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INTRODUCTION

INTRODUCTION
© s

Contexte scientifique de la recherche

Comme le souligne le dernier rapport du
GIEC (2013), les environnements des hautes
latitudes sont le siege d’ajustements en lien
avec le changement climatique : fonte des gla-
ciers, dégel du permafrost, recul de la banquise
d’été en Arctique. Aux cOtés des glaciologues
et des climatologues qui tentent de décrypter
le message climatique des glaciers, un nombre
croissant de chercheurs, au premier rang des-
guels géologues et géographes, s’intéressent
tout particulierement a I'évaluation des consé-
guences de la fonte des glaciers sur le milieu
physique. En effet, les processus géomorpho-
logiques et sédimentaires qui affectent les
espaces déglacés sont nombreux : libération
massives et ruissellement des eaux de fusion
glaciaire, crise érosive et ravinement des mo-
raines dans les fonds de vallées, déstabilisa-
tions et mouvements de masse le long des ver-
sants, formation et engraissement rapide de
cones fluvio-glaciaires alimentés par les eaux
de fonte dans les zones pro-glaciaires.

Ces réajustements et les processus qui leur
sont associés ont donné naissance a la géo-
morphologie paraglaciaire, une branche de la
géomorphologie des milieux froids consacrée a
« I'étude des processus de surface, sédiments,
formes, systémes et paysages qui sont direc-
tement conditionnés par les glaciations et dé-
glaciations passées » (Ballantyne, 2002). Elle
prend naissance au début des années 70 et ap-
parait alors comme une alternative a une géo-
morphologie des milieux froids qui se consacre
essentiellement a I'étude des formes et des
processus périglaciaires (Mercier, 2007, 2008
; Slaymaker, 2009). Les premieres recherches
menées sur le paraglaciaire s’intéressent tout
particulierement a la séquence de déglaciation
Tardiglaciaire qui marque la fin de la derniére
grande ére glaciaire (Ryder, 1971). Dans sa
conceptualisation théorique initiale, le terme
paraglaciaire désigne a la fois des processus

paraglaciaires définis comme « des proces-
sus non-glaciaires mais qui sont directement
conditionnés par la glaciation » (Church et Ry-
der, 1972) et une période paraglaciaire durant
laguelle ces processus sont actifs. La géomor-
phologie paraglaciaire élargit progressivement
ses champs d’investigation. En 1977, Wyrwoll
inscrit I'analyse des impacts de la déglaciation
sur les réajustements de versant dans le cadre
analytique proposé par la théorie paraglaciaire.
Il n‘est cependant pas le premier a s’y intéres-
ser puisque déja en 1966, Zischinsky établit une
association entre des processus d’étalement
gravitaire et des phénoménes de décohésion
post-glaciaire. Cette réflexion alimentera par
la suite de nombreuses études portant sur les
déformations de versants en contexte de dé-
glaciation (Beck, 1968; Bovis, 1982; Savage et
Varnes, 1987; Chigira, 1992; Ballantyne, 1986,
1997, 2002, 2008, 2013; Jarman, 2006; Mege
et Bourgeois, 2011; McColl, 2012; Crosta et al.,
2013; Jaboyedoff et al., 2013).

Un champ de réflexion s’est également ou-
vert autour des processus paraglaciaires qui
affectent les marges désenglacées depuis la
fin du Petit Age Glaciaire (Ballantyne et Benn,
1994 ; Curry et al., 2006 ; Cossart et Fort, 2008
; Etienne et al., 2008 ; Mercier et Lafly, 2005 ;
Mercier etal., 2009). Ces travaux soulignent I'ef-
ficacité des processus paraglaciaires a l'ceuvre
dans les espaces récemment déglacés et four-
nissent des analogues précieux qui alimentent
en retour les études consacrées aux déglacia-
tions plus anciennes (Mercier, 2011).

La reconnaissance de l'efficacité des proces-
sus paraglaciaires invite également a recon-
sidérer plus généralement leur role dans le
faconnement des reliefs. La question du réle
des glaciers au cours des grandes glaciations
du Quaternaire dans I'élaboration des vallées
alpines et des cirques nourrit des débats de-
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INTRODUCTION

puis plus d’un siécle en géomorphologie dont
I'objet est précisément de comprendre, a la lu-
miére des formes du présent, les dynamiques
et processus passés qui ont concouru a leur
faconnement. Mais dans le débat qui oppose
a la fin du XIXéme siecle les « ultra-glacialistes
»qui voient dans le fagonnement des cirques
et des auges l'action efficace des processus
d’érosion glaciaire et les « anti-glacialistes »
pour qui les glaciations ont surtout contribué
a protéger les modelés pré-quaternaires, il est
rarement question du role des dynamiques
générées par la déglaciation elle-méme sur le
long terme, dans I'érosion des reliefs et dans la
production des formes d’excavation. La théorie
paraglaciaire se propose ainsi de reconsidé-
rer cette question a l'aune de processus qui
n‘avaient pas jusqu’ici fait I'objet d’une grand
attention.

Toutes ces réflexions ont donc contribué a
I'essor d’'une géomorphologie paraglaciaire
dont les thématiques, les terrains et les sé-
quences étudiées se sont considérablement
élargis au cours des dernieres décennies. Cet
engouement pour les recherches paragla-
ciaires traduit la volonté pour de nombreux
chercheurs de contribuer a 'effort déployé par
la communauté scientifique pour appréhen-
der les effets associés aux changements clima-
tigues a différents pas de temps, en décrypter
les causes et en prévoir les évolutions pos-
sibles. Les couplages entre études paléo-envi-
ronnementales et demandes sociétales visant
a envisager les futurs climatiques possibles ap-
paralt alors dans toute sa nécessité : comment
en effet prévoir des scénari d’évolution si’ I'on
n‘a pas a l'esprit, conscience et connaissance
des changements passés ? Ces réflexions ont
largement contribué au regain d’intérét porté
a I'étude des grandes fluctuations glaciaires et
a l'analyse de leurs conséquences sur les mi-
lieux.

E Le sujet de la these

C’est dans ce contexte de recherche que
s’inscrit cette these. Elle a pour objet les im-

nord et s’intéresse spécifiquement aux ins-
tabilités de versant en contexte de déglacia-
tion.

2.1 objets et axes de recherche

Les instabilités qui ont affecté les versants
de la région d’étude au cours de la séquence
de déglaciation du Weichselien tardif (Tardigla-
ciaire) s’expriment selon deux modalités prin-
cipales : (i) Les réajustements par déformation
(i.e. les étalements gravitaires) et (ii) les réajus-
tements par glissement (i.e. les mouvements
de masse; fig. 1).

(i) Létalement gravitaire désigne les mouve-
ments lents et progressifs, d’origine gravitaire,

u Etalement gravitaire

Graben "
Escarpement a regard amont (ou aval)

Etal

M, 5
' Ntgr AVitajra
1
1

Développement de failles normales sur la partie supérieure du versant
alignées sur l'axe de la vallée déglacée

E Mouvement de masse

Niche d'arrachement

Réajustement paraglaciaire de versant

Dépdt de glissement

Figure. 1 - Schéma présentant les réajustements qui affectent les ver-
sants en contexte de déglaciation. On distingue les réajustements par
déformation (i.e les étalements gravitaire ; A) et les réajustements par

pacts géomorphologiques de la déglaciation
dans la région du Skagafjordur, en Islande du

glissement (i.e les mouvements de masse ; B). Noter que les grabens et
les escarpements associés a ladynamique d’étalement gravitaire sont
alignés sur 'axe de la vallée adjacente.
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qui operent sous la forme de déformations
du substrat. Les déformations qui lui sont as-
sociées — grabens le long des crétes et séries
d’escarpements en pallier sur les parties supé-
rieures des versants - sont généralement dis-
posées parallelement aux courbes de niveaux
et se développent a la faveur de failles nor-
males. Dans la littérature scientifique foison-
nante qui lui est consacrée, les termes sackung
(ou sagging), creep (ou creeping)et deep-sea-
ted gravitational slope spreading deformation
(DSGSD) sont également utilisés pour désigner
ce processus de déformation par étalement
gravitaire (fig. 1A, photos 1 et 2).

Photo 1 - Vue sur le massif du Hnjukar situé sur la rive orientale du Ska-
gafjordur. Le massif présente une morphologie caractéristique des massifs
ayant été affectés par une dynamique d’étalement gravitaire. Noter que la
partie sommitale du massif est découpé par une série de grabens et d’auges
plus ou moins alignés sur la vallée adjacente.

-

Photo 2 - Vue sur la partie supérieure du versant du Holtshyrna situé dans
le nord de la péninsule de Trollaskagi. Le versant présente une série d’es-
carpements a regard amont caractéristiques des déformations par étalement
gravitaire.

(ii) Contrairement aux déformations lentes
par étalement gravitaire, les mouvements de
masse procedent par glissements. Ils se produi-
sent a des vitesses plus ou moins rapides, voire
catastrophiques dans le cas des avalanches ro-
cheuses. lls incluent les glissements rotation-

nels, translationnels ou de basculements le
long de parois trés raides. Sur le plan géomor-
phologique, ils se traduisent par la formation
d’une niche ou cicatrice d’arrachement dans
la zone de départ du matériel et d’'un dépot
de glissement dans la zone d’arrivée. lls sont
plus ou moins visibles dans la topographie se-
lon I'importance du déplacement du matériel.
Jarman (2006) distingue ainsi les glissements
cataclastiques lorsque le dépdt est décon-
necté de la zone de départ, sub-cataclastiques
lorsqu’une partie du dépot est restée dans la
zone de départ et arrétés lorsque le dépot obs-
true une grande partie de la niche d’arrache-
ment et limite ainsi son expression géomor-
phologique (fig. 1B, photos 3 et 4).

Photo 3 - Vue sur un glissement rotationnel en nez de créte situé a la
confluence entre deux vallées glaciaires dans le nord de la péninsule du
Trollaskagi.

Photo 4 - Cicatrice d’arrachement associé a un glissement translationnel peu
profond inscrit dans les trapps basaltiques du Tertiaire, sur la rive orientale
du Skagafjordur.

On retrouve le terme de rock slope failure
(RSF) pour désigner I'ensemble de ces proces-
sus de réajustement de versants, étalement
gravitaires et mouvement de masse confondus
(Holmes, 1984 ; Ballantyne, 1992, 2002 ; Bal-
lantyne et al., 2014 ; Evans et al., 2006 ; Jar-
man, 2006).
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Dans cette these, nous nous intéresserons a
deux questions : (i) le réle de la déglaciation
dans la mise en place des réajustements de
versants et (ii) le role des réajustements de
versants dans le faconnement des auges et des
cirques glaciaires (fig. 2).

Paraglacial processes
Decohesion, debuttressing

Gravitational spreading

,d

Mass-movements

Glacial erosion

processes
Abrasion, plucking

Timing of slope instabilities?

Figure 2 - Schéma présentant les questions de recherche visant a caractéri-
ser (i) I'influence potentielle de I'étalement gravitaire dans le fagonnement
des auges, (ii) I'influence potentielle des mouvements de masse dans le
faconnement des cirques et (iii) I'influence potentielle de I'étalement gravi-
taire dans le déclenchement des mouvements de masse.

2.2 Skagafjoérdur, un terrain de recherche
adapté

La région de Skagafjordur en Islande du nord
fournit un cadre d’étude particulierement bien
adapté pour aborder ces deux questions (fig. 3).
Skagafjordur (65°49’N ; 19°31°0), un des plus
grands fjords de I'lslande du nord, est délimité
par le massif de Trollaskagi a I'est, qui culmine
a 1538 m. a.s.l. et a 'ouest par la péninsule de
Skagi, qui culmine a 1000 m. a.s.l. Ces reliefs
sont constitués de trapps basaltiques d’age
tertiaire et forment des plateaux qui ont été
profondément incisés en auges et en cirques
au cours des glaciations et déglaciations du
Quaternaire. Ces versants présentent de nom-
breux signes de déformations gravitaires et
de mouvements de masse qui traduisent la
vigueur des processus de réajustement qui se
sont mis en place suite a la déglaciation de la
région (Jénsson, 1957 ; Whalley et al., 1983 ;
Pétursson and Seemundsson, 2008 ; Mercier et
al., 2013 ; Cossart et al., 2014). Les héritages
glaciaires et paraglaciaires s’y conjuguent donc
bien pour aborder ces questions.

B Les mécanismes paraglaciaires de dé-
formation des versants

Depuis quelques décennies, les études visant
a comprendre les mécanismes qui influencent
la stabilité et le comportement des versants en
contexte de déglaciation et a démontrer le role
des processus paraglaciaires dans l'activation

des instabilités de pente se sont multipliées et
ont considérablement enrichi la compréhen-
sion des réajustements des versants post-gla-
ciaires (Whalley et al., 1983 ; Savage et Varnes,
1987 ; Augustinus 1995 ; Bovis, 1990; Agliardi
etal., 2001 ; Bachmannetal., 2009 ; Ballantyne
et Stone, 2013 ; Crosta et al., 2013 ; Cossart et
al., 2014). Les parametres qui influencent leur
mise ne place sont nombreux. Dans sa syn-
thése consacrée aux réajustements de versant
en contexte de déglaciation, Mc Coll (2012)
propose de classer les facteurs qui concou-
rent a leur mise en place en trois catégories
: (i) les facteurs de prédisposition ; ce sont les
parametres inhérents, liés au cadre morpho-
structural dans lequel ils s’inscrivent et qui
jouent un role essentiel dans leur déclenche-
ment (la structure des roches, géométrie des
pentes...), (ii) les facteurs de préparation qui
contribuent a réduire progressivement la ré-
sistance des roches et la stabilité des pentes ;
ce sont typiquement les facteurs ou glaciation
et déglaciation jouent un réle décisif et (iii) les
facteurs de déclenchement.

Linfluence des glaciers et de la déglaciation
dans la préparation et le déclenchement des
RSF s’exerce selon trois modalités principales
: la suppression du souténement (i.e. debut-
tressing), la décompression post-glaciaire et
I'activité sismique post-glaciaire. Sous I'ef-
fet de I'érosion glaciaire, le glacier contribue
a modifier la topographie des versants entre
lesquels il s’inscrit en augmentant la longueur
et la raideur des pentes (Augustinus, 1995a
; Bachmann et al., 2009 ; Mc Coll, 2012). Ce
surcreusement des vallées qui opére durant
les périodes glaciaires sous l'action des pro-
cessus d’érosion glaciaire est compensé par la
présence du glacier qui joue un réle de soute-
nement pour ses parois (Augustinus, 1995a).
De plus, le poids du glacier exerce une force
de compression sur le substrat rocheux sur
lequel il repose. Plus le poids de la glace est
grand et plus la pression exercée sur I'encais-
sant est importante. Lencaissant réagit a cette
contrainte en lui opposant une force équiva-
lente (Cossart, 2005).

La déglaciation bouleverse ces équilibres de
plusieurs maniéres. D’'une part, la déglaciation
se traduit par une libération des contraintes
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|
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2109 20°00"W

Figure 3 - Carte de localisation de la région d’étude

qui s’exergaient jusqu’alors sur le substrat
c’est la décompression post-glaciaire (Bovis,
1982 ; Agliardi et al., 2001 ; Ambrosi et Crosta,
2006). D’autre part, elle se traduit par la dis-
parition des glaciers de vallées qui exercaient
leur réle de contrefort pour les versants : c’est
la suppression du soutéenement (Augustinus,
1995a ; Ballantyne, 2002). Les réajustements
auxquels sont soumis les versants en contexte
de déglaciation sous l'effet combiné de ces
deux mécanismes sont susceptibles de générer
des mouvements de masse (Evans et Clague,
1994 ; Holm et al., 2004 ; Arsenault et Meigs,
2005 ; Ballantyne, 2008 ; Cossart et al., 2008).
A l'échelle régionale, la disparition des grandes
calottes de glace au cours du Tardiglaciaire a
généré d’'importants mouvements de réajus-
tement de la crolte terrestre (le rebond post-
glaciaire) favorisant ainsi une période d’activité
sismique accrue (Stewart et al., 2000). Celle-ci
a pu également jouer un réle non-négligeable
dans le développement des mouvements de
masse (Cossart et al., 2014).

: ﬂ Les problématiques de recherche

4.1 Le réle de la déglaciation dans la mise
en place des réajustements de versant

4.1.1 L'ubiquité des processus

A la suite des travaux de Rapp (1960) et Zis-
chinsky (1966), qui sont parmi les premiers au-
teurs a avoir établi un lien entre la déglaciation
et les déformations de versants, de nombreux
auteurs ont cherché a en préciser le réle et a
identifier les mécanismes paraglaciaires sus-
ceptibles de générer de telles déformations et
mouvements de masse. Certain ont démontré
I'origine paraglaciaire des instabilités de ver-
sant en comparant leur distribution spatiale
a celle des glaciations du Quaternaire. lls ont
observé que ces instabilités étaient plus abon-
danteslelong des versants englacés au cours du
Quaternaire (Thorarinsson et al., 1959 ; Rapp,
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1960 ; Caine, 1982). Des études ont depuis
cherché a dégager les variables paraglaciaires
les plus significatives dans la distribution spa-
tiale des instabilités de versant dans les Alpes
(Panizza, 1973 ; Cossart et al., 2008, Crosta et
al., 2013), les Apenins (Capitani et al, 2013), en
Ecosse (Jarman, 2006) ainsi qu’en Islande, dans
la région du Skagafjordur (Cossart et al., 2014 ;
Feuillet et al., 2014). Ces études ont largement
contribué a renforcer I’hypothese de l'origine
paraglaciaire des instabilités de versant.

Les interprétations basées sur les analyses
spatiales visant a identifier, a une échelle ré-
gionale, les processus paraglaciaires détermi-
nants dans la répartition des instabilités de
versant doivent cependant étre nuancées. Ces
instabilités résultent d’'une combinaison com-
plexe de facteurs paraglaciaires et non para-
glaciaires (climatiques, topographiques, litho-
logiques...) variables d’un site a I'autre. Sur le
plan de lI'analyse spatiale, le role exact des pro-
cessus paraglaciaires dans leur mise en place
demeure d’autant plus difficile a identifier et a
mesurer qu’ils ne sont pas exclusivement liés
aux environnements froids ayant expérimenté
des séquences de glaciation et de déglaciation
au cours du Quaternaire. Des déformations par
étalement gravitaire ont ainsi été observées
dans le massif de I'Ogaden en Ethiopie dont Ia
mise en place n’est influencée par aucun pro-
cessus paraglaciaire (Mege et al ., 2013). La
guestion de l'ubiquité des processus se pose
également pour les mouvements de masse qui
affectent également des régions non-englacées
au cours du Quaternaire (Mulder et Cochonat,
1996 ; Capra et al, 2003).

