemble du remplissage,
ainsi que la puissance des unités 1a et 4. Vers le NNW, I’unité 4 présente de nombreux facits de chenaux-levées imbriqués les uns dans les autres
au niveau des failles, et souligne 1’importance des apports du systéme du Rhone. Le sommet de 1’unité 4 s’enrichit en gaz et présente également
des lentilles composées de réflecteurs contournés. L’enrichissement en gaz de I’unité 5 souligne la continuité des apports du Rhéne.
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Profil LDG 96-09

NNE
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ANNEXE 4. — Coupe sismique longitudinale de la rade de Genéve et son interprétation. Malgre la qualité des données, il est possible de distinguer
I’approfondissement du substratum vers le NE et I'importance des remaniements gravitaires dans les unités 3 et 5. Le substratum est localement
faillé. L'unité 1 est peu profonde sous la rade et I’unité 2 se caractérise ici par des réflecteurs en downlap légeérement progradants. Les réflecteurs
continus et de haute fréquence composant I’ unité 3a sont localement préservés et en grande partie perturbés par une lentille composée de réflecteurs
contournés provenant d ela rade. Les réflecteurs continus et de haute fréquence de I’unité 5 s’enrichissent en gaz vers le NNE et son également
perturbés vers 1’Ouest par une lentille de réflecteurs contournés.
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ANNEXE 5. — Coupe sismique longitudinale de la partie Sud du Petit lac et son interprétation. On note un développement de gaz trés ponctuel,
induisant une dépression du fond du lac. Les puissantes unité 1 et 2 amortissent les irrégularités du substratum dans 1'axe du bassin, L’ unité 3
s’épaissit vers le NNE, alors que 1’unité 4 affleure au centre du profil et s’épaissit vers le SSW. La répartition de 1’unité 5 est également variable
dans I’axe du bassin, son sommet constituant une troncature d’érosion.
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Profil LDG 96-13
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ANNEXE 6. — Coupe sismique transversale du Petit lac au niveau des «Hauts-Monts» et son interprétation. On note I’influence du haut-fond situé
A I’Est de Versoix (les «Hauts-Monts») sur le remplissage sédimentaire. L'unité 1 se développe dans I’axe du bassin de fagon irréguliere, et dans
une moindre mesure A I’Est des Hauts-Monts. L'unité 2a atteint plus de 40 ms TWT d’épaisseur dans I’ axe du bassin et est trés limitée a I’Est. Le
remplissage axial de I’unité 3 est plus limité, mais se retrouve également a I’Est des Hauts-Monts. L’unité 4 développe un remplissage axial
uniquement dans le bassin et est moins développé vers I’ Ouest. L'unité 5 présente une base en downlap et un remplissage se développant latéralement,
drapant une grande partie des hauts-Montts. Vers I’est, une lentille composée de réflecteurs contournés affecte la base de 1’ unité.
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ANNEXE 7. — Coupe sismique du Nord du Petit lac et son interprétation. Le substratum est localement faill€. L’unité 1 est particulitrement développée sur le flanc Ouest et se caractérise par un important relief aggradant.