4.1.2 La séquence temporelle des réajuste-
ments gravitaires

Le développement récent des techniques
de datation par les isotopes cosmogéniques a
également permis I'essor de recherches abor-
dant la question du rble de la déglaciation
dans la mise en place des instabilités de ver-
sant sous l'angle chronologique (Ballantyne
et Stone, 2004 ; Ballantyne et al., 1998, 2013
; Bigot-Cormier et al., 2005 ; Hippolyte et al.,
2006, 2009 ; Cossart et al., 2008). Les cou-
plages entre les études paléo-environnemen-
tales attachées a reconstituer les séquences

de déglaciation d’une part et les datations des
déformations gravitaires d’autre part permet-
tent-ils de confirmer le réle de la déglaciation
dans la mise en place de ces déformations ?

Les processus de déformation par étalement
gravitaire impliquent des vitesses de déplace-
ment lentes et variables dans le temps avec
des alternances de repos et de regain d’activité
(Beget, 1985 ; Tibaldi et al., 2004 ; Bigot-Cor-
mier et al., 2005). Les études portant sur les pé-
riodes de mise en place et d’activité décrivent
des cinématiques de déformations gravitaires
extrémement variables, qui peuvent s’étirer
sur plusieurs dizaines de milliers d’années dans
certains cas (Tibaldi et al., 2004 ; Ballantyne et
al., 2014). La plupart insistent néanmoins sur
I'origine post-glaciaire de ces déformations
(Hippolyte et al., 2006, 2009 ; Cossart et al.,
2008 ; Agliardi et al., 2009 ; Kellerer-Pirklbauer
et al., 2010), sans pour autant préciser l'dge
exact de leur mise en place. D’autres études
encore, fondées sur la base d’observations me-
nées dans des vallées récemment déglacées
semblent indiquer des réajustements rapides
des versants en contexte de déglaciation (Bo-
vis, 1982, 1990 ; Evans and Clague, 1994 ; Ar-
senault and Meigs, 2005 ; Ambrosi and Crosta,
2006 ; Mc Coll et Davies, 2013). Cependant, le
nombre restreint de datations absolues dis-
ponibles, la complexité des mouvements, la
variabilité des rythmes et des vitesses de dé-
placement, la durée extrémement variable
des séquences dans lesquelles ils se mettent
en place sont autant de facteurs qui limitent
la compréhension des relations temporelles
entre la déglaciation et les déformations gra-
vitaires. L'étendue de nos connaissances re-
latives a la chronologie des réajustements de
versant reste donc fragmentaire.

4.1.3 Le déphasage entre la déglaciation et les
mouvements de masse

Les mouvements de masse le long des ver-
sants déglacés ont fait I'objet de nombreuses
datations (Ballantyne et al., 1998 ; Soldati et
al., 2004 ; Prager et al., 2008 ; Ostermann et al.,
2012). Les résultats obtenus ne lévent pas com-
pletement le voile sur les incertitudes relatives
a l'origine paraglaciaire des glissements. Syn-
thétisant plusieurs décennies de recherches
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consacrées aux mouvements de masses post-
glaciaires en Ecosse et en Irlande, Ballantyne et
al. (2014) proposent des ages de mise en place
de 31 glissements post-glaciaires allant de 18,2
ka jusqu’a 1,7 ka cal. yr. BP avec une majorité
de glissements qui se mettent en place envi-
ron 2 ka apres la déglaciation dans ces régions.
Un décalage similaire entre les mouvements
de masse et la déglaciation a été observé dans
d’autres régions du monde (Cruden et Hu,
1993). Dans sa synthése ou sont recensées les
datations disponibles, Mc Coll (2012) constate
gu’une majorité de glissements de terrain se
mettent en place quelques milliers d’années
apres la déglaciation du Tardiglaciaire, de 10
a 8 ka cal. yr. BP dans des conditions clima-
tigues comparables a celles d’aujourd’hui. Ce
décalage est également observé en lIslande.
Dans la région du Skagafjordur, I'avalanche
rocheuse du Hofdahdlar (65°59°9.63»N and
19°23’15.97»W) a eu lieu entre 9 et 8,2 ka
cal. yr. BP (Mercier et al., 2013) soit au moins
4 ka apres la déglaciation et le glissement de
Vatn (65°57°21.8"”’N and 19°23’45.54"’W) s’est
mis en place entre 11,4 et 10,8 ka cal. yr. BP
(Decaulne et al., accepté) soit au moins 1,5 ka
aprés la déglaciation du versant. Comment ex-
pliquer un tel déphasage entre la déglaciation
et la mise en place des mouvements de masses
observé a différents endroits du globe ?

Ballantyne (2002) évoque la dégradation
progressive de la stabilité des pentes pour ex-
pliquer I'inertie des versants vis-a-vis des effets
générés par la disparition des glaciers. D’autres
auteurs ont également évoqué le role potentiel
du rebond post-glaciaire pour expliquer le dé-
phasage entre déglaciation et mouvements de
masse (Thorarinsson et al., 1959 ; Ballantyne,
1991 ; Ballantyne et al., 2014 ; Mc Coll, 2012
; Cossart et al., 2014). La nature de cette dé-
gradation progressive de la stabilité des pentes
reste cependant a élucider.

4.1.4 Le réle de I'étalement gravitaire dans la
mise en place des mouvements de masse

Dans ce contexte, la question de l'influence
potentielle de I'’étalement gravitaire dans la
mise en place des mouvements de masse re-
présente une piste de recherche intéressante
car elle est susceptible d’'une part, d’alimen-

ter la réflexion portant sur le déphasage entre
déglaciation et les déformations de versant et
d’autre part, de contribuer a appréhender la
question de I'évaluation des risques associés
aux mouvements de masse. Un site qui pré-
sente des déformations par étalement gravi-
taire est-il susceptible d’évoluer en mouve-
ment de masse ?

Le potentiel d’un versant a générer des mou-
vements de masse a partir de déformations
d’origine gravitaire est difficile a évaluer. Nos
connaissances autour de cette thématique de
recherche sont en effet limitées par plusieurs
facteurs. D’une part, I'origine méme des défor-
mations que l'on observe sur les versants est
sujette a controverse : s’agit-il de déformations
d’origine purement gravitaire qui générent la
formation de nouvelles fractures ou sont-elles
principalement d’origine tectonique et s’expri-
ment-elles a la faveur de réactivations de failles
préexistantes ? La réponse a ces questions aura
un impact sur la compréhension des processus
a lI';euvre dans la mise en place des déforma-
tions et sur I'évaluation de l'influence respec-
tive jouée par des facteurs paraglaciaires et/ou
sismiques dans le déclenchement des mouve-
ments de masse. D’autre part, les mécanismes
de rupture et la compréhension des mouve-
ments le long de versants affectés par la dy-
namique gravitaire sont souvent complexes et
s‘averent difficiles a déterminer avec précision,
ce qui altere notre capacité a en évaluer les
comportements futurs (Evans et al., 2006).

La question du role potentiel des défor-
mations gravitaires dans la mise en place des
mouvements de masse représente donc un su-
jet controversé. Certains auteurs admettent en
effet que les déformations gravitaires sont sus-
ceptibles de conduire a des glissements de ter-
rain (Evans and Couture, 2002 ; Bigot-Cormier
etal., 2005 ; Evans et al., 2006; Mége and Bour-
geois, 2011 ; Capitani et al., 2013 ; Gourronc
et al., 2014). D’autres suggerent plutot que la
dynamique d’étalement gravitaire est suscep-
tible, dans certain contextes structuraux, d’in-
hiber le développement des mouvements de
masse (Jarman, 2006) et de réduire la probabi-
lité de déclenchement des glissements (Hewitt
et al.,, 2008). Dans sa synthese consacrée a
la géomorphologie paraglaciaire, Ballantyne
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(2002) envisage néanmoins cette possibilité : il
évoque, parmi les processus de réajustement
paraglaciaire de versant, I'hypothése selon
laguelle les mouvements lents et progressifs
de déformation gravitaire peuvent évoluer en
glissements de terrain. Dans cette perspective,
les étalements gravitaires représenteraient un
stade transitoire et progressif de dégradation
de la stabilité des pentes en contexte de dé-
glaciation qui déboucherait, lorsqu’un seuil de
rupture serait atteint, sur le déclenchement
des mouvements de masse. Cette hypothése
est intéressante dans la mesure ou elle permet
d’envisager la dynamique gravitaire comme
le chainon manquant dans la séquence tem-
porelle paraglaciaire qui commence avec la
déglaciation et qui se poursuit avec le mouve-
ment de masse. Elle permet d’envisager éga-
lement une piste de réflexion stimulante pour
résoudre le probleme du déphasage entre la
déglaciation et la séquence de mise en place
des mouvements de masse.

4.1.5 Les axes de recherche

Dans cette these, la question du réle de la
déglaciation dans la mise en place des réajus-
tements de versant se décline donc autour de
trois axes de recherche(fig. 2):

(i) la séquence temporelle des réajustements
gravitaires. Quel est le temps de réponse des
versants par rapport a la déglaciation ? A quel
moment intervient la mise en place des pro-
cessus d’étalements gravitaire le long des ver-
sants ? Sont-ils synchrones ou asynchrones par
rapport a la séquence de déglaciation ?

(i) la chronologie de mise en place des mou-
vements de masse. A quel moment se mettent-
en place les mouvements de masse ? Sont-ils
synchrones ou asynchrones par rapport a la
séquence de déglaciation ?

(iii) le role des déformations gravitaires dans
la mise en place des mouvements de masse.
Les datations des séquences de mise en place
des mouvements de masse viennent-elles ap-
puyer I’hypothéese d’'une dynamique de réajus-
tement des versants selon laquelle I'étalement
gravitaire représenterait un état transitoire qui
conduirait de la déglaciation a la mise en place
des mouvements de masse ? Peut-on caracté-

riser, sur la base d’analyses de surface, les rela-
tions entre les processus d’étalement gravitaire
et les mouvements de masse sur les versants ?
Participent-ils a une chaine de processus liés
par des rapports de causalité dans laquelle le
développement des déformations par étale-
ment gravitaire contréle la mise en place des
mouvements de masse ?

4.2 Le réle des processus paraglaciaires de ver-
sant (i.e mouvements de masse et étalements gra-
vitaires) dans le fagonnement et I'érosion des reliefs
des milieux froids

Lidentification des processus a l'oeuvre dans
la genese et le développement des formes ma-
jeures d’évidement que sont les auges et les
cirques est au cceur de controverses qui ali-
mentent des débats depuis la fin du XIXeme
siecle (Helland, 1877 ; De Martonne, 1901,
1910-1911; Johnson, 1904 ; Penck et Briickner,
1904-1906). Ces débats portent essentielle-
ment sur la nature glaciaire ou non glaciaire des
processus a l'ceuvre et de leur efficacité dans
le fagonnement des auges et des cirques. Pour
les auges, on s’interroge sur le role respectif
des processus glaciaires et fluviatiles. Pour les
cirques, I'enjeu est de déterminer lesquels des
processus glaciaires ou périglaciaires sont les
plus efficaces. Dans les deux cas, I'influence
potentielle des processus de déstabilisation de
versants en contexte de déglaciation a été sou-
vent ignorée. Elle est pourtant susceptible de
résoudre les difficultés dans laquelle la théorie
glaciaire se trouve pour (i) concilier les volumes
évidés, les taux d’érosion glaciaires et les du-
rées des glaciations du Quaternaire (Turnbull
and Davies, 2006 ; Mercier, 2008) et (ii) expli-
quer la répartition spatiale des cirques sur la
base des seuls processus glaciaires (Turnbull
and Davies, 2006 ; Delmas et al., 2014).

4.2.1 Les taux d’érosion glaciaires

Les processus a l'ceuvre dans le fagonne-
ment des cirques, d’apres la théorie glaciaire,
ont été synthétisés par Benn et Evans (1998).
Initialement, une dépression se formerait sous
I'effet de processus de nivation (alternance
gel-dégel, météorisation chimique, solifluxion)
qui conduiraient, une fois que la dépression a
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atteint une taille suffisante pour que la neige
qui s’y accumule se transforme en glace, a la
formation d’un glacier. Lincision serait ensuite
contrélée par le double effet des processus
d’abrasion et de déchaussement qui sont gé-
nérés par le glissement basal du glacier sur
son substrat, tandis que I'élargissement de la
dépression opérerait par recul progressif des
parois latérales sous I'effet de processus essen-
tiellement périglaciaires et par infiltration des
eaux de fusion le long de la crevasse formée
entre la paroi de fond de cirque et le glacier
(i.e. la rimaye). Le probléme rencontré par ce
modéle ne réside pas dans sa formalisation
théorique mais plutét dans sa validation em-
pirique, sur le plan des taux d’érosion qui sont
mesurés sur le terrain. Delmas et al. (2009)
recensent pres de 400 taux d’érosion glaciaire
dans la littérature scientifique, variant de 10
a 10 mm/an. Les taux qui excédent 1 mm/
an correspondent a des processus suffisam-
ment efficaces pour expliquer a eux seuls les
volumes évidés des auges et des cirques au
cours des glaciations du Quaternaire et sont
donc, a priori, compatibles avec la théorie
glaciaire. Cependant, ces taux élevés sont es-
sentiellement obtenus sur la base de la quan-
tification des transferts sédimentaires réalisés
a l'exutoire de bassins versants actuellement
englacés et incluent donc a la fois le produit
des processus purement glaciaires qui s’exer-
cent a la base des glaciers mais aussi des pro-
cessus non-glaciaires qui s’exercent sur les pa-
rois supra-glaciaires (Delmas et al., 2009). IlIs
surestiment donc la seule action érosive des
glaciers. En partant de ce constat, Turnbull et
Davies (2006), dans leur étude consacrée aux
cirques des Alpes du sud (Nouvelle-Zélande),
concluent que les processus d’érosion glaciaire
ne sont pas suffisamment efficaces pour ex-
pliqguer a eux seuls la formation des cirques
et leur volume d’évidement, compte-tenu des
durées d’englacement du Quaternaire durant
lesquelles ces processus étaient actifs.

4.2.2 La répartition spatiale des cirques

Une autre difficulté liée a la premiére réside
dans la répartition spatiale des cirques. Dans
les Pyrénées Orientales, Delmas et al. (2014),
observent que les cirques de grande taille sont
majoritairement situés en périphérie des sec-

teurs qui ont connu un englacement maximal
au cours du Quaternaire. Par, conséquent, ils
ont subi des durées d’englacement moins im-
portantes que dans ces secteurs d’englace-
ment maximal et qui présentent pourtant des
dissections glaciaires moins importantes. Dans
le cas des Alpes du Sud (Nouvelle-Zélande)
Turnbull et Davies (2006) font des observa-
tions comparables : la région du Fjordland pré-
sente une concentration importante de cirques
alors qu’elle fut comparativement beaucoup
moins englacée que la région voisine du South
Westland ou les cirques sont beaucoup plus
rares. Cette répartition des cirques est para-
doxale dans le cadre de la théorie glaciaire des
cirques. Dans la mesure ou celle-ci se fonde sur
le r6le central du glacier et des processus asso-
ciés dans le faconnement des cirques, ceux-ci
devraient majoritairement se situer la ou les
glaciations furent les plus longues. Comment
expliquer cette répartition paradoxale des
cirques glaciaires ?

4.2.3 Le réle des réajustements de versant dans
le faconnement des formes d’évidement

Devant les difficultés rencontrées par la
théorie glaciaire pour expliquer les formes
d’évidement sur la base des taux d’érosion gla-
ciaire et de leur répartition spatiale, il est utile
d’intégrer I'action érosive exercée par les insta-
bilités qui affectent les versants en contexte de
déglaciation.

Au sujet des cirques, Turnbull et Davies
(2006) résolvent le probleme posé par les
taux d’érosion glaciaire, trop lents selon eux
pour expliquer le développement complet des
cirques, en proposant une alternative a I'hy-
pothétique travail des processus de nivation.
lIs attribuent au mouvement de masse la for-
mation initiale et rapide d’une dépression au
sein de laquelle la neige s'accumule et forme
un glacier. Dans cette théorie, I'influence du
glacier serait secondaire dans la mesure ou
c’est le mouvement de masse qui génererait
la dépression et non le glacier, comme c’est le
cas dans la théorie glaciaire. La distribution des
cirques n’‘opererait donc pas selon la logique
exclusive des dynamiques glaciaires et des du-
rées d’englacement du Quaternaire, elle serait
d’abord conditionnée par les parametres qui
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contrélent la mise en place des mouvements
de masse. Sur le plan théorique, ce mécanisme
original de formation des cirques est stimulant
dans la mesure ouil introduit la dynamique gra-
vitaire dans le faconnement de la forme. Cette
théorie nécessite néanmoins des preuves tan-
gibles, observable sur le terrain pour pouvoir
étre étayée.

En Ecosse, Ballantyne (2013) alimente éga-
lement la réflexion portant sur les interactions
entre glaciers et mouvements de masse. Il
identifie dans les Highlands des dépressions
similaires en tous points aux niches d’arrache-
ment des glissements post-glaciaires, a I'excep-
tion prés qu’elles ne sont rattachées a aucun
dépot de glissement clairement identifiable
sur le versant. Selon lui, ces dépressions cor-
respondraient également a des mouvements
de masses. Simplement, il suggere qu’ils se
seraient mis en place plus tét au cours de la
séquence de déglaciation Tardiglaciaire, ce
qui expliquerait I'absence de dépo6t dans leur
partie distale : ceux-ci auraient été remobili-
sés et évacués par les glaciers au cours de la
séquence ultérieure de réavancée glaciaire
du Dryas Récent. Il décrit ainsi un mécanisme
de rétroaction positive entre dynamiques gla-
ciaires et mouvements de masse paraglaciaires
: la décohésion paraglaciaire favoriserait le dé-
clenchement des glissements dont les dépots
seraient ensuite évacués en cours de la gla-
ciation ultérieure. Ces travaux ont ouvert des
pistes de réflexion extrémement stimulantes
pour appréhender la question du role des
mouvements de masse dans le faconnement
des cirques. lls nécessitent néanmoins des ap-
profondissements importants qui portent no-
tamment sur l'influence des mouvements de
masse paraglaciaires sur plusieurs séquences
de glaciation-déglaciation, a I'échelle du Qua-
ternaire.

A propos des auges, Leith et al. (2014), pro-
posent de résoudre le probleme de I'inadéqua-
tion entre les taux d’érosion glaciaire proposés
dans la littérature et le volume des auges al-
pines en intégrant un processus de fractura-
tion du lit rocheux sous I'effet des contraintes
qui s’exercent a la base du glacier. Pour ces
auteurs, le développement de ces fractures
en contexte sous glaciaire faciliterait le travail

du déchaussement et accroitrait considérable-
ment l'efficacité de |’érosion glaciaire. Méme
si cette approche ne prend pas en compte la
question des déformations générées par la dé-
glaciation, elle fournit néanmoins des pistes
de réflexion intéressantes pour envisager le
développement d’une boucle de rétroaction
positive entre dynamiques glaciaires et défor-
mations de versant. En effet, si le développe-
ment des fractures en contexte sous-glaciaire
favorise l'efficacité des processus d’érosion
glaciaire, il est tout a fait vraisemblable que
la fracturation des roches sous l'effet de dy-
namiques d’étalement gravitaire en contexte
de déglaciation facilite également le déchaus-
sement au cours de la séquence de glaciation
ultérieure. Cette hypothése avait d’ailleurs été
formulée par Tabor (1971) a propos de I'éta-
lement gravitaire de I'Olympic Mountain en
Colombie Britannique. Il émet en effet I'hy-
pothése selon laquelle le développement des
déformations gravitaires et la fracturation in-
tense du substrat qui I'accompagne doivent
considérablement faciliter le travail de I’éro-
sion glaciaire et par conséquent |'excavation et
I’élargissement de la vallée au cours de la sé-
guence de glaciation ultérieure. Des prolonge-
ments importants sont néanmoins nécessaires
pour confirmer ou infirmer cette intuition ini-
tiale. Jarman (2009), quant a lui, appréhende
la question des relations entre processus pa-
raglaciaires et glaciaires dans le faconnement
des auges sous l'angle des mouvements de
masse. Il quantifie les volumes évidés le long
des versants en lien avec les mouvements de
masse (i.e. les cicatrices d’arrachement) afin
d’en mesurer I'impact dans |'élargissement des
auges. Lapproche est intéressante dans la me-
sure ou elle représente une tentative originale
de quantification de I'impact des mouvements
de masse post-glaciaires dans ['élaboration
des auges. Elle néglige néanmoins la question
du role spécifique des déformations par éta-
lement gravitaire dans cette dynamique. De
nombreux développements sont donc néces-
saires pour appréhender le role de I'étalement
gravitaire dans le fagonnement et I'élargisse-
ment des auges glaciaires.
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4.2.4 Les axes de recherche

Dans cette thése, le réle des réajustements
de versant (i.e. étalements gravitaires et mou-
vements de masse) dans le faconnement des
formes majeures d’évidement que sont les
cirques et les auges est abordé autour de deux
thématiques sous-jacentes qui portent sur :

(i) le role des étalements gravitaires dans
la genese et le développement des auges gla-
ciaires. Le développement des dépressions to-
pographiques en lien avec la dynamique d’éta-
lement gravitaire le long des versants peut-elle
influencer le développement des glaciers et
guider le travail de I'érosion glaciaire au cours
des glaciations ultérieures ? La dynamique
d’étalement gravitaire peut-elle contribuer a
la formation et au développement des auges
glaciaires ?

(ii) le r6le des mouvements de masse dans le
faconnement des cirques glaciaires. Quel réle
jouent les mouvements de masse en contexte
de déglaciation dans |’excavation des cirques ?
Est-il possible de le quantifier ? Le développe-
ment des dépressions topographiques en lien
avec les mouvements de masse le long des ver-
sants peut-elle influencer le développement
des glaciers et guider le travail de I'érosion gla-
ciaire au cours des glaciations ultérieures ? La
dynamique des mouvements de masse peut-
elle contribuer a la formation et au développe-
ment des cirques glaciaires ?

E Les objectifs de recherche

Les cing problématiques de recherche dé-
finies autour de ces deux thématiques (i.e. le
réle de la déglaciation dans la mise en place
des instabilités de versant et le réle de ces ins-
tabilités dans le fagonnement des auges et des
cirques) font l'objet de développements ap-
profondis dans le cadre de cette thése. Les ré-
ponses proposées a ces questions correspon-
dent a cing objectifs de recherche qui peuvent
étre définis de la maniére suivante :

Objectif 1 : Reconstituer la cinématique de
mise en place d’un étalement gravitaire en lien
avec la séquence de déglaciation du Tardigla-

Ciaire.

Objectif 2 : Proposer de nouveaux éléments
de datations des mouvements de masses.

Objectif 3 : Caractériser le role des défor-
mations gravitaires dans la mise en place des
mouvements de masse.

Objectif 4 : Caractériser I'influence des pro-
cessus de déformation par étalement gravitaire
dans le développement des auges.

Objectif 5 : Caractériser et quantifier I'in-
fluence des mouvements de masse dans le fa-
connement des cirques.

Lintroduction générale présente le contexte
scientifique et épistémologique dans lequel
s’inscrit le travail de recherche. Elle présente
une description détaillée des problématiques
de recherche, des apports, des difficultés ren-
contrées et des objectifs de recherche propo-
sés dans le cadre de la these pour alimenter la
réflexion autour de ces problématiques. Le cha-
pitre 1 est consacré a la description détaillée
de la région d’étude a différentes échelles spa-
tiales et a la description de la méthodologie
mise en place pour répondre aux principaux
objectifs de recherche. Le chapitre 2 analyse
I'influence des déformations par étalement
gravitaire dans le fagonnement des auges gla-
ciaires et décrit une cinématique de mise en
place d’un étalement gravitaire au cours de la
déglaciation du Weichselien Tardif. Le chapitre
3 présente les résultats visant a quantifier I'im-
pact des mouvements de masse dans la forma-
tion des cirques glaciaires au cours du Quater-
naire. Le chapitre 4 s’intéresse a I'influence de
I’étalement gravitaire dans la mise en place des
mouvements de masse et décrit également
des résultats de datations obtenu pour un
mouvement de masse. Ces trois chapitres cor-
respondent aux résultats scientifiques publiés
et en révision dans des revues a comité de lec-
ture. Enfin, le chapitre 5 propose une synthése
des principaux résultats scientifiques ainsi que
les perspectives de recherche de ce travail de
these.
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CHAPITRE 1

E Présentation du terrain d’étude a diffé-

rentes échelles spatiales et temporelles

Dans ce premier chapitre, nous présentons
le contexte volcanique, tectonique et les gla-
ciations a I'échelle de l'lslande. Puis, dans une
seconde partie, nous présentons le contexte
structural de la région d’étude du Skagafjordur,
la séquence de déglaciation du Weichselien
Tardif ainsi que les réajustements paragla-
ciaires qui ont affecté les versants suite a cette
déglaciation. Enfin, nous décrivons la métho-
dologie qui a été suivi au cours de cette thése
visant a caractériser ces réajustements et a ap-
précier leurs impacts vis-a-vis des formes ma-
jeurs d’évidement (auges, cirques).

1.1 Contexte islandais

Le relief islandais résulte du jeu des pro-
cessus qui contribuent a sa formation (i.e les
apports magmatiques en lien avec l'activité
volcanique), les forces qui générent ses défor-
mations (activité sismo-tectonique) et celles
qui contribuent a son érosion. On présente
donc dans une premiére partie, le contexte
volcanique et tectonique associé a la forma-
tion et aux déformations du plateau islandais
puis, dans une seconde partie, I'histoire des
séquences de glaciation-déglaciation qui ont
joué un role majeur dans son érosion au cours
du Quaternaire.

1.1.1 Contexte volcanique et tectonique

LIslande est située dans I'Atlantique Nord a
la latitude moyenne de 65°N et a la longitude
moyenne de 18°0, le long de la dorsale médio-

INTRODUCTION AU TERRAIN D’ETUDE ET

A LA METHODOLOGIE

Atlantique qui sépare les plagues Amérique du
Nord et Eurasie.

C’est une fle de 103 000 km? qui représente
la portion émergée d’un vaste plateau basal-
tigue de forme circulaire d’environ 500 km de
diametre, délimité par des plaines océaniques
situées a des profondeurs moyennes de 2000
m (fig. 4). Il est composé a 80-85 % de basalte
et de produits magmatiques acides et intermé-
diaires (Saemundsson, 1979). L'épaisseur de la
cro(ite du plateau islandais est estimée a 30 km
(Staples et al., 1997), une épaisseur largement
supérieure a celle qui caractérise habituelle-
ment les cro(tes océaniques générées sur des
dorsales lentes (Tapponnier et Francheteau,
1978). Cette anomalie de I'épaisseur crustale
traduit un apport magmatique excédentaire
par rapport a la vitesse de divergence des
plaques (Bourgeois et al., 2005). Cet apport ex-
cédentaire est attribué a la présence du point
chaud Nord-Atlantique (Vogt, 1974 ; Dauteuil
et Bergerat, 2005) dont I'apex est actuellement
localisé sous le Vatnajokull, au sud-est de I'ille
(Wolfe et al., 1997). La formation du plateau
basaltique islandais résulte donc de la com-
binaison de deux processus géodynamiques
: la dynamique d’expansion lithosphérique le
long de la dorsale médio-Atlantique d’une part
et I'activité magmatique en lien avec le point
chaud nord-Atlantique d’autre part. La mise en
place des grands épanchements basaltiques
débute lors de l'ouverture de I'Océan Atlan-
tiqgue Nord, il y 56 Ma, le long des cotes est du
Groenland et de la cote ouest de I’Ecosse alors
situées au droit du point chaud Nord-Atlan-
tique (White, 1989). Elle se poursuit ensuite, a
la faveur d’une intense activité tectonique et
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Figure 4 - Carte de localisation des systemes volcaniques actifs (d’aprés Bourgeois, 2000, modifiée).
WVZ : Zone Volcanique Ouest, EVZ : Zone Volcanique Est, NVZ : Zone Volcanique Nord, TFZ : Zone de Fracture de Tjérnes.

volcanique, avec la formation du plateau islan-
dais, dont les plus vieilles roches affleurantes
ont été datées a 17 Ma et sont situées logi-
guement aux extrémités ouest et est de l'ile
(McDougall et al., 1976, 1984).

Les roches les plus récentes (< a 0.8 Ma) sont
localisées dans la zone néovolcanique (NVZ)
qui couvre approximativement une moitié du
territoire islandais le long d’'une bande de 100
a 200 km de large et qui s’étire de la péninsule
de Reykjanes au sud-ouest jusqu’au nord-est
de I'lle (Saemundsson, 1979). Elle est caracté-
risée par une importante activité tectonique
et volcanique. La plupart des grands systémes
volcaniques y sont localisés (fig. 4). Ceux-ci
s‘organisent en faisceaux de fissures compo-
sées de failles, de fissures ouvertes et de fis-
sures éruptives, connectés a un volcan central
et disposés en-échelon (Saemundsson, 1979).
Les déformations tectoniques de la lithosphére
dans la zone active s’expriment a la faveur de
failles normales plus ou moins perpendicu-

laires ou obliques par rapport a la direction
d’extension lithosphérique. Dans la zone de rif-
ting, la vitesse d’extension lithosphérique est
estimée a 1 cm/an (DeMets et al., 1990, 1994).
Des déformations affectent également des ré-
gions situées a l'extérieur de la zone de rifting.
C’est le cas de celles décrites par Dauteuils et
al. (2005) dans la péninsule de Flateyjarskagi et
dont les vitesses de déformation sont compa-
rables a celles observées dans la zone de rifting
(2005).

La zone active est généralement assimilée
a la partie émergée de la dorsale océanique.
Elle est cependant décalée de prés de 200 km
a l'est par rapport a la ride de Reykjanes au sud
et a la ride de Kolbeinsey au nord (fig. 4). Ce
décalage est attribué aux interférences géné-
rées par la présence du point chaud Nord-At-
lantique (Saemundsson, 1979). Au Nord, entre
la ride de Kolbeinsey et la NVZ, ce décalage
est accommodé dans la zone de fracture de
Tjornes qui est le siege d’'une importante ac-
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tivité sismique (Einarsson, 1991 ; Stefansson
et al., 2008). On retrouve dans les régions en
marge de la NVZ des édifices volcaniques plus
anciens sous forme de volcans érodés et de
faisceaux de dykes qui recoupent les basaltes
tertiaires. Leur présence suggéere une migra-
tion complexe de la zone active d’un systeme
volcanique a un autre au cours de la formation
de I'lle (Garcia et al., 2003 ; Bourgeois et al.,
2005). La présence du point chaud se traduit
également par un surépaississement et par un
bombement de la crolite qui conféerent au pla-
teau islandais une topographie « en dome » et
dont la partie sommitale, trés aplatie, couvre
toute la partie centrale de I'lle. Les altitudes
sont généralement plus basses dans les ré-
gions cotiéres, a I'exception des chaines mon-
tagneuses des péninsules de Trollaskagi, de
Flateyjarskagi et de Vestfirdir. Dans les régions
littorales, I‘lle présente des paysages variés.
lIs sont composés de plateformes d’abrasion
marine soulevées au cours du rebond post-gla-
ciaire (les strandflats ; Bodéré, 1981 ; Guilcher
et al., 1986), de vallées issues de I"érosion gla-
ciaire le long des axes d’écoulement de la ca-
lotte glaciaire islandaise et de hauts-plateaux
cotiers qui présentent une morphologie alpine
en auges et en cirques (Trollaskagi, Flateyjars-
kagi et Vestfirdir).

1.1.2 Les glaciations de la fin du Cénozoique et
du Quaternaire

Le développement des calottes glaciaires en
relation avec le refroidissement climatique qui
marque la fin du Cénozoique et l'alternance de
nombreuses séquences de glaciation et de dé-
glaciation qui jalonnent le Pléistocéne ont joué
un role majeur dans I'édification des formes du
relief islandais. Comprendre sa morphologie
actuelle nécessite donc de dresser un portrait
des glaciations du Quaternaire.

Les analyses isotopiques menées a partir
des carottes sédimentaires prélevées dans les
fonds marins des mers de Norvege, d’Islande
et du Groenland suggérent une mise en place
progressive des calottes glaciaires dans I'Atlan-
tigue Nord entre 10 et 5 Ma (Raymo et al., 1989
; Jansen et Sjgholm, 1991 ; Wolf et Thiede,
1991). Dans l'est de I'lslande, des dép6ts d’ori-

gine glaciaire intercalés entre des coulées de
lave du Tertiaire ont été datés a 3,8 Ma (Geir-
sdottir et Eiriksson, 1994). lls constituent a ce
jour les plus anciens témoignages de glaciation
reconnus en Islande. Entre 2,9 et 2,5 Ma, le dé-
veloppement des premiéres calottes glaciaires
est cantonné dans la partie sommitale du pla-
teau islandais, au sud-est de I'lle (Geirsdottir
et al., 2007). Une premiere extension glaciaire
vers le nord a été mise en évidence dans la sé-
guence de Tjornes et daté a 2,5 Ma (Geirsdottir
et Eiriksson, 1994). De nombreuses glaciations
ont eu lieu en Islande au cours du Quaternaire
(Einarsson et Albertsson, 1988 ; Geirsdottir et
al.,, 2007). Durant la premiére partie du Qua-
ternaire, entre 2,5 Ma et la transition du mi-
lieu du Pléistocéne (1 Ma) I'lslande enregistre
environ une douzaine de séquences glaciaires
(Geirsdottir et al., 2007). Les connaissances
relatives a I'extension maximale des calottes
glaciaires au cours de ces glaciations demeu-
rent extrémement fragmentaires. Durant la
deuxieme partie du Quaternaire (entre 1 Ma et
I'actuel), I'lslande enregistre 7 glaciations ma-
jeures (Geirsdéttir et al., 2007). Au cours de ces
glaciations, des calottes glaciaires individua-
lisées se forment d’abord sur les parties som-
mitales de I'lslande, aujourd’hui occupées par
les calottes du Vatnajokull, du Hofsjokull et du
Langjokull puis se rejoignent progressivement
pour former une calotte unique qui recouvre
alors I'essentiel de I'ile.

La glaciation du Weichselien correspond a la
derniere grande période glaciaire. Elle se met
en place a la fin de l'interstade Eémien autour
de 115 ka et culmine lors du Dernier Maximum
Glaciaire (DMG) autour de 20-18 ka, avant de
connaltre un retrait extrémement rapide au
cours du Weichselien Tardif. Au cours du DMG,
la calotte islandaise atteint probablement le
rebord du talus continental (Norddahl, 1991 ;
Andrews et al., 2000 ; Geirsdottir et al., 2002).
La déglaciation du Weichselien Tardif est en-
suite extrémement rapide : en quelques mil-
liers d’années, la glace abandonne le plateau
continental (Jennings et al., 2000 ; Ingélfsson
et Norddahl, 2001 ; Geirsdottir et al., 2009), les
littoraux sont déglacés vers 15 ka (Andrews et
al., 2000) et connaissent alors une période de
transgression marine importante (Rundgren et

31—



(@ V-YZ NI (= INTRODUCTION AU TERRAIN D’ETUDE ET A LA METHODOLOGIE

al., 1997 ; Norddahl et Pétursson, 2005). Entre
15 et 10 ka, les glaciers connaissent une suc-
cession de réavancées et de reculs a la faveur
d’oscillations climatiques importantes (fig. 5 ;
Norddahl et Pétursson, 2005 ; Geirsdoéttir et al.,
2009).

1.2 Région d’étude

0 " 50

Kilometers

Figure 5 - Reconstitution des extensions glaciaires au cours des épi-
sodes de réavancée du Dryas récent (A) et du Préboréal (B) (d’aprés
Geirsdéttir et al., 2009 ; Norddahl et Pétursson, 2005) et localisation
des glaciers de nos jours (C).

Dans le cadre de cette thése, on s’est inté-
ressé a la région de Skagafjordur dont le pla-
teau basaltique d’age tertiaire a été profondé-
ment incisé en auges et en cirques au cours des

séquences de glaciation et de déglaciation du
Quaternaire (fig. 6). Suite a la déglaciation du
Weichselian Tardif, ses versants ont subi des
processus de déstabilisation de premier ordre
sous la forme de grands glissements de terrain
(Jénsson, 1957, 1976 ; Whalley et al., 1983).
Les investigations qui ont été menées dans le
cadre de cette these nous ont également per-
mis d’identifier des processus de déformation
par étalement gravitaire. Ces déformations qui
affectent les versants en contexte de déglacia-
tion ont été observées dans de nombreuses
chaines de montagne a travers le monde (Beck,
1968 ; Bovis, 1982; Savage and Varnes, 1987 ;
Chigira, 1992 ; Ballantyne, 2002 ; Jarman, 2006
; McColl, 2012 ; Crosta et al., 2013 ; Jaboyedoff
et al., 2013). A notre connaissance, de telles
déformations n’avaient, jusqu’a ce jour, jamais
été décrites dans la région du Skagafjordur, ni
ailleurs en Islande. La région constitue donc un
terrain d’étude favorable pour caractériser les
instabilités de versant en contexte de déglacia-
tion et pour analyser 'influence de ces dyna-
miques paraglaciaires sur le fagonnement des
auges et des cirques.

1.2.1 Physiographie

Larégion d’étude est localisée dans le centre-
nord de I'lslande. Elle s’étend sur un périmetre
d’environ 6400 km? qui est compris entre les
latitudes de 65°28’'N et de 66°11’N et entre
les longitudes de 18°15’0 et de 20°17°0O (fig.
6). Elle couvre ainsi les péninsules de Trollas-
kagi a I'Est et de Skagi a I'Ouest, situées de part
et d’autre de Skagafjordur, un des principaux
fiords du nord de I'lslande. Le terrain d’étude
est limité a 'ouest de la péninsule de Skagi par
la baie d’Hunafléi et a I'est de la péninsule de
Trollaskagi, par Eyjafjordur.