L’unité 2 présente des diffractions plus ou moins alignées aux alentours de 160 ms TWT qui délimitent les sous-unités 2a et 2b. La sous-unité 2a est plus puissante dans le centre du bassin, alors que la sous-unité 2b est
présente de part et d’autre du relief constitué par le sommet de P'unité 1. L’unité 3 est concordante et d’épaisseur constante. Les réflecteurs de 1'unité 4 sont légérement divergents vers 1’Ouest. L'unité 5 presente une
alimentation occidentale et des réflecteurs en downlap vers I’axe du bassin ol son épaisseur est trés limitée.
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ANNEXE 8. — Coupe sismique de I’extrémité Ouest du Grand lac au niveau du haut-fond situé 4 I’Est de Rolle et d” Yvoire. On notera que le réflecteur G se trouve ici dans la continuité du haut-fond du substratum, et qu’il
représente un plan de glissement pour le remplissage sous-jacent. La surface d’érosion du remplissage est parallele a la stratification du substratum 4 I'Est du haut-fond. A I'Ouest de celui-ci Ia sous-unité 2b est affleurante
(depuis la transition Petit lac-Grand lac). Au niveau du huat-fond, les unités 3d et 4 sont perturbées et présentent quelques réflecteurs contournés sur environ 8 km. C’est également a ce niveau que le réflecteur G se
développe de fagon tres rectiligne, délimitant vers I’Est la sous-unité 2c. Le réflecteur G réapparait 4 1’Est du profil et délimite les sous-unités 2c¢ et 3d. L' unité 5 drape les irrégularités du remplissage et se développe vers
I’Est. On notera également une importante diffrection oblique dans le substratum & I’Est de la figure.
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NNE Profil LDG 96-31

ANNEXE 9. — Coupe sismique transversale du Grand lac & I’Est du delta de la Dranse et son interprétation. On notera le changement de faciés du substratum au Nord et au Sud du sillon centrla, la répartition du réflecteur
G ainsi que la préservation d’une lentille de sous-unité 3c. Le sillon du substratum atteint ici plus de 500 ms TWT de profondeur et délimite les facies M et C. L’unité 1 se développe depuis le flanc Sud du bassin de fagon
irrégulitre et construit des reliefs aggradants au centre du bassin. La sous-unité 2a se retrouve entre les reliefs de I’unité 1, alors que la sous-unité 2b recouvre 1’ensemble du bassin central, et développe un surépaississement
vers le SW. La sous-unité 2d recouvre les extrémités NE et SW du bassin en isolant une lentille de sous-unité 3¢. Le réflecteur G apparait ici développé vers le Sud, prés de 1a transition 2b-2d. La sous-unité 3d présente une
alimentation SSW et est affectée par de nombreuses ruptures de part et d’autre des flancs du bassin. L’unité 4 présente des réflecteurs en downlap vers 1’axe du bassin, sonlignant un apport provenant du SSW. L'unité 5
recouvre I’ensemble du bassin et montre ici une alimentation du SSW vers le NNE.
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Profil LDB 91-41
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ANNEXE 10. — Détail du remplissage du Sud du lac du Bourget et son interprétation. On note le développement de failles affectant la base du
remplissage. L' unité 2a est fortement érodée par I'unité 1b (derni¢re avancée glaciaire). L' unité 3 est chenalisée et développe des sediment waves.

L’unité 4 est légérement divergente vers le Sud et remaniée 4 son son sommet. L'unité 5 est légérement divergente vers le Sud.
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Profil LDB 91-13

Delta du Sierroz

Retour du glacier ’Iér

B

ANNEXE 11. — Coupe transverse au front du delta du Sierroz et son interprétation. On note I'irrégularité des dépdts sous-glaciaires associés au
retour du glacier de I'Isere. Le fan du Sierroz est ici bien développé au SE, mais I’influence du fan de la Leysse est toujours grande dans 1'axe du
bassin. Le delta du Sierroz est affecté par des remaniements gravitaires et I’unité 5 est 1égerement divergente vers le SE.
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250 m 20ms TWT=156m

WSW ENE

ANNEXE 12. — Evolution de 1'Unité 4R du Nord au centre du bassin. Les différentes composantes sont détaillées dans le chapitre V.
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ANNEXE 13. — Evolution de I'Unité 4R du centre au Sud du bassin. Les différentes composantes sont détaillées dans le chapitre V.
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ANNEXE 14. — Evolution de 1’Unité 4R du Nord dans le bassin principal. Les différentes composantes sont détaillées dans le chapitre V.
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ANNEXE 17. — Contréle morphologique de I'Unité 4R. On note que le glissement ratationnel latéral a affecté les sédiments déposés par interflows
sur les tétes de bancs de molasse, et que le glissement translationnel axial s’est canalisé contre le substratum molassique
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