La péninsule de Skagi est composée dans
sa partie nord d’une plaine littorale dont les
altitudes sont inférieures a 100 m et dans sa
partie sud, d’'un plateau basaltique disséqué
par des vallées glaciaires d’orientation NO-SE
a N-S. Les altitudes sommitales de ce plateau
sont généralement comprises entre 400 et 600
m et culminent localement a 1000 m sur le
massif de Tindastdll (fig 6 — 2). La chaine mon-
tagneuse de Trollaskagi, qui s’étend dans la pé-
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Figure 6 - Carte de localisation des trois secteurs d’étude (1-3), des pendages (d’aprés J6hannesson et Seemundsson, 2009) et profils
d’altitude transversaux réalisés le long du massif du Trollaskagi (AA’-CC’). Noter que I’élévation du plateau décroit vers le nord de la

péninsule.

ninsule du méme nom, présente des altitudes
relativement élevées dans sa partie sud, géné-
ralement comprises entre 1000 et 1200 m, et
culmine localement a 1538 m au Sud-Est. Elle
présente ainsi des reliefs anormalement élevés
par rapport a la répartition générale des points
hauts en Islande, plut6t localisés dans la partie
interne de I'lle. Une série de sommets est loca-
lisée le long d’une créte d’orientation N-S qui
divise approximativement la chaine de Trollas-
kagi en deux sous-ensembles. La dissection du
massif s’organise a partir de cette chaine cen-
trale selon un réseau de vallées en auges di-
rigées vers Skagafjordur selon une orientation
dominante NO-SE (flanc ouest de Trollaskagi)

et vers Eyjafjordur selon une orientation NE-SO
(flanc est de Trollaskagi). Les altitudes sommi-
tales des plateaux diminuent progressivement
vers le nord de la péninsule ou elles sont ma-
joritairement comprises entre 600 et 800 m.

1.2.2 Nature du substrat

Le substrat rocheux de la région est, pour
I'essentiel, formé de coulées de lave basaltique
gui se sont mises en place au cours du Tertiaire
(entre 12 et 3,3 Ma; Saemundsson et al., 1980).
Des horizons friables d’épaisseur décimétrique
a métrique sont intercalés dans la pile de lave
(fig. 7, photo 1 et 2). Certains de ces horizons
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sont des niveaux sédimentaires alors que
d’autres résultent de différents processus d’al-
tération (météorisation, palagonitisation) des
coulées de lave (Roaldset, 1983). Ces niveaux
friables représentent des zones de faiblesse au
sein de la pile de lave et sont susceptibles de
fournir des plans de détachement potentiels
pour les mouvements de masse (Mercier et al.,
2013 ; Jonsson, 1957).

Dans la péninsule de Trollaskagi, les pen-
dages des coulées basaltiques sont généra-
lement compris entre 6° et 14°, a I'exception
de I'extrémité nord de la péninsule ou les pen-
dages sont plus importants (entre 10 et 36° ;
Langbacka et Gudmundsson, 1995). Sur la par-
tie nord de la péninsule de Trollaskagi et sur
son flanc ouest, les coulées pendent générale-
ment en direction de I'OSO et de I'Ouest. Au
sud de la péninsule, les bancs de basaltes pen-
dent plutét en direction du SSO. Sur la pénin-
sule de Skagi, les coulées pendent vers I'Ouest
(fig. 6).

Les structures qui affectent la pile de basalte
sont essentiellement des failles normales et
des dykes (fig. 7, photos 3 et 4). Deux faisceaux
de dykes sont localisés dans I'extrémité nord
de la Péninsule de Trollaskagi (fig. 7, photo 4).
lIs correspondent a des failles normales dont
I'orientation NNE est compatible avec la di-
rection d’extension lithosphérique (Langbacka
et Gudmundsson, 1995). Plus au sud, le flanc
ouest de Trollaskagi présente un nombre im-
portant de failles normales (J6hannesson et
Saemundsson, 2009). Elles sont localisées dans
le prolongement du faisceau de failles de Hofs-
jokull, situé 60 km plus au sud, ce qui suggere
gu’elles ont une origine tectonique commune
(Bourgeois, 2000). D’anciens édifices volca-
niques composés de roches acides (rhyolithes)
sont égalementintercalés dansla pile de basalte
tertiaire. lls sont essentiellement composés de
plutons, interprétés comme étant d’anciennes
chambres magmatiques et sont associés a des
dykes qui s’injectent le long des failles (fig. 7,
photo 5). Ces structures magmatiques pro-
fondes ont été dégagées lors du creusement
des vallées au cours du Quaternaire. Plusieurs
dykes localisés de part et d’autre de la vallée
de Skagafjordur ont été datés entre 7.2 et 2.8

Ma (Garcia et al., 2003). Ces dykes se sont in-
jectés dans des basaltes dont I'age est estimé a
9 — 9.5 Ma (Saemundsson et al., 1980). Garcia
et al. (2003), suggerent que la mise en place
de ces dykes correspond a une période ou Ska-
gafjordur était occupé par un paléo-rift, entre
9 et 3 Ma. Afin d’'accommoder la migration de
la dorsale vers le NE (Lawver et Miiller, 1994),
I'activité volcanique et tectonique aurait en-
suite cessé dans le rift de Skagafjordur et aurait
migré vers la NVZ. Les déformations majeures
de la pile de basalte dans la région d’étude sont
donc a mettre en relation avec cette période
d’intense activité volcanique et tectonique,
lorsque le rift de Skagafjordur était actif.

1.2.3 Activité sismo-tectonique actuelle

Actuellement, l'activité sismique majeure
en Islande du nord est cantonnée aux deux
alignements sismiques de Grimsey et de la
faille d’Husavik-Flatey qui marquent la zone
de fracture de Tjornes (fig. 4 ; Rognvaldsson et
al., 1998). Cette zone a connu des séismes de
forte magnitude (Einarsson, 1991). Elle connait
actuellement un regain significatif d’activité
caractérisé par de nombreux séismes de faible
magnitude. Au sud de cette zone, les séismes
sont rares et généralement de faible magni-
tude (< a 3). Lalignement sismique de Dalvik,
qui traverse I'extrémité nord de la péninsule de
Trollaskagi ne présente aucun signe d’activité
sismique récente (Dauteuil et al., 2005). Lac-
tivité sismique actuelle dans la région d’étude
est donc rare et limitée a des évenements de
faible magnitude. Il est peu probable que ces
secousses sismiques soient suffisamment im-
portantes pour déclencher des mouvements
de masse. Dans la péninsule voisine de Fla-
teyjarskagi, Dauteuil et al. (2005) ont mis en
évidence, sur la base de niveaux lacustres bas-
culés, une flexure post-glaciaire du substrat im-
pliqguant un déplacement vertical de 160 m et
une vitesse de déformation d’1 cm/an. lls sug-
gérent que ces déformations sont a mettre en
lien avec des injections locales de magma. Ces
déformations post-glaciaires soulignent égale-
ment le fait que les plateaux basaltiques qui
sont situés en-dehors de la zone active peuvent
également subir des déformations importantes
sans lien apparent avec le rifting. Ces déforma-
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tions n‘ont cependant pas été observées dans
notre région d’étude.

1.2.4 La déglaciation du Weichselien tardif

La configuration (épaisseur, extension laté-
rale) de la calotte glaciaire islandaise au cours
du DMG (21-18 ka) est sujette a controverse.
Dans le scénario d’englacement maximal, la
calotte glaciaire islandaise recouvre au cours
du DMG la totalité des terres émergées, y
compris les reliefs littoraux deTrollaskagi (An-
drews et al., 2000 ; Norddahl et Pétursson,
2005 ; Geirsdottir et al., 2009). Dans le scéna-
rio de moindre englacement, la péninsule de
Trollaskagi n’est que partiellement recouverte
de glace et dispose d’édifices glaciaires qui ne
sont pas coalescents avec la calotte glaciaire
qui recouvre le plateau central de I'ile (Ingélfs-
son, 1991 ; Norddahl, 1991 ; Rundgren et In-
goélfsson, 1999 ; Bourgeois et al., 2000 ; Van
Vliet-Lanoé et al., 2007). Dans cette configu-
ration d’englacement, les émissaires glaciaires
de la calotte centrale sont canalisés le long des
fjords Skagafjordur et Eyjafjoréur tandis que
les calottes secondaires de Tréllaskagi sont
drainées par des glaciers de vallées qui se re-
joignent ensuite dans les fjords.

Apres le DMG, qui correspond a I'extension
maximale de la calotte glaciaire islandaise,
celle-ci connait une déglaciation extrémement
rapide et brutale au cours de la déglaciation du
Weichselien Tardif. En mer, les datations réa-
lisées dans les dépots sédimentaires post-gla-
ciaires indiquent que la déglaciation compléte
de la plateforme est réalisée entre 18 et 14 ka
(Andrews et al., 2000 ; Jennings et al., 2000 ;
Eiriksson et al., 2000). A I’échelle mondiale, la
fonte massive des grandes calottes de glaces
au cours du Tardiglaciaire se traduit par une
remontée importante du niveau marin (Carl-
son et Clark, 2012). Sur terre, la déglaciation
du littoral s'Taccompagne ainsi d’un stade initial
de transgression marine. Les dépots associés a
cette transgression marine — plages soulevées
et terrasses marines — ont été identifiés un
peu partout autour de I'lslande, a des altitudes
comprises entre 60 et 150 m au-dessus du
niveau marin actuel (Norddahl et Pétursson,
2005 ; Le Breton et al., 2010). Ce sont les pre-

miers marqueurs sédimentaires de la dégla-
ciation du littoral. Les datations de coquillages
prélevés dans ces dépots marins exondés don-
nent un calage chronologique de la déglacia-
tion du littoral autour de 14,6 ka et confirment
la rapidité de la déglaciation du Weichselien
Tardif (Ingdlfsson et Norddahl, 1994 ; Norddahl
et Pétursson, 2005). Dans la région de Ska-
gafjordur, la déglaciation initiale du littorale
n‘est pas datée. A I'extrémité nord de la pénin-
sule de Skagi, Rundgren et al. (1997) identifient
trois générations de terrasses marines dont les
plus hautes sont situées a 65 m au-dessus du
niveau marin actuel. Sur la base de corrélations
avec des datations obtenues sur des terrasses
marines situées a des altitudes équivalentes
ailleurs en Islande, ils suggerent qu’elles se
sont probablement mises en place autour de
14 ka.

Alors que la déglaciation se poursuit au cours
de l'interstade du Bolling, les littoraux islandais
enregistrent une période de régression marine
importante (Rundgren et al., 1997 ; Norddahl
et Pétursson, 2005). La diminution du niveau
marin relatif, qui est a imputer au rebond gla-
cio-isostatique, est interrompue a deux reprise
par des épisodes de niveaux marins stables
ou en légére hausse, en lien avec les deux
séquences du Dryas Récent et du Préboréal
(Norddahl et Pétursson, 2005). De nombreuses
réavancées glaciaires ont été documentées
en Islande au cours de ces deux périodes (In-
golfsson et Norddahl, 1994 ; Geirsdéttir et al.,
2009). Dans Eyjafjordur, ces réavancées sont
documentées dans le fjord et le long des vallées
adjacentes sur la base de dépo6ts morainiques
interprétés comme d’anciens lobes frontaux de
glaciers (Norddahl, 1991). Les reconstitutions
des paléo-englacements au cours de ces deux
périodes indiquent que le fjord Skagafjordur
a été partiellement réoccupé par un glacier a
terminaison marine et qu’une partie impor-
tante des grandes vallées adjacentes Hjalta-
dalur, Kolbeinsdalur et Deildardalur, localisées
sur le flanc ouest de Tréllaskagi, ont également
été réoccupées par des glaciers de vallées (fig.
5). A notre connaissance, aucune datation des
dépots glaciaires observés dans ces vallées ne
permet cependant de confirmer que ces dé-
pots se sont en mis en place au cours de ces
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épisodes de réavancées glaciaire (fig. 8). Les
dépots morainiques observés le long du fjord
Skagafjordur et le long des vallées adjacentes
ne présentent pas non plus la morphologie ar-
quée caractéristique des lobes frontaux aban-
donnés par les glaciers a la suite de leur recul.
La configuration des dépots, l'orientation des
structures fluvio-glaciaires (eskers et chenaux
d’incision des eaux de fonte) ainsi que l'alti-
tude relativement élevée des terrasses mo-
rainiques latérales observées dans la vallée
du Deildardalur (env. 300 m) semblent plut6t
indiquer une mise en place au cours de la sé-
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guence de déglaciation du Weichselien tardif,
entre 18 et 14 ka (Coquin et al., 2015). La té-
phra Saksunarvatn datée a 10.2 ka (Gronvold
et al., 1995) qui a été observée dans plusieurs
sites de la région d’étude (Gudbergsson, 1975
; Jonsson, 2005), indique que la séquence de
déglaciation du fjord Skagafjordur et des val-
|ées adjacentes était achevée a cette date.

1.2.5 Les réajustements paraglaciaires

Dans le cadre de cette thése, nous avons
recensé sur la base de photo-interprétations,
d’analyses de surface réalisées a partir de don-

_dtions par étalement gravitaire
‘§ et les mouvements de masse.
|Ces derniers ont été décrits de-
puis plusieurs dizaines d’années
et ont fait 'objet de nombreux
inventaires cartographiques
1(Jénsson, 1957, 1976 ; Whalley
et al., 1983 ; Pétursson et See-
mundsson, 2008 ; Mercier et

taires ont été mis a jour dans le
cadre de cette these par une
analyse approfondie des ver-
4l sants par photo-interprétation
| réalisée sur la base d’ortho-
i photos et d’images satellitales
a haute résolution spatiale. Ces
analyses ont permis de recen-
ser 401 mouvements de masse
| au sein de la région d’étude. La
1 grande majorité d’entre eux
est composée de glissements
translationnels ou rotation-
nels peu profonds. Leurs dé-
pots sont généralement bien
préservés et sont essentiel-
lement confinés sur la partie
basse des versants, au contact
avec la zone d’arrachement.

-
65°50'0"'N

65°30'0"'N

Figure 8 - Carte de localisation des dépdts glaciaires et des mouvements de masse identifiés dans
les vallées situées sur le flanc ouest du Tréllaskagi. Les dépots glaciaires de la vallée du Deildardalur
sont interprétés comme des dépdts mis en place au cours de la déglaciation du Weichselien Tardif.

Quelques glissements présen-
tent cependant des dépots de
forme trés allongée sur des
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distances de parcours importantes, susceptible
de perturber I'écoulement hydrographique de
fond de vallée. Leur mise en place est liée a des
mouvements extrémement rapides sous forme
d’avalanches rocheuses (Mercier et al., 2013 ;
Coquin et al., soumis). Les analyses spatiales
réalisées par Cossart et al. (2014) et par Feuillet
et al. (2014) révelent qu’ils sont inégalement
répartis dans la région d’étude. La plus grande
concentration de glissements est observée sur
le flanc nord-ouest de la péninsule de Tréllas-
kagi et affecte des roches dont I'age est supé-
rieur a 6 Ma (fig. 7, photos 6, 7 et 8). De nom-
breux glissements sont également localisés au
sud-est de la péninsule et affectent les versants
composés de roches acides d’'un complexe vol-
canique observé dans la vallée d’Oxnadalur
(fig. 7, photo 9). lls sont beaucoup plus rares
et dispersés dans les basaltes d’age plus récent
(6 - 3,3 Ma) du flanc-ouest du massif et quasi-
absent a I'amont des grandes vallées en auge
de la partie centrale de la péninsule. Dans la
péninsule de Skagi, la répartition des mouve-
ments de masse est également tres contrastée.
Une concentration importante de glissements
affecte les basaltes tertiaires (6 - 3,3 Ma) des
massifs localisés sur le flanc ouest ainsi que la
partie nord du massif de Tindastéll. Ils sont plus
rares sur les autres versants de la péninsule. La
préservation de la plupart de leurs dépots sug-
gere une origine post-glaciaire des glissements
(Jonsson, 1957, 1976 ; Whalley et al., 1983),
corroborée par des travaux récents de datation
menés sur les glissements de Hofdaholar et de
Vatn qui indiquent une mise en place au cours
de la transition Pléistocene-Holocene (Mercier
et al., 2013 ; Decaulne et al., accepté).

Dans le cadre de cette thése, les déforma-
tions par étalement gravitaire ont été identi-
fiées et cartographiées en combinant les ana-
lyses par photo-interprétation aux analyses de
surface menées sur les MNTs (coupes transver-
sales réalisées le long des versants). Ces ana-
lyses ont permis de recenser 54 zones affec-
tées par ces déformations (fig. 7, photos 10, 11
et 12), principalement localisées dans la partie
nord de la péninsule de Trollaskagi, en étroite
association dans ce secteur avec les mouve-
ments de masse (fig. 7, photo 12).

1.2.6 Une sélection de 3 secteurs d’investiga-
tion

Dans le cadre de cette these, trois secteurs
d’étude ont fait 'objet d’investigations pous-
sées pour répondre aux problématiques de
recherche (fig. 6) : (i) sur le flanc ouest de
Trollaskagi, le massif de Hnjukar et la vallée de
Deildardalur (65°49 N, 19°14 Q), (ii) sur le ver-
sant oriental de la péninsule de Skagi, le massif
de Tindastéll (65°48 N, 19°44 0) et (iii) au nord
de la péninsule de Trollaskagi dans le secteur
du lac Stifluvatn, le versant ouest de la créte
Holtshyrna (65°59 N, 18°58 O).

(i) Le massif du Hnjukar présente un en-
semble de failles orientées principalement NO-
SE et paralléles a I'axe des vallées adjacentes,
ce qui est caractéristique des déformations par
étalement gravitaire. La vallée de Deildardalur,
qui longe le versant nord du massif, présente
une série de dépobts sédimentaires remarqua-
blement bien préservés qui semblent liés a la
déglaciation du Weichselien Tardif. Dans la par-
tie nord-ouest du massif, les déformations gra-
vitaires sont en contact direct avec ces dépots
qui couvrent toute la partie inférieure du ver-
sant. Cette association entre les déformations
gravitaires et les dépots liés a la déglaciation
permet de reconstituer la cinématique de mise
en place de I'étalement gravitaire en lien avec
la séquence de déglaciation du Weichselien
Tardif (objectif 1). Le massif présente égale-
ment une série d’auges secondaires caractéri-
sées par des orientations similaires aux défor-
mations gravitaires et qui sont situées dans le
prolongement de celles-ci. Il représente a ce
titre un terrain de recherche approprié pour
caractériser I'influence des processus de défor-
mation par étalement gravitaire dans le déve-
loppement des auges glaciaires (objectif 4).

(ii) Les surfaces topographiques qui consti-
tuent le massif de Tindastdll sont situées entre
800 et 1000 m d’altitude et représentent des
surfaces pré-quaternaires. Cette paléo-surface
a été partiellement démantelée et découpée
par le développement de cirques a la faveur des
séquences de glaciation-déglaciation du Qua-
ternaire. Le massif de Tindastdll présente par
ailleurs de nombreux mouvements de masse
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post-glaciaires qui affectent les grands versants
est et ouest ainsi que les parois secondaires in-
cisées par les cirques au cours du Pléistocene.
Les mouvements de masse représentent ainsi
des processus érosifs qui participent a I'exca-
vation des cirques. Le massif de Tindastdll est
donc un terrain privilégié pour quantifier les
volumes d’évidement quaternaire ainsi que la
contribution des mouvements de masse dans
le fagonnement des cirques (objectif 5).

(iii) Le versant ouest de la créte Holtshyrna a
été profondément affecté par les dynamiques
de réajustement paraglaciaire. La partie supé-
rieure du versant présente en effet de nom-
breux escarpements a regard amont et aval,
caractéristiques des déformations par étale-
ment gravitaire. La partie inférieure du versant
est affectée par de nombreux mouvements
de masse, dont le glissement remarquable de
Stifluhdlar, un des plus grands glissements de
la région d’étude. Le dépdt de glissement de
Stifluhdlar couvre toute la partie inférieure du
versant jusqu’au fond de la vallée de Fljéta3,
sur une longueur de 3,2 km. |l est responsable
de la formation, en amont du dép6t, du lac Sti-
fluvatn. Il présente de nombreuses rides trans-
versales, derriéres lesquelles se sont mises en
place des tourbiéres qui ont piégé les sédi-
ments post-glissement. Ces tourbiéres consti-
tuent des sites favorables a la recherche d’élé-
ments datables — téphras, débris végétaux —en
vue de proposer de nouveaux jalons chronolo-
giques dans la mise en place des mouvements
de masse dans la région de Skagafjordur (ob-
jectif 2). Les cicatrices d’arrachement de nom-
breux glissements qui affectent le versant de
la créte Holtshyrna s’inscrivent dans une zone
caractérisée par de nombreuses déformations
gravitaires. lls constituent ainsi des sites pri-
vilégiés pour étudier le réle des déformations
gravitaires dans la mise en place des mouve-
ments de masse (objectif 3).

E Présentation de la méthodologie

Les travaux réalisés dans le cadre de cette
these se sont déroulés selon 4 grandes étapes
(fig. 9) : (i) implémentation des référentiels
d’information géographique (imagerie satelli-
taire et aérienne, Modeles Numériques de Ter-
rain (MNT), cartes topographiques...) au sein
d’un Systeme d’Information Géographique
(SIG), (ii) analyses et photo-interprétation sur
la base de ces référentiels pour identifier et
cartographier les formes du paysage, (iii) trai-
tements et analyses spatiales sur les MNTs et
(iv) investigations sur le terrain (analyses mor-
phologiques et sédimentologiques de surface
et datations).

(i) Les référentiels d’information géogra-
phique incluent : les orthophotos couleurs a
haute résolution spatiale (ja.is, skipulag.is),
I'imagerie satellitaire (Google Earth), le MNT
ASTER (METI et NASA) de basse résolution spa-
tiale — 30x30 m — qui couvre I'ensemble de la
région d’étude, les MNTs issus des données
LiDAR a haute résolution spatiale -1x1 m — lo-
calisés sur les secteurs clés du massif de Hnju-
kar et de Tindastdll, les cartes topographiques
d’Islande au 1/100 000 (Mal og Mennings) et
la carte tectonique d’Islande au 1/600 000
(J6hannesson et Saemundsson, 2009) numéri-
sées et géoréférencées.

(ii) Lexploitation de ces référentiels nous a
ensuite permis d’identifier et de cartographier
les instabilités le long des versants (déforma-
tions par étalement gravitaire et mouvements
de masse), les formes majeures d’érosion
(cirgues et auges glaciaires) et les dépots as-
sociés a la déglaciation du Weichselien Tardif.
Ces données ont été intégrées dans le SIG et
valorisées, sur les trois sites s’études, sous la
forme de cartes géomorphologiques réalisées
a une échelle de 1/5000.

(iii) Les MNTs ont été exploités pour réaliser
les profils topographiques transversaux, déri-
ver les pentes, extraire les courbes de niveau,
reconstituer les paléo-reliefs et calculer les vo-
lumes d’évidemment. Couplée a la photo-in-
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Figure 9 - Schéma de syntheése présentant les objectifs de recherche, la méthodologie et les données utilisées ainsi que les principaux résultats obtenus. Ces
résultats ont été publiés ou sont en révision dans des revues a comité de lecture : papier 1, publié en 2015 dans Quaternary Science Reviews ; papier 2, soumis
et accepté dans Geomorphology ; et papier 3, soumis a Géomorphologie : Reliefs, Processus et Environnement.

terprétation sur les orthophotos, I'analyse des
profils topographiques transversaux a permis
d’identifier les versants qui ont subi des défor-
mations gravitaires. Les profils réalisés sur les
données LiDAR ont également permis de carac-
tériser avec précision les déformations gravi-
taires. Les traitements réalisés sur les données
LiDAR nous ont enfin permis de caractériser
I'influence des déformations gravitaires dans
le faconnement des auges glaciaire sur le mas-
sif de Hnjukar (objectif 4) et de quantifier les
volumes d’évidement des cirques et des niches
d’arrachement des mouvements de masse (ob-
jectif 5).

(iv) Enfin, les investigations sur le terrain
ont été menées au cours des étés 2012 a 2014
sur les trois secteurs d’étude. Sur le secteur
de Hnjukar (étés 2012 et 2013), les analyses
de surface nous ont permis de reconstituer la
cinématique de mise en place de I'étalement
gravitaire (objectif 1). Sur le secteur de Holtshy-
rna (été 2014), de nombreuses fosses ont été
creusées dans les dépots et tourbiéres de l'ava-
lanche rocheuse de Stifluhdlar a la recherche
d’éléments a dater (téphras, macro-restes li-
gneux). Dans le prolongement de travaux de
datation réalisés précédemment sur d’autres
glissements (Mercier et al., 2013 ; Decaulne et

al .,accepté), ces investigations nous ont per-
mis de proposer de nouveaux jalons chronolo-
giques pour la mise en place des mouvements
de masse dans la région de Skagafjordur (ob-
jectif 2). Les observations de surface et la car-
tographie détaillée des mouvements de masse
et des déformations gravitaires réalisées sur
I'ensemble du massif nous ont également per-
mis d’étudier I'influence de ces déformations
dans le déclenchement des glissements de ter-
rain (objectif 3).
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Highlights

- We identify a DSGSD in Trollaskagi mountains (Northern Iceland)

- The DGSDS is driven by a debutressing induced by the Late Weichselian deglaciation

- The DSGSD initiates while the complete deglaciation of valley is not finished

- We report a major role of the DSGSD in trough widening in glacial/paraglacial cycle
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. Abstract

During the late Weichselian deglaciation, the coastal mountains
of northern central Iceland have experienced significant paragla-
cial readjustment processes in the form of conspicuous rock slope
failures and deep-seated gravitational slope deformation (DSGSD).
Local topographic slopes and ridges were deeply reshaped by these
large scale paraglacial processes. Located on the eastern side of
Skagafjordur, one of the largest fjords of northern Iceland, the Os-
landshlidarfjoll and Hnjukar ridges (65°49N, 19°14W) exhibit geo-
morphic evidence of spectacular DSGDS. Several series of DSGSD-
induced landforms such as crestal graben and troughs initiated by
ridge-top splitting were investigated over a 30-km? area. On the
basis of geomorphological mapping we recognized: (i) a ridge-top
splitting event mainly controlled by glacial debuttressing induced
by a minimal 300 m lowering of the glacier surface in the Deildar-
dalur valley; (ii) a rapid Late Weichselian deglaciation of the Deil-
dardalur valley spanning a few thousands of years (ice-free stage
probably reached around 14,000 years cal. BP); (iii) ridge-top split-
ting having an influence on large-scale glacial patterns by guiding
and facilitating glacial erosion along ridge-top grabens, resulting in
accelerated trough widening. Based on these interpretations, we
propose an evolutionary sequence of both the kinematic stages
of the DSGSD and the Late Weichselian deglaciation at the valley
scale. This work provides new insights into (i) the patterns of the
Late Weichselian deglaciation in the Skagafjordur area, especially
in tributary valleys of the fjord, (ii) the timing of large-scale pa-
raglacial ridge-top deformations in relation to the post-LGM de-
glaciation and (iii) the influence of paraglacial DSGSD features on
large-scale glacial erosional patterns.
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E Introduction

Since pioneering works by Brunhes (1906,
1907), De Martonne (1901, 1910, 1911) and
Penck and Brickner (1904, 1906), increasing
attention has been paid to the geomorpholo-
gical evolution of high latitude or high altitude
landscapes that have experienced overall di-
sequilibrium induced by the transition from
glacial to non-glacial conditions. During this
paraglacial transition, defined as the adjust-
ment of deglaciated landscapes to non-glacial
conditions (Ryder, 1971; Church and Ryder,
1972; Ballantyne, 2002; Mercier, 2008, 2011),
one of the dominant paraglacial readjustment
processes operates in the form of deep-seated,
large scale and slow motion rock mass defor-
mation. As they deeply modify the bedrock
topography and affect large volumes of rock
masses over extensive areas, including moun-
tain ridges and slopes as a whole, such large-
scale rock mass deformations, also referred to
as sackung or deep-seated gravitational slope
deformations (DSGSDs), are probably among
the most spectacular processes of paraglacial
topographic readjustment in alpine landscapes
of the Earth and other planets (Mége and Bour-
geois, 2011).

First mentioned by Church and Ryder (1971)
as a “non glacial process directly conditioned
by glaciation”, the paraglacial concept has since
been developed and enlarged by Ballantyne to
“non glacial earth surface processes, sediment
accumulations, landforms, landsystems and
landscapes that are directly conditioned by gla-
ciation and deglaciation” (Ballantyne, 2002). In
a wide variety of mountain ranges, a much at-
tention is paid to the consequences of degla-
ciation on rock slope stability, even though re-
ferences to the paraglacial framework are not
always made.

Zischinsky (1966) was one of the first au-
thors to establish a relationship between the
development of gravitational spreading fea-
tures indicative of DSGSD (crestal grabens,
scarps, counterscarps, trenches) and post-gla-
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cial debuttressing. Since then, numerous stu-
dies have corroborated the paraglacial origin
of DSGSD (e.g. Beck, 1968; Bovis, 1982; Savage
and Varnes, 1987; Chigira, 1992; Ballantyne,
1986, 1991, 1992, 1997, 2002, 2008; Jarman,
2006; Mege and Bourgeois, 2011; McColl,
2012; Crosta et al., 2013; Jaboyedoff et al.,
2013). Glacial and paraglacial controls acting
on DSGSD include: glacially-shaped valley geo-
metry, i.e. valley deepening and slope steepe-
ning (Bachmann et al., 2009; McColl, 2012);
stress adjustments induced by deglaciation,
i.e. rock and ridge debuttressing (Ballantyne
et al., 2013; Ambrosi and Crosta, 2006); and
post-glacial rebound, which may induce rock
mass dilation and paraglacial seismic activity
(Agliardi et al., 2001; Hippolyte et al., 2006;
Cossart et al., 2013). The susceptibility of rock
masses to DSGSD is also linked to factors inde-
pendent of glaciation and deglaciation, such as
their tectonic structure, lithology (Augustinus,
1995a, 1995b) and preexisting fracturing pat-
tern (Agliardi et al., 2001; Ambrosi and Crosta,
2006).

DSGSDs are long-duration slow-motion pro-
cesses that can experience irregular rates of ac-
tivity characterized by periods of rapid reacti-
vation (Beget, 1985; Bigot-Cormier et al., 2005;
Panek, 2013). They can also end in catastrophic
large rock slope failures (Méege and Bourgeois,
2011; Hewitt , 2009a and 2009b; Hewitt et al.,
2008; Pedrazzini et al., 2013), even thousands
of years after the deglaciation has been com-
pleted (Evans and Couture, 2002). As the onset
of DSGSD can be delayed with respect to degla-
ciation and its response time can be long, it has
significant geohazard implications, especially
in inhabited fjords where rock slope failures
derived from initial slow-motion mass defor-
mation may generate tsunamis (Bohme et al.,
2011; Hermanns, 2014).

Most DSGSD cases studied so far appear
to have been activated after the Last Glacial
Maximum (LGM) (Agliardi et al., 2001, 2009;
Bigot-Cormier et al., 2005; Ambrosi and Cros-
ta, 2006; Hippolyte et al., 2006, 2009; Cossart
et al., 2008; Kellerer-Pirklbauer et al., 2010),
even though an onset at previous interstadial
times cannot be ruled out in some instances
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(Crosta et al., 2013). In spite of the increasing
attention paid to DSGSD in terms of duration,
activity rates and driving processes, their res-
ponse time to post-LGM deglaciation remains
difficult to assess due to the paucity of age
constraints.

In addition, the understanding of glacial
processes in terms of rates and mechanisms
involved in the making of glacial landscapes
(such as cirques and troughs) is an old and
controversial debate in glacial morphology:
In mountain ranges that were glaciated du-
ring the Quaternary, the depth and width of
glacial troughs and cirques are generally diffi-
cult to reconcile with reported glacial erosion
rates (Evans 1996, Turnbull and Davies 2006).
Among the way explored to challenge these
difficulties, a rising attention is paid to rock
slope deformation that occurs during paragla-
cial stages and may potentially contribute to
the formation and widening of glacial cirques
and troughs over repeated glacial/paraglacial
stages. Yet, empirical support is still required
to fully demonstrate the key role of gravitatio-
nal mass-movements in the making of glacial
landscapes.

Two uncertainties relating to paraglacial
DSGSD are: (i) the response time of large-scale
paraglacial readjustment to the sequence of
deglaciation and (ii) the role of paraglacial rock
slope deformation on the shaping of glacial
landscapes.

- What is the response time of DSGSD
with respect to deglaciation? Does it start at
the onset of deglaciation, does it require com-
plete deglaciation of valleys, or is it delayed
by thousands of years after valley deglacia-
tion? Can gravitational spreading — by produ-
cing topographic depressions along scarps and
grabens — influence the distribution of ice and
glacial erosion patterns during subsequent gla-
cial advances? Can DSGSD-induced landforms,
such as crestal grabens and scarps, initiate the
formation and development of glacial cirques
and troughs during subsequent glacial ad-
vances?

To address these issues, we analyze the spa-
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tial and chronological relationships between
deglaciation and DSGSD in the Trollaskagi pe-
ninsula of central northern Iceland. In many
ways, the mountains of the Trollaskagi penin-
sula represent an ideal location to investigate
large-scale paraglacial ridge readjustments to
post-LGM deglaciation. Indeed, post-glacial
rock slope failures and other paraglacial rea-
djustment processes have been extensively
described throughout the area (Jonsson, 1957,
1976; Pétursson and Saemundsson, 2008; Cos-
sart et al., 2013a; Mercier et al., 2013; Feuillet
et al., 2014). Moreover, the uniform lithology
and relatively simple tectonic structure of the
region provides an opportunity to isolate the
paraglacial controls on gravitational readjust-
ments.

E Study Area

2.1 Local setting

Skagafjordur is one of several north-stri-
king fjords dissecting northern Iceland. The
fiord is 15 km wide and stretches over more
than 100 km from the Iceland central plateau
to the coast. Along its eastern side, the fjord
is bounded by the Trollaskagi peninsula, a pla-
teau standing between 800 and 1200 m a.s.l.
on average, locally culminating at 1538 m a.s.l,,
and deeply dissected by an approximately ra-
dial network of glacial cirques and valleys that
were carved by repeated glaciations during the
Quaternary. The hillslope relief due to glacial
carving is up to 800 m in the southern part of
the peninsula and decreases northward (Cos-
sart et al., 2013).

We investigated in detail two mountain
ridges located at the western border of the
Trollaskagi peninsula, Hnjukar and Oslands-
hlidarfjoll (65°49N, 19°14W). The Hnjukar ridge
culminates at 1071 m a.s.l. and strikes E-W
between the Deildardalur valley in the north
and the Kolbeinsdalur valley in the south. Both
valleys were carved by glaciers that flowed
westwards from the Trollaskagi central cirques
into Skagafjordur (Fig. 1). The Hnjukar ridge is
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dissected by secondary troughs, Skuggabjar-
gadalur and Bjarkardalur, connected to Deil-
dardalur. It is joined westward to the lower
Oslandshlidarfjoll ridge by the intermediate
Skuggabjargafjall plateau. The Oslandshlidar-
fjoll ridge strikes NW-SE and its elevation de-
creases gently from 533 m a.s.l. at its highest
point to about 300 m at the location of the
triple confluence between the glacial valleys of
Deildardalur, Kolbeinsdalur and Skagafjérdur.
This ridge is dissected by a complex network of
secondary narrow valleys displaying both NW-
SE and NE-SW orientations.

The bedrock is a Tertiary sequence of vol-
canic products that dips slightly (5° to 10°)
southwestwards and comprises mostly basal-
tic lava flows with thin interbedded strata of
red vesicular rocks and sparse sedimentary
layers (Saemundsson, 1979; Langbacka and
Gudmundsson, 1995; Kristjansson et al., 2004,
2006). It is affected by a brittle tectonic assem-
blage that comprises faults and dikes organized
en-echelon and striking north. This tectonic as-

Figure 1 - Location map of the DSGSD of Oslandshlidarfjoll and Hnjikar ridges. Normal fault scarp systems related to the DSGSD are identified and mapped in
three series of troughs in Hrappsdalur (A), Skuggabjargadalur (B) and Bjarkardalur (C).

semblage developed mostly 3 to 7 Ma ago in
response to oceanic spreading (Garcia et al.,
2003; Bourgeois et al., 2005) but fault offsets
in the present-day topographic surface and
current seismic activity down to 12 km indicate
that the area is still affected by lithospheric de-
formation (Bourgeois et al., 2005; Stefansson
et al., 2008; Johannesson and Sa&mundsson,
2009).

2.2 Deglaciation history of the Skagafjérdur
area

During the LGM, the Icelandic ice sheet (IIS)
was probably diverted into the major fjords of
Eyjafjordur (on the eastern flank of the Tréllas-
kagi peninsula) and Skagafjérdur (Hoppe, 1982;
Ingolfsson, 1991; Bourgeois et al., 1998, 2000).
The fjords were a drainage route for outlet gla-
ciers of the IIS and Skagafjordur might have
been occupied by a high-velocity ice stream at
some time (Bourgeois et al., 2000), although
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unambiguous morphological evidence of such
dynamics has not yet been described in the
fijord. The IIS responded rapidly to climatic and
oceanic changes during the Late Weichselian
deglaciation. Specifically, along the northern
coast of Iceland, small changes in the position
of the polar front or the oceanic current dyna-
mics are thought to have had catastrophic ef-
fects on the 1S (Norddahl and Pétursson, 2005;
Geirsdottir et al., 2009). At its maximal cove-
rage during the LGM, the IIS extended as far as
the submarine shelf break, at a depth of 200
m below the present-day sea level (Eiriksson et
al., 2000; Hubbard et al., 2006; Spagnolo and
Clark, 2009). After the LGM, the lIS receded and
experienced a catastrophic break-up at around
15 ka (Andrews et al., 2000) as the eustatic sea
level rose (Carlson and Clark, 2012) and the
polar front migrated northward (Geirsdottir
et al., 2009). Based on radiocarbon dates ob-
tained from shells of marine organisms found
on several raised beaches all around Iceland,
the deglaciation of the present-day coastline is
thought to have occurred at 14.6 ka (Norddahl
and Pétursson, 2005). In central northern Ice-
land, the first evidence of coastal deglaciation is
a succession of raised beaches standing at ele-
vations higher than 65 m. a.s.l. on the northern
Skagi peninsula (Rundgren, 1997). Rundgren
(1997) relates these deposits to a very high
marine stage, which occurred around 14 ka in
the Bolling period (Ingdlfsson and Norddahl,
1994; Norddahl and Pétursson, 2005). North
of the town of Hofsds, beach deposits standing
at similar elevations (60 m a.s.l.) suggest that
the northern coast of the Tréllaskagi peninsula
was deglaciated at a similar time (Mercier et
al., 2013). This minimal age for the Late Weich-
selian deglaciation in Skagafjordur indicates
that the IS receded more than 100 km from its
LGM maximal extent, in only a few thousands
of years. As additional age constraints are still
lacking, the precise pattern of the Late Weich-
selian deglaciation in the Trollaskagi remains
unclear.

Numerous end moraine relicts, connected
with raised beaches and marine terraces, have
been described all around Iceland, indicating
that the IS experienced several glacial read-
vances or stillstands during the Late Weich-

(@ 7AV2/NN {3 GRAVITATIONAL SPREADING OF MOUNTAIN RIDGES COEVAL WITH LATE WEICHSELIAN: IMPACT ON GLACIAL LANDSCAPES IN TROLLASKAGI, NORTH ICELAND

selian deglaciation, in close association with
episodic events of sea level rise (Ingdlfsson
and Norddahl, 1994; Norddahl and Pétursson,
2005). These occurred mainly during the cold
stages of the Late Allerod/Early Younger Dryas
(ca. 13-12 ka) and Preboreal (around 10.6 ka).
In Skagafjordur, only one stage of Younger
Dryas glacial readvance has been documen-
ted so far (Norddahl, 1990; Norddahl and Pé-
tursson, 2005). At this time, the paleo-fjord
of Skagafjordur was probably occupied by a
fluctuating, tidewater glacier terminus located
at the latitude of Hofsds, while coastal areas
north of this location probably remained ice-
free after 14 ka. Apart from glacial readvances
of the main glacial body in Skagafjordur, which
reflect the local response of the entire IIS, the
pattern of glacial readvances remains very
uncertain in its tributary valleys as no end mo-
raine has been documented to date. At a loca-
tion 40 km south of Saudarkrékur, a Younger
Dryas age is assumed for well-developed ice
wedge casts found in a gravel pit, suggesting
that the southern part of the fjord might have
experienced periglacial conditions at this time
but had encountered neither contempora-
neous nor later glacial readvances (Vikingsson,
1978). Sea level reconstruction, based on the
series of raised beaches of the Skagi peninsula,
indicates an overall fall of 65 meters between
14 and 10 ka attributed to post-glacial rebound
(Rundgren, 1997). This period was dominated
by deglaciation, possibly interrupted by local
short-lived readvances during Younger Dryas
and Preboreal times in close association with
two minor marine transgressions. The Sak-
sunarvatn ash tephra layer, related to a vol-
canic eruption of Grimsvotn dated at 10.2 ka
(Gronvold et al., 1995), was found at several lo-
cations in the fjord (Jonsson, 2005) and 30 km
south of the fjord (Gudbergsson, 1975) which
indicates that Skagafjordur had been entirely
deglaciated by Preboreal times.

2.3 Paraglacial readjustments in Ska-
gafjérdur

Large and spectacular landslides are wides-
pread in the Skagafjordur area (Jonsson, 1957).
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A first inventory made by Pétursson and Sae-
mundsson (2008), followed by field investiga-
tions (Cossart et al., 2013), have identified and
mapped as many as 130 landslides in the area.
This inventory was recently complemented by
photo-interpretation of high-resolution aerial
images and an updated database of 158 lands-
lides, ranging from 0.02 to 10 km? in surface
area, is now available (Feuillet et al., 2014).

Well before this recent work, Jénsson (1957,
1976) proposed that Icelandic landslides were
probably triggered after the end of the Weich-
selian glaciation, and suggested that the shrin-
king of the IIS may have played a significant role
in their initiation. His theory of a post-Weichse-
lian origin of Icelandic landslides has been cor-
roborated by recent investigations (Decaulne
et al., 2010; Cossart et al., 2013; Mercier et al.,
2013), suggesting that the main landslide acti-
vity probably occurred during Preboreal/early
Holocene transition times, in good correlation
with the timing of the maximal rate of post-gla-
cial rebound (between 10,000 year + 300 year
BP and 8150 + 350 year; Rundgren et al., 1997;
Biessy et al., 2008; Le Breton et al., 2010).
These time constraints are consistent with si-
gnificant paraglacial controls on landslide trig-
gering. However, paraglacial controls on other
potential destabilization processes, such as
DSGSD, remain poorly identified in the Ska-
gafjordur area (Decaulne et al., 2010; Cossart
et al., 2013; Mercier et al., 2013). It is known
that progressive slow motion rock slope defor-
mation can experience stages of increased mo-
vements that can finally result in catastrophic
rock slope failure (Ballantyne, 2002; Pedrazzini
et al., 2013). The hypothesis that some of the
rock slope failures in the study area may result
from initial DSGSD has been formulated by Cos-
sart et al. (2013) but has yet to be clearly de-
monstrated. Further investigations are needed
to underline the potential influence of DSGSD
on landslide susceptibility in the area.
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B Methodology

Our objectives were to: (i) identify field
evidence of DSGSD, (ii) map and analyze the
morphology and geological structure of the
destabilized areas, (iii) assess the timing of
destabilization, (iv) reconstruct the post-LGM
sequence of deglaciation in the destabilized
areas. To achieve these objectives, we com-
bined field investigations and GIS analyses
on spatial datasets, including high-resolution
aerial imagery from Loftmyndir, available on-
line, airborne laser altimeter (LiDAR) mea-
surements, previous landslide maps of Ska-
gafjordur (Pétursson and Seemundsson, 2008),
and the most recent tectonic map of Iceland
(Jéhannesson and Saemundsson, 2009). The
LiDAR data were collected and processed by
ARSF-DAN and the resulting point-cloud was
transformed into a gridded digital elevation
model (DEM) using LAStools. The aerial images
were orthorectified and mosaicked using Agi-
soft Photoscan.

Field surveys were carried out over a 30
km? area affected by DSGSD, focusing on the
Hrappsdalur valley and the snout of the Deil-
dardalur valley, where Late Weichselian depo-
sits are well preserved (Fig. 1). The Hrappsda-
lur valley was investigated for morphological
evidence of brittle deformation features indi-
cative of large-scale ridge-top dilation associa-
ted with DSGSD (crestal grabens, scarps and
uphill-facing scarps). Relative time constraints
were derived from cross-cutting relationships
between fractures associated with DSGSD and
glacial or post-glacial landforms and deposits.
The LGM glacial extent was reconstructed from
morphological evidence of glaciation such as
trimlines. Deposition environments of sedi-
mentary bodies were investigated by combi-
ning visual analyses on the basis of sedimen-
tological criteria (clast size, structure, shape)
and geomorphological observation of their
environment (elevation and cross-cutting re-
lationships with other landforms) (Evans and
Twigg, 2002).

DSGSD fault assemblages were mapped by
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Figure 3 - (A) Method used to calculate the geometric criteria along
the troughs. Transversal profiles are drawn perpendicular to the longi-
tudinal axis of the valley floor at 100 m intervals. (B) Width and depth
values of troughs are calculated on the basis of transversal profiles. Z0
is calculated at the minimal elevation of the valley floor or near the
edge of the river incision. Z2 corresponds to the maximal elevation
calculated at the intersection with the Z1-Z3 axis. When troughs show
symmetric valley sides, Z2 corresponds to the maximal elevation of
Z1 and Z3. (C) When troughs show asymmetric valley sides with Z1
located at a higher elevation than 73, Z2 displays an intermediate ele-
vation.

joint interpretation of the LIDAR DEM and the
aerial imagery dataset. In order to discriminate
the tectonic assemblage related to DSGSD from
that related to lithospheric deformation, nor-
mal faults related to oceanic spreading were
digitized from the most recent tectonic map
of Iceland (Jéhannesson and Saemundsson,
2009) and fault azimuths were measured for
each dataset. High-resolution morphometric
analyses were performed from the LiDAR DEM,
along 86 transverse profiles at a spacing of 100
m across the area affected by DSGSD (Fig. 3).
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ﬂ Results

4.1 Physiographic description of troughs on
Oslandshlidarfjéll and Hnjikar

The Oslandshlidarfiéll and Hnjukar ridges
are dissected by several troughs. These are
distributed in three distinctive series along a
12-km-long profile and extend over a 30-km?
area (Fig. 1).

The Hrappsdalur valley strikes NW-SE across
the Oslandshlidarfjoll ridge and comprises the
first of this series of troughs (Fig. 2, troughs 1,
3, 4). Along the southwestern part of the Os-
landshlidarfjoll ridge, secondary troughs strike
NE-SW (Fig. 2, trough 2). All these troughs have
V-shaped transverse profiles, with average
depths ranging from 30 m to 110 m a.s.l. and
widths ranging from 110 to 560 m (Table 1).

The second series is situated in Skuggabjar-
gadalur, between the Oslandshlidarfjoll and
Hnjukar ridges. These troughs display a typical
glacial morphology with steep sides and large
planar floors standing from 450 m to 730 m in
elevation (Fig. 2, troughs 5, 6). With depth va-
lues ranging from 160 to 170 m and width va-
lues ranging from 890 to 900 m, they are very
similar to one another in their geometry (Table
1).

The third series comprises two troughs loca-
ted in the Bjarkardalur valley. Unlike the first
two series, the troughs of the Bjarkardalur
valley exhibit contrasting morphologies (Fig.
2, troughs 7, 8). The southernmost trough is a
narrow and shallow depression with a depth
of 50 m and a width of 550 m, while the nor-
thernmost one displays a U-shaped transverse
profile with a depth of 230 m and a width of
1130 m (Table 1).

4.2 DSGSD signature in troughs

In its lower, northwestern part, the Hrapps-
dalur valley has a staircase morphology due
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Trough Length Average Min. Average Max.
ID (m) width depth (m)  depth (m) depth (m)
(m)
Trough without evidence of glaciation
1 800 560 100 110 130
2 400 110 20 30 40
3 600 240 40 60 90
4 600 230 20 50 90
8 1200 550 50 50 50
Mean 720 338 46 60 80
Trough with evidence of glaciation
5 1200 900 140 170 210
6 1400 890 110 160 190
7 2100 1130 180 230 280
Mean 1600 970 140 190 230

Table 1 - Summary of statistics of width and depth parameters calcula-
ted for the 8 troughs analyzed in the study area.

to vertical displacements of its topographic
surface by three faults striking NW (profile
AA’ — Fig. 2). These faults appear as a series
of triangular facets in the topographic surface
(Figs. 4A and 5) and are up to 800 m in length.
Farther southeast in the valley, the structure
progressively changes from one large asymme-
tric graben to a pair of grabens that developed
along normal faults striking NW and are up to
600 m in length (profile BB’ — Fig. 2). The wes-
tern slope of Hrappsdalur and the top of the
Oslandshlidarfjoll ridge are affected by a se-
condary series of smaller grabens striking NE
(Figs. 4A,B and 5) and decreasing in width and
depth from the SE to the NW. The most signifi-
cant one is 400 m long; it is associated with an
average vertical displacement of 30 m of the
topographic surface (profile CC’ — Fig. 2). Far-
ther south, the Oslandshlidarfjoll ridge is affec-
ted by a staircase assemblage of uphill-facing
fault scarps striking north and up to 300 m in
length (Figs. 4C and 5). Vertical displacements
of the topographic surface range from 6 to 12
m along these fault scarps (profile DD’ — Fig.
2).

The Hnjukar ridge is affected by a large
asymmetric crestal graben striking NNW and
stretching over 1200 m from the southern
edge of the ridge to its contact with the cirque
wall of the Bjarkardalur valley. The vertical dis-
placement of the topographic surface across
this graben is 50 meters (profile FF’ — Fig. 2).

The normal fault scarp assemblage on the

(@ 7AV2/NN {3 GRAVITATIONAL SPREADING OF MOUNTAIN RIDGES COEVAL WITH LATE WEICHSELIAN: IMPACT ON GLACIAL LANDSCAPES IN TROLLASKAGI, NORTH ICELAND

Oslandshlidarfjéll and Hnjikar ridges is dis-
posed en-echelon, with scarps approximately
parallel to topographic elevation contours
(with the noticeable exception of oblique faults
in the Bjarkardalur valley). The en-echelon ar-
rangement and the parallelism between fault
scarps and topographic slopes are consistent
with DSGSD (Agliardi et al., 2001, Mege and
Bourgeois, 2011). The troughs of the Oslands-
hlidarfjoll and Hnjukar ridges are thus interpre-
ted as crestal grabens indicative of DSGSD.

Fault scarps similar to those we describe on
the Oslandshlidarfjoll and Hnjukar ridges are
not observed in neighboring regions with shal-
lower topographic gradient, such as the floor
of Skagafjordur or the highland plateau farther
south (J6hannesson and Seemundsson, 2009).
In addition, the predominantly NW orientation
of the grabens and fault scarps on the Oslands-
hlidarfjoll and Hnjukar ridges contrasts with
the general northern orientation of the regio-
nal fault system related to lithospheric oceanic
spreading in Iceland (Bourgeois et al., 2005;
Jéhannesson and Seemundsson, 2009) (Fig. 6).
Both the location of fault scarps with respect
to the topographic relief and their orientation
thus support the interpretation that the deve-
lopment of these faults was controlled by local
gravitational adjustments of the topography,
rather than by regional lithospheric deforma-
tion related to oceanic spreading. About 30 km
north of the study area however, a system of
NW-directed transfer faults related to oceanic
spreading strikes across the Trollaskagi Penin-
sula (Einarsson, 1991). If this system once ex-
tended as far south as our study area, it may
have played a role in the initial development of
the faults on the Oslandshlidarfjéll and Hnjukar
ridges. We cannot exclude the hypothesis that
paraglacial gravitational spreading of these
ridges occurred by reactivation of pre-existing
faults related to oceanic spreading.

The influence of DSGSD on the develop-
ment of troughs on the Oslandshlidarfjoll and
Hnjukar ridges is also supported by the glacial
erosion patterns. Second-order glacial troughs
in most areas of the Trollaskagi peninsula are
shallow and strike perpendicular to first-order
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Graben 4 Graben 3

S Cutbank
/

Dried meltwater channel Graben 1
Morainic terrace \]

(283 m. as.l.)

Tephra layer H3
2800 cal. BP

Tephra layer H4
4500 cal. BP

Tephra layer Saksunarvatn
10200 cal. BP

Fig. 4 - Views of the geomorphological units of interest. (A) Hrappsdalur viewed toward the southeast — the main scarp features trian-
gular facets. Note that the headwall on the right is dissected by a series of perpendicular grabens. (B) Headwall of graben 2 looking
southwest. Note the surface collapse on the right with a fault mirror. (C) View to the south along the west-facing slope of the Oslands-
hlidarfjoll. Note that the slope is affected by a series of deformations interpreted as the topographic expression of uphill-facing fault
scarps. (D) Headwall of graben 2, looking southeast. Note that the scarp is cut into basaltic bedrock and glacial till deposits. (E) Dark layer
of consolidated coarse sand is interpreted as fluvio-glacial deposit. (F) Basaltic outcrop found in Skuggabjargafjall. Note the glacial striae
displaying an orientation N300. (G) Scarp affecting fluvio-glacial deposits in Hrappsdalur, looking northwest. Note that the scarp exhibits
a SW/NE orientation. (H) Cutbank at the confluence between G3 and G4, looking southeast. Note that the floor of G4 displays a dry
channel while the G3 channel is active. (I) Skuggabjargadalur, looking southeast. Note the U-shaped glacial morphology of the trough. (J)
Upper morainic terrace at the confluence between Deildardalur and Hrappsdalur, looking east. Note that the terrace is dissected by a dry
channel. (K) Well-rounded pebbles found at the snout of Deildardalur at an elevation of 83 m a.s.l. interpreted as raised beach deposits.
Note the contact between the sediments and fluvio-glacial deposits behind (K, L). (M) Log section excavated in a bog at the snout of
Deildardalur. Note the black sand deposit in the basal part interpreted as a Saksunarvatn ash tephra layer.
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Fig. 5 - Morphological map of the snout of Deildardalur and Oslandshlidarfjéll ridges.

valleys. In contrast, second-order troughs on
the Oslandshlidarfidll and Hnjukar ridges are
deep, elongated and have a general NW strike
that is not perpendicular to the first-order glacial
valleys (Deildardalur and Kolbeinsdalur, Fig. 1).

4.3 Glacial signature in troughs

The troughs of the Skuggabjargadalur and
Bjarkardalur valleys exhibit a U-shaped mor-
phology characterized by large and planar
floors located at 450 m a.s.l. (profile EE’ — Fig.
2), while cirque floors are commonly located
at elevations higher than 500 m a.s.l. in the

area. As the valley floors of Skuggabjargadalur
and Bjarkardalur display NW and NNW orien-
tations, respectively, they connect obliquely
to the east-striking Deildardalur valley (while
cirque floors in Trollaskagi are commonly orien-
ted perpendicular to the main valley to which
they are connected; Fig. 2). The Bjarkardalur
valley floor displays the same NNW/SSE orien-
tation as the graben observed directly south
of the cirque wall along the Hnjukar ridge,
suggesting that they have a common tectonic
origin (Fig. 2). The valley has conserved its gra-
ben-shaped morphology in its southern part,
while it has been reshaped by glacial erosion in
its northern part (Fig. 7).
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Fig. 7 - Idealized profil reconstruction of the Skuggabjargadalur. (A)
Interpretation of relief evolution of troughs 7 and 8. (B) The vertical subsi-
dence of the DSGSD is estimated on the basis of the mean depth of graben
8. The glacial erosion amount is then estimated by subtracting the mean
depth and the width values of graben 8 from the mean depth and the
width values of graben 7. (C) The vertical downthrown of the DSGSD along
the Hnjukar ridge is estimated at 50 meters. The post-DSGSD glacial deepe-
ning is estimated at 180 meters.

Based on these observations, glacial erosion
patterns along the Oslandshlidarfjoll and Hnju-
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kar ridges appear to be controlled by the prior
development of crestal grabens induced by
DSGSD (Fig. 8). This interpretation is supported
by the presence of glacial striae found on Skug-
gabjargafjall at 592 m a.s.l. (Figs. 4F and 5). As
the striae strike NW, consistent with the NW
orientation of the Skuggabjargadalur trough,
they are probably related to a stage of glacial
transfluence from glaciers developing along
the initial crestal graben of Skuggabjargadalur.
This suggests that the Skuggabjargadalur and
Bjarkardalur troughs were occupied by gla-
ciers after their formation as DSGSD-related
crestal grabens (Fig. 8), while other valleys ex-
perienced deglaciation at the same time (Fig.
8).

Trough depths and widths display a bi-mo-
dal distribution, which is consistent with the
interpretation that their geometry depends
on whether the initial grabens were reshaped
by glacial erosion or not (Table 1). The narrow
and shallow grabens of Hrappsdalur and Hnju-
kar still display their initial extensional brittle
morphology, while the initial crestal grabens of
Skuggabjargadalur and Bjarkardalur have been
reshaped and enlarged by glacial erosion (Fig.
41).

4.4 Reconstruction of deglaciation pat-
terns

4.4.1 LGM glacial extension

The thickness of the Deildardalur glacier du-
ring the LGM is unknown. Three hypotheses
can be found in the literature: (i) e.g. Andrews
et al. (2000) and Geirsdottir et al. (2009) consi-
der that the whole of Iceland was ice-covered,
leaving no nunatak; (ii) Norddhal (1991) identi-
fied several ice-free areas in northern Iceland
but none in the Deildardalur area; (iii) Ingolfs-
son (1991), Rundgren and Ingolfsson (1999)
proposed a limited Weichselian glaciation with
a probable ice-free zone over all the Trollaskagi
area, then in the highest part of Deildardalur.
Field observations along the north-facing side
of Seljadalur show heavily weathered rock
slopes above 595 m a.s.l., which might be mor-
phological evidence of glacial erosion below
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.

Graben

Bjarkardalur

Bjarkardalur

\
Skuggabjargadalur

Skuggabjargadalur

Grabens

Hrappsdalur
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Fig. 8 - Interpretative sketch of the relief evolution along the Oslandshlidarfjéll and Hnjikar ridges from the LGM to the present day. (A) Before the onset
of the DSGSD, the north-facing edge of Hnjukar was probably characterized by a common glacial morphology with small glacial cirques oriented perpen-
dicular to the Deildardalur valley. (B) Note that the initial cirques of Skuggabjargadalur and Bjarkardalur were replaced by glacial troughs following the
orientation of normal faults related to the DSGSD event. As the normal fault scarps developed mainly along a NW/SE orientation during the DSGSD, former
cirques were probably transformed into troughs conserving the initial orientation of crestal grabens. (C) Present-day conditions.

a nunatak, indicating a trimline at this eleva-
tion. Lacking dating information, this apparent
nunatak might have formed during the Late
Weichselian or even Younger Dryas period.
Trimline elevation in the Deildardalur valley is
also consistent with glacial evidence found at
an elevation of 535 m a.s.l. along the Oslands-
hlidarfjoll ridge (Figs. 4D and 5) giving a mini-
mal estimation of the LGM glaciation along the
lower ridge of Oslandshlidarfjoll while no gla-
cial evidence was found at an upper elevation
during the field survey on the Hnjukar ridge.
The glacier valley of Deildardalur probably
reached an average elevation of 600 m, at least
in its upper drainage area. The lower ridge of

Oslandshlidarfjoll was ice-covered at this time
up to a minimal elevation of 535 meters. At an
upper elevation, no glacial evidence was found
during field investigations meaning that the
upper ridge of Hnjukar may have remained ice-
free during the LGM (consistent with hypothe-
sis (iii)), unless the upper plateau was disloca-
ted by post-glacial macro-cryoclasts resulting
in the dismantling of the Weichselian glacial till
(consistent with either hypothesis (i) or (ii)).

4.4.2 Late Weichselian deglaciation

Beds of dark coarse foliated sand and su-
brounded gravel have been preserved all along
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Fig. 9 - Kinematic reconstruction of the DSGSD
along the ridge of Oslandshlidarfjcll together
with the reconstruction sequence of the Late
Weichselian deglaciation at the snout of Deil-
dardalur from the LGM to the present day. (A)
As the ice stream receded from its northern

& position, the glacier outlets of Trollaskagi
© experienced deep geometric changes with

lowering of both their transversal and lon-
gitudinal profiles. The DSGSD was probably
onset at this time when the Oslandshlidarfjsll
and Hnjukar ridges experienced major topo-
graphic stress in relation to the deglaciation.
At the confluence site of Hrappsdalur and
Deildardalur, an approximate minimum ice
thickness of 200 meters is estimated from the

¢ upper morainic terrace located at 283 me-
& ters. As the minimum LGM glacier elevation

is estimated at 592 meters along the Oslands-
hlidarfjoll, a minimum ice thickness decrease
of 300 meters is estimated in the Deildardalur
valley between the LGM and the first stage
of the ridge-top failure. Even if glaciers were
shrinking at this time, local glacier readvances
were probably observed in relation to large

£ topographic modifications enhanced by the
|3 DSGSD. Probably in a short period of time,

Skuggabjargafjall experienced a glacial trans-
fluence from a glacier rapidly growing into the
narrow and shallow crestal grabens of Skug-
gabjargadalur. As melted waters from this gla-
cial transfluence were routed in grabens 3 and
4, fluvio-glacial sediments rapidly filled the
narrow graben of Hrappsdalur. Downstream,
at the confluence location, the proglacial
drainage of Hrappsdalur joined the meltwa-
ter drainage developed along the ice margins
of the Deildardalur glacier at an elevation of
283 m a.s.l.. As grabens 3 and 4 display no
evidence of glacial erosion, the glacial trans-
fluence stage was probably short-lived with
a maximum ice extent that probably did not
exceed the mouth of graben 4. Consequently,
the sedimentation of fluvio-glacial layers was
probably achieved within a short time inter-
val before the glacial flow was re-routed into
Skuggabjargadalur. As the general lowering of
the glacier continued, the DSGSD evolved into
a series of narrow grabens that developed
along a normal fault with a NE/SW orientation
affecting the southern side of Hrappsdalur as
well as its layers of fluvio-glacial sediments.
(B) Large rock mass deformation of Oslands-
hlidarfjoll and Hnjukar was probably achieved
at Bolling-Alleréd time while newly deglacia-
ted coastal areas at the snout of Deildardalur
experienced a marine transgression. A very
high marine limit at an elevation of 83 m a.s.l.
is recorded at the contact with the glacial and
fluvio-glacial deposits abandoned by the re-
ceding glacier of Deildardalur. Located along
the south-facing hillslope of Deildardalur, two
rotational landslides were probably trigge-
red at this time while the glacier or dead-ice
bodies were still occupying the valley-floor
of Deildardalur. Compared to the axis of the
landslide scarp, the landslide deposit body
has moved forward, suggesting that the de-
bris body was partly deposited on a still active
glacier flow. As the deglaciation continued,
this marine stage was rapidly followed by a
fall in sea level in relation to the onset of the
post-glacial rebound. (C) Present-day condi-
tions. Legend in Fig. 5.
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Fig. 10 - Simplified kinematic reconstruction of the DSGSD in Hrapps-
dalur from the LGM to the present day. (A) During the LGM, before the
activation of the ridge-top splitting. (B) A stage of sediment infilling oc-
curring in synchronicity or after the downthrown of the main graben.
(C) A probable stage of reactivation affects the rock mass with the de-
velopment of a second set of faults, perpendicular to the initial ones.

the southern slope of the Hrappsdalur valley,
near the confluence with the Deildardalur val-
ley and grabens 3 and 4, at an elevation of 426
m a.s.l. (Figs. 4E,G and 5). They are interpreted
as fluvio-glacial sediments deposited during
the Late Weichselian deglaciation (Figs. 9A and
10B). The lowest layers were found near the
confluence with the Deildardalur valley, at an
elevation of 312 m a.s.l.,, which most probably
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corresponds to the elevation of a local base le-
vel associated with the Deildardalur glacier at
the time of their deposition (Fig. 9A). This sug-
gests that the Deildardalur glacier had an ap-
proximate thickness of 200 m at this position
and at this time. This interpretation is suppor-
ted by the presence of three morainic terraces,
ranging from 135 to 283 m a.s.l. in elevation,
at the confluence of Hrappsdalur and Deildar-
dalur (Figs. 4) and 5). These morainic terraces
are separated from each other by steep scarps
approximately parallel to the valley. They are
dissected by a dry channel striking E-W, sug-
gesting that a meltwater drainage system was
active along the ice margins of the Deildardalur
glacier (Figs. 4) and 5). Based on this evidence,
the morainic terraces are interpreted as Late
Weichselian kames or lateral moraines of the
Deildardalur glacier. As the elevation of the
upper terrace (283 m a.s.l.) is consistent with
that of the lower fluvio-glacial deposits (312 m
a.s.l.), a stage of fluvio-glacial sedimentation in
Hrappsdalur was probably synchronous with
the formation of the highest level of lateral
moraines in Deildardalur.

The formation of the fluvio-glacial sediment
sequence in Hrappsdalur required meltwa-
ter supply from upstream glaciers. Grabens
3 and 4 are connected upstream to the small
flat catchment area of Skuggabjargafjall, situa-
ted at an intermediate elevation between the
lower Hrappsdalur valley and the upper glacial-
ly-incised Skuggabjargadalur valley. As the gra-
bens in Hrappsdalur exhibit no evidence of gla-
cial erosion, the fluvio-glacial deposits may be
related to a stage of glacial transfluence from
the Skuggabjargadalur glacier valley diverting
meltwater into Skuggabjargafjall (Fig. 9A). This
interpretation is supported by several obser-
vations. First, two partly dismantled drumlins
and glacial striae were found on Skuggabijar-
gafjall near the mouth of graben 4, displaying
a NW orientation similar to that of the Skug-
gabjargadalur valley, suggesting that a stage of
glacial transfluence may have occurred in rela-
tion to the opening and subsequent glaciation
of the Skuggabjargadalur grabens (Figs. 4F and
5). Second, a knick point marks the confluence
between grabens 3 and 4, consistent with a
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glacial transfluence that occurred upstream on
Skuggabjargafjall (Figs. 4H and 5).

The assemblage of glacial and fluvio-glacial
features located at the confluence between
Oslandshlidarfjoll and Deildardalur displays
similarities with that described by Vikingsson
(1978) in the south of Skagafjordur. Along a
northwestward profile, the morainic terraces
interpreted as kames or lateral moraines trans-
formed into a partly dismantled esker and
kettle anastomosing network that dammed
the Deildardalur valley floor (Fig. 5). Following
the interpretations of Vikingsson (1978), a si-
milar orientation of eskers and dry meltwater
channels suggests that both kame terraces or
lateral moraines and fluvio-glacial deposits at
the valley bottom probably formed at the same
time as the Late Weichselian deglaciation.

4.4.3 Early coastal deglaciation

Rounded pebbles, interpreted as raised
beach deposits, are observed along a very low
gradient slope at the snout of the Deildardalur
valley, up to an elevation of 83 m a.s.l.. The cor-
relation with raised shorelines dated by Rund-
gren et al. (1997) in the north of Skagi penin-
sula suggests that they were deposited during
the first marine transgression, at the Bolling-
Alleréd time (Figs. 4K and 9C). An erosional
contact is observed between the fluvio-glacial
sediments and the raised beach deposits sug-
gesting, firstly, that the fluvio-glacial sediments
were probably deposited before the Bolling-Al-
leréd interstadial (Figs. 4L and 5) and, secon-
dly, that the snout of the Deildardalur valley
has not experienced a later glacial readvance.
The Saksunarvatn ash tephra layer found in
a log section, carried out in a bog depression
overlapping raised beaches at the snout of the
valley, gives a minimal age of 10.2 ka for the
deglaciation of the western valley floor of Deil-
dardalur (Figs. 4M and 5). This tephra was also
found by Gudbergsson (1975) on the Bjarkar-
dalur valley floor, near the confluence with the
Deildardalur valley, indicating that the troughs
located along the Oslandshlidarfjoll and Hnju-
kar ridges were already ice-free in Preboreal
times and have not experienced a later glacial
readvance.
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4.5 Kinematic reconstruction of the gravi-
tational ridge spreading

Glacial till observed along the Oslandshlidar-
fioll ridge is affected by the DSGSD (Figs. 4D
and 5). This suggests that glacial till deposited
during the Weichselian glaciation was affected
by DSGSD after the LGM. This interpretation is
also supported by the freshness of slickensides
and angular clasts observed in graben 2 (Figs.
4B and 5).

Fluvio-glacial deposits, observed in the
Hrappsdalur valley (Figs. 4E and 5), provide
constraints on the timing of the DSGSD. The
location of these deposits along the slope of
graben 1 suggests that they were deposited
after the activation of the DSGSD (Fig. 10B).
According to these observations, the DSGSD
probably occurred between the LGM and the
formation of these fluvio-glacial sediments,
which is thought to have taken place during an
early stage of the Late Weichselian deglacia-
tion.

Thus, the DSGSD spanned three to four
thousand years, in response to the Late Weich-
selian deglaciation (Figs. 10 and 11). The onset
of the DSGSD probably occurred during an
early stage of this sequence of deglaciation,
while the valley glacier of Deildardalur was still
200 m thick at the confluence with the fjord,
but had already lost at least 300 m in thickness
from the LGM (Fig. 9A). This DSGSD event thus
occurred in response to the general lowering
of the Deildardalur valley glacier, but the gla-
cial reshaping of grabens indicates that smaller
glaciers were still present at this time in Skug-
gabjargadalur and Bjarkardalur.

The fluvio-glacial deposits in Hrappsdalur
are affected by normal faults with a NE strike,
similar to grabens and fault scarps along the
western slope of the Oslandshlidarfioll ridge
(Fig. 4B). This indicates that the main faults in
Hrappsdalur, which strike NW, were overlap-
ped by fractures of adjacent grabens (Fig. 4G).
A younger age for the NE-striking faults than
for the NW-striking ones is supported by the
general aspect of the former, characterized
by the freshness of slickensides on their walls
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Fig. 11 - Chronological synthesis of the time constraint of the paraglacial ridge-top splitting in relation to other dynamics discussed in this study
(Late Weichselian deglaciation, post-glacial rebound and landslide activity) — modified from Mercier et al., 2013.

and their infilling with angular clasts (Fig. 4B).
DSGSD in this area thus involved successive
stages of brittle deformation with different
orientations (Fig. 10C).

E Discussion

5.1 Drivers of paraglacial ridge adjust-
ment

The initiation of paraglacial ridge readjust-
ment processes, such as DSGSD and landsli-
ding, have generally been attributed to ridge
debuttressing (Ballantyne et al., 2013; Ambrosi
and Crosta, 2006), glacial erosion, i.e. valley
deepening and slope steepening (Bachmann
et al., 2009; McColl, 2012) or post-glacial re-
bound (Agliardi et al., 2001; Hippolyte et al.,
2006 Cossart et al., 2013). However, the res-
pective contributions of ridge debutressing,
glacial erosion and post-glacial rebound to the
development of paraglacial ridge readjustment
processes remain unclear.

In the Skagafjordur area, the spatial distri-
bution of paraglacial landslides does not fit
with that expected for landslides induced by
debuttressing alone: most of them are loca-
ted in the outer part of the fjord (Cossart et
al., 2013), where maximal amplitudes of post-
glacial rebound are thought to have occurred

(Van Vliet-Lanoé&, 2005). On this basis, Cossart
et al. (2013) argued that paraglacial landsliding
was controlled predominantly by post-glacial
rebound. This interpretation is supported by
age determinations of some landslides, which
fit the age of maximal velocity of the post-gla-
cial rebound (Rundgren et al., 1997; Biessy et
al., 2008; Le Breton et al., 2010; Mercier et al.,
2013).

In contrast, our observations suggest that
the DSGSD of the Oslandshlidarfjéll and Hnju-
kar ridges was activated at an earlier stage of
the Late Weichselian deglaciation. Thus, para-
glacial readjustment of these ridges was pro-
bably first driven by glacial debuttressing and
perhaps reactivated later by post-glacial re-
bound.

5.2 Response time of DSGSD to deglacia-
tion

Numerous authors have demonstrated that
DSGSD is a slow-motion and irregular para-
glacial readjustment process that can remain
active for thousands of years (Agliardi et al.,
2001, 2009; Bigot-Cormier et al., 2005; Hippo-
lyte et al. 2009), or even tens of thousands of
years (Cruden and Hu, 1993; Ballantyne, 2002;
Ambrosi et al., 2006), after its initiation. Yet,
the time lag between deglaciation and DSGSD
activation remains poorly understood.
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Our observations indicate that valley glaciers
that surrounded the Oslandshlidarfioll and
Hnjukar ridges shrank rapidly between 18 and
14 ka. The uphill-facing fault scarps are visible
only along the southwest-facing hillslope of
the Oslandshlidarfjoll ridge. In other instances
of slopes affected by DSGSD, the lack of uphill-
facing fault scarps has been attributed to fast
ridge debuttressing (Cossart et al., 2008; Mége
et al., 2013). The lack of uphill-facing fault
scarps on Oslandshlidarfjéll and Hnjukar ridges
thus supports the interpretation that DSGSD
occurred in response to a fast post-LGM degla-
ciation of the Skagafjordur area. Moreover, this
interpretation is consistent with marine core
studies that have shown that the Late Weich-
selian deglaciation of the IIS was rapid (Ingolfs-
son, 1991; Norddahl, 1991; Andrews and Hel-
gadattir, 2003; Norddahl and Pétursson, 2005;
Geirsdottir et al., 2009).

Our observations also indicate that the
DSGSD of the Oslandshlidarfjoll and Hnjukar
ridges started as soon as the surrounding val-
ley glaciers had lost ca. 300 m in thickness. This
supports the idea that complete deglaciation
of valleys is not required to initiate DSGSD
in adjacent ridges and that small amounts of
valley glacier thinning are enough to activate
DSGSD (Arsenault and Meigs, 2005). This infe-
rence is in good agreement with studies carried
out in other deglaciated areas of the Earth and
of Mars. Based on modelling and observations
in New Zealand, McColl and Davies (2013) de-
monstrate that paraglacial deformation of a
slope can occur while the slope is still partly-
buttressed by a glacier. In the central Italian
Alps, Ambrosi and Crosta (2006) noted that
several DSGSDs had an early post-glacial acti-
vity. In Valles Marineris (Mars), DSGSD-derived
landslides were emplaced on dead ice bodies,
indicating that deglaciation was not achieved
at the time of DSGSD initiation (Mége and
Bourgeois, 2011; Gourronc et al., 2014). In the
Alps of Savoy, rapid ridge readjustment to de-
glaciation is suggested by 10Be age measure-
ments, which indicate that DSGSD fault scarps
experienced more than 4 m of slip between
the LGM glaciation and 8800+1900 years BP
(Hippolyte et al., 2009). In British Colombia,
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Evans and Clague (1994) observed gravitatio-
nal spreading features induced by the lowe-
ring of the Melbern glacier surface by 400-600
meters. In southwest British Columbia, Bovis
(1982, 1990) estimated that a lowering of the
Affliction glacier by only 100 meters from its
Little Ice Age maximum was responsible for
the opening or renewal of several fractures,
elongated grabens and uphill-facing scarps, all
features indicative of DSGSD.

5.3 Impact of DSGSD on glacial trough de-
velopment

On the basis of reported glacial erosion rates
(0.1 mm a-1to 1 mm a-1) (Benn and Evans,
1998), the development of cirques by glacial
erosion alone would require tens to hundreds
of thousands of years (Evans, 2006; Geirsdottir
et al., 2007). With regard to these glacial ero-
sion rates, Turnbull and Davies (2006) demons-
trate that the duration of Quaternary glacia-
tions is generally too short to explain the size
and width of many glacial cirques in the world.
Such low glacial erosion rates are also incon-
sistent with our own observations in Iceland;
if the Skuggabjargadalur trough is assumed to
have been carved between the Late Weichse-
lian (18 ka) and the minimal age of deglaciation
(10.2 ka), a minimal glacial erosion rate of 20
mm)/year is required. This high glacial erosion
rates suggests that DSGSD may increase signi-
ficantly the efficiency of glacial erosion and
that a positive feedback loop between glacial
erosion and paraglacial DSGSD may control the
development of troughs in formerly glaciated
regions.

By documenting a large slope deformation
in the Olympic Mountain (Washington, USA),
Tabor (1971) was probably one of the first
authors to focus on the impact of DSGSD on
subsequent glacial readvances. He suggested
that the presence of shattered rock in valley
walls affected by rock slope deformation can
facilitate the work of glacial scour during sub-
sequent glacial readvances and thus can consi-
derably increase glacial erosion rates.
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In the Alps, Leith et al., (2014) proposed that
extensional fractures due to subglacial stresses
may increase glacial erosion rates by assisting
plucking and consequently may play a key role
in trough formation. Even if a subglacial origin
is assumed for the development of these ex-
tensional fractures, the mechanism proposed
by Leith et al. (2014) is consistent with our in-
terpretation that paraglacial fractures along
Skuggabjargadalur and Bjarkardalur may have
considerably increased glacial erosion rates
and facilitated subsequent trough formation.

Turnbull and Davies (2006) suggested that
bedrock topographic depressions produced
by deep-seated mass-movements may exert
a strong influence on the distribution of ice
during subsequent glaciations and thus may
control the formation of glacial cirques. By as-
suming that cirques can be initiated by rock
slope readjustments during the paraglacial
transition rather than by glacial erosion alone,
they provided a robust theoretical model for
the making of glacial landscapes over repeated
glacial/paraglacial stages. This model is in very
good agreement with our observations, which
suggest that the Skuggabjargadalur and Bjar-
kardalur troughs developed from Late Weich-
selian paraglacial mass-movements.

E Conclusion

The Oslandshlidarfiéll and Hnjukar ridges
exhibit crestal grabens and uphill-facing fault
scarps, which are suggestive of DSGSD. This
paraglacial ridge readjustment occurred in
response to fast deglaciation during the Late
Weichselian, probably between 18 and 14 ka.
The post-LGM vertical displacement along the
normal fault system is estimated at 50 m along
the Hnjukar ridge. The DSGSD was mainly dri-
ven by glacial debuttressing induced by an ave-
rage lowering of 300 m of the glacier surface in
the Deildardalur valley. The snout of the Deil-
dardalur valley was probably deglaciated in
the Bolling-Allerdd interstadial period and the
Deildardalur glacier has not encountered later
glacial readvance. The reshaping and wide-
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ning of the Skuggabjargadalur and Bjarkarda-
lur troughs by glacial erosion is thought to be
controlled by the post-LGM large-scale ridge-
top splitting process, indicating that the trough
of the Bjarkardalur valley has experienced a
glacial deepening of 180 m in only a few thou-
sands of years (probably spanning 18 to 10.2
ka).

In accordance with these interpretations and
results, this paper highlights a fast-processing
response of the paraglacial ridge debuttres-
sing, which probably occurred in synchronicity
with the post-LGM deglaciation. It suggests
that a lowering of only a few hundreds of me-
ters of valley glaciers is required to generate
DSGSD processes. This paper also reveals the
efficient contribution of paraglacial ridge rea-
djustments to carving out glacial landscapes,
by guiding the work of glacial erosion along
DSGSD-induced crestal grabens and by aiding
its efficiency along surfaces deeply weakened
by the DSGSD. Furthermore, the large-scale
gravitational ridge-spreading event described
here is, to our knowledge, one of the first to
be documented in coastal mountain areas of
Iceland. Further investigations are required to
record these paraglacial ridge processes in the
Skagafjordur area in order to assess fully the
potential link between ridge and slope rea-
djustments in the form of rock slope failures
and to provide new insights into relationships
between glacial erosion and paraglacial DSGSD
over repeated glaciation/deglaciation cycles.
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. Abstract

In this paper, we propose to consider the potential influence of
paraglacial mass-movements on the shaping of cirques. Located
in Northern Iceland, the Tindastdll range provides a suitable loca-
tion to address thisissue. We propose (i) to reconstruct the pre-in-
cision surfaces of cirques and RSF cavities based on contour lines
and calculate their excavated volumes, (ii) to determine from the
overall excavated cirque volume whether it is potentially related
to paraglacial or glacial processes. Such an approach provides
useful tools (i) to quantify the contribution of paraglacial RSF ac-
tivity to the carving of cirques after the Late Weichselian degla-
ciation and throughout the duration of the Quaternary and (ii) to
derive strictly glacial erosion rates for the Quaternary period. The
results point out the significant influence of RSF activity on sha-
ping cirques. RSFs can promote the development of cirques: (i) by
creating large source area cavities along the main valley slopes, in
which glaciers easily develop during a subsequent glaciation and
(ii) once cirques are already shaped, by activating second-order
RSFs along the cirque walls promoting the widening and deepe-
ning of cirques during subsequent glaciations. The results also re-
veal Quaternary cirque glacial erosion rates ranging from 0.02 to
0.17 mmyr . In the light of these findings, it is more convincing to
consider cirque glaciers (i) efficient preparatory factors to desta-
bilize adjacent slopes during deglaciation, (ii) efficient conveyors
to transport and evacuate the RSF deposits produced by paragla-
cial slope instabilities during subsequent glacier readvances and
(iii) potential, but not necessarily predominant, erosive agents of
the cirque bedrock during glaciation.
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Introduction

Characterized by typical flat-floored de-
pressions surrounded by steep walls (Evans,
1974), cirques are one of the most spectacular
erosional landforms and dominate the glacial
scenery over many mountain ranges world-
wide. The classic glacial theory in geomor-
phology considers that glaciers are one of the
most effective geomorphic agents in the ma-
king of the glacial scenery of mountain ranges
(Helland, 1877, Penck and Briickner, 1904).
However, the influence of glaciers on the ma-
king of cirques is an old and controversial is-
sue, specifically in regard to the rates and pro-
cesses involved. Most glacial models of cirque
development assume a dominance of glacial
erosion processes (i.e. plucking and abrasion,
Galibert, 1962; White, 1970) while periglacial
models give primary importance to the action
of frost processes (i.e. frost weathering along
the rockwall, Johnson, 1904; Gardner 1987;
Hooke, 1991; Sanders et al., 2012) and nivation
processes (Matthes, 1900 ; Lewis, 1939 ; Em-
bleton and King, 1975). In both cases, all the
models are based on the assumption that the
formation of cirques is strictly related to the
cold environment of the Quaternary and that
their shape and size reflect the intensity and
duration of glaciations. Accordingly, numerous
studies have used the geometry of cirques as a
proxy for Pleistocene equilibrium line altitudes
(ELAs) or paleo-climate reconstructions (Oly-
phant, 1977; Meierding, 1982; Porter, 2001;
Brook et al., 2006; Delmas et al., 2014; Princi-
pato and Lee, 2015).

Many uncertainties remain, however, in the
classic glacial theory of cirques, which postu-
lates rather than demonstrates their glacial
origin. Perhaps the most significant problem in
demonstrating that glacial denudation agents
(i.e. plucking and abrasion) are predominant
in the shaping of cirques concerns the rates of
the processes involved. Based on a review of
glacial rates strictly related to the carving of
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cirques, Benn and Evans (1998) found that the
cirque erosion rates are ranged between 0.008
to 0.8 mm yr for the cirque deepening and en-
largement. In a review of 400 glacial denuda-
tion rates published in literature, Delmas et al.
(2009) found erosion rates that can exceed 1
mm/yr. Most of these high rates are obtained
from measurements of ice margin sediment
volumes (Glasser and Hall, 1997), or from mea-
surements of meltwater sediment fluxes (re-
viewed by Hallet et al., 1996) which also include
non-glacial processes. These estimates provide
significant insights into global denudation pro-
cesses but they are insufficient to demonstrate
clearly the effectiveness of glacial processes as
they mostly include very long time-span inter-
vals and thus a variety of processes (some of
which include chemical denudation) that can
act during both glaciation and deglaciation.
Direct measurements on present-day glaciers
are sparse (Boulton, 1982) given the difficulty
of carrying them out on bedrock still hidden by
ice.

Glaciers are efficient at eroding their bedrock
in selective locations, but Turnbull and Davies
(2006) demonstrates that most reported cirque
glacial denudations rates are too low to explain
the size and shape of cirques given the total
duration of the Quaternary glaciations. They
resolve the problem of the incompatibility of
cirque erosion rates with the shape and size of
present day cirques by proposing that cirque
can be rapidly initiated within the topographic
depressions formed by the cavity of deep-sea-
ted mass-movements. Furthermore, cirques
have been described in mountain ranges that
have not experienced Quaternary glaciations
(Sparrow, 1974) suggesting that non-glacial
processes involved in the making of these
cirques might also have affected other moun-
tain ranges, whether they have undergone
glaciations or not. Above all, several authors
have drawn attention to structural controls
(i.e. lithological and/or tectonic, Etlicher, 1986;
Evans, 1994, 2006; Hughes et al., 2007) or links
between the inheritance of pre-relief concavity
and cirque distribution (Huguet, 2008; Delmas
et al., 2014) highlighting that cirque formation
is not driven solely by climate processes.

The values of glacial rates related to the
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carving of cirques quoted by Benn and Evans
(1998) contrast with highly efficient paraglacial
processes that affect slopes and ridges adjacent
to receding glaciers during or after deglaciation
(Bovis, 1990; Ballantyne, 2002; Ballantyne et
al; 2014; Jarman, 2006; Hewitt, 2009; Kelle-
rer-Pirklbauer, 2010; McColl, 2012). Increasing
attention has been paid to paraglacial slope
instabilities, including slow-motion bedrock
deformations in the form of deep-seated gra-
vitational slope deformations (DSGSD) (Savage
and Varnes, 1987; Chigira, 1992; Ambrosi and
Crosta, 2006; Agliardi et al., 2009; Bachmann
et al., 2009; McColl, 2012; Crosta et al., 2013;
Jaboyedoff et al., 2013), or more rapid move-
ments in the form of catastrophic slope failures
(i.e. landslides and rock-avalanches, Ballantyne
and Stone, 2004; Ballantyne et al., 1998; Jar-
man, 2006; Ostermann et al., 2012; Mercier et
al., 2013). The term rock slope failure (RSF) was
proposed to encompass these processes (Bal-
lantyne, 2013), which are amongst the most
destructive phenomena observed on both ter-
restrial and extra-terrestrial surfaces.

Here, we explore the hypothesis that the
misfit between the time required by glacial
erosion to carve out cirques and the duration
of the Quaternary glaciations can be resolved
by integrating the variety of RSF instabilities
induced by the recession of glaciers during
deglaciation. RSFs can deeply modify the geo-
metry of deglaciated slopes (Arsenault and
Meigs, 2005; Jarman, 2009; Ballantyne, 2013)
and produce cavities in which glaciers can sub-
sequently rapidly develop (Turnbull and Da-
vies, 2006). Issues remain however to clarify
the role of paraglacial mass-movements on the
shaping of cirques.

Is it possible, on the bases of empirical sup-
port, to demonstrate that paraglacial mass-
movement can exert a significant influence on
the making of cirques? Can the influence of
mass-movements over repeated glacial-para-
glacial cycles on the shaping of cirques be clari-
fied? Can an overall contribution of paraglacial
mass-movement on the cirque development
be estimated?

With their typical scenery of widespread pla-
teaus dissected by a broad variety of cirques,
the high-latitude coastal mountains of Nor-
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thern Iceland provide an ideal location to ad-
dress these issues. Firstly, plateaus facilitate
accurate reconstruction of pre-incision sur-
faces. Secondly, RSFs are widespread in these
mountains, mainly in the form of landslides
and rock-avalanches. In Iceland, the RSFs are
thought to be mainly triggered after the end of
the Weichselien, in relation with the shrinking
of the Icelandic ice-sheet (Jonsson, 1957). The
hypothesis of a paraglacial origin for the main
RSF activity in the Skagafjordur area is also
supported by recent investigations (Pétursson
and Seemundsson, 2008; Mercier et al., 2013;
Cossart et al., 2014, Feuillet et al., 2014) which
suggest that RSFs probably occurred after the
Late Weichselien deglaciation. Thirdly, the rela-
tively homogeneous lithology of Northern Ice-
land and its simple tectonic structure provide
an excellent opportunity to isolate glacial and
paraglacial controls on cirque development.
Our objectives are to: (i) identify and map the
geomorphic features related to glacial and pa-
raglacial sequences, (ii) calculate volume and
erosion rates for glacial and paraglacial se-
guences on the basis of their related erosional
features, (iii) discriminate glacial and paragla-
cial signatures in complex cirque systems and
estimate their respective contribution to the
shaping of cirques.

E Study area

2.1 Local setting

The study area is part of a coastal mountain
range in Northern Iceland located in the Skagi
Peninsula, which is bound by the Skagafjordur
in the east and the Hunafldi in the west.

The Skagi peninsula strikes NNW-SSE and ex-
tends over 55 km. Its mean elevation is compri-
sed between 500 and 600 m a.s.l. and locally
culminates at 1042 m a.s.l. In this study, we
examine in detail the Tindastdll ridge located
along the northeasternmost part of the Skagi
mountain range. The Tindastdéll ridge extends
over 16 km and strikes NNW-SSE between Ska-
gafjordur in the east and the glacial valley of
Laxardalur in the west. The ridge culminates at
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1000 m a.s.l. in its southern part and its ele-
vation decreases to about 600 m a.s.l. in its
northern part. The ridge is a plateau deeply
dissected by cirques alternately located on its
east-facing and west-facing slopes, which gives
an undulating planform aspect to the preser-
ved plateau (Fig. 1). The cirques strike mainly
east/west, with the noticeable exceptions of
1st-order cirque 1 and 2nd-order depressions
located in cirques 4 and 7, striking north/
south.

The Tindastdll ridge is located at the outer
margin of a dismantled rhyolitic central volca-
no (Decaulne et al. 2007). The bedrock consists
of an upper tertiary sequence of basic, inter-
mediate and acid volcanic products with thin
interbedded sedimentary layers (Seemunds-
son, 1979; Langbacka and Gudmundsson,
1995; Kristjansson et al., 2004). Along the eas-
tern slope of the ridge, the lava pile is affected
by a dyke and fault assemblage that developed
mainly 3-7 Ma when a paleo-rift was active in
Skagafjordur (Garcia et al., 2003).

2.2 Pre-Quaternary benchmark surface

Glacial erosional features, such as flutes,
striae and elongated streamlines indicative of
active subglacial erosion, are widespread over
most valley floors in Northern Iceland (Bour-
geois et al., 2000), but these same features
are not observed on the adjacent plateau. The
sharp rim separating cirques from the adjacent
plateau also suggests that the erosive agents
reached their highest levels in cirque depres-
sions but left the surrounding slopes barely
touched. During glaciations, the plateaus of
Northern Iceland were probably occupied by
low erosive cold-based ice domes, preserving
the relief rather than rejuvenating it. Based
on these observations, we assume that the
plateaus of Northern Iceland have probably
conserved a topographic surface inherited
from pre-Quaternary time and provide a good
benchmark surface to estimate volumes and
rates of processes involved in the shaping of
cirques during the Quaternary.
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B Methodology

3.1 Mapping erosional landforms

Erosional landforms were identified from
field investigations and remote imagery. Ac-
curate geomorphological mapping was achie-
ved by exploiting a high-resolution imagery
dataset obtained from an airborne survey in-
cluding: (i) color aerial orthophotographs and
(ii) a 1x1 m resolution DEM generated from
airborne laser altimeter (LiDAR) measure-
ments. As the northernmost part of the study
area was not covered by the airborne survey,
the 30x30 m resolution ASTER DEM (METI and
NASA) and high-resolution aerial imagery from
Loftmyndir ehf., available online, were used.
Topographic maps of Iceland produced by Mal
og Menning were also used to complete the
cirque mapping. The LiDAR data were collected
and processed by ARSF-DAN and the resulting
point-cloud was transformed into a gridded
digital elevation model (DEM) using LAStools.
The aerial images were orthorectified and mo-
saicked using Agisoft Photoscan.

Due to the high-resolution remote datasets
used for the study together with the excellent
state of freshness of most erosional features of
interest, an accurate delimitation of these fea-
tures was possible. Interpretative aspects were
nonetheless part of the mapping processes
and need to be clarified:

- Cirques were drawn following the most
commonly used topographic criteria based on
the three break-in-slopes generally observed
along a longitudinal cirque profile (i.e. the up-
per cirque edge, the cirque headwall footslope,
and the shoulder step connecting the hanging
cirque to the downward valley; Evans and Cox
1974, 1995). As the cirques are located on the
edges of a plateau, the upper proximal parts
were easily drawn with high accuracy. Difficul-
ties arose mostly at distal locations in some
places where the topographic break-in-slope
connecting a hanging cirque floor to the adja-
cent valley side was unclear. If the bedrock step
was partly dismantled by steep gullies connec-
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Fig. 1 - (A) Location of the study area on the ASTER elevation map with superimposition of elevation (color ramp) and slopes (gray shade ramp).
(B) Location of the three studied areas along the Tindastdll ridge on the LiDAR elevation map with superimposition of elevation (color ramp) and
slopes (gray shade ramp). (C), (D), (E) Focus on the three studied areas along the Tindastdll ridge. (F) Panoramic snapshot of the east-facing slope
of the Tindastdll ridge taken from the east side of Skagafjordur together with an interpretative sketch of the main geomorphic features.

ting the hanging cirque floor to the adjacent
valley floor, the drawing of the cirque followed
the upper rim of these gullies. In the case
where the valley shoulder was buried under
sediments smoothing the evanescent break-
in-slope, the cirque was delimited by using the
closest contour line from the topographic map
of Iceland.

- For cavities related to RSFs, the drawing
was mainly driven by using DEMs. RSF scars ex-

hibit the same characteristics as cirques, with a
generally steep break-in-slope along the upper
rim. Difficulties arose, however, in the case of
RSFs where the basal part of cavities remained
partly buried by the deposits, preventing their
accurate delimitation.
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3.2 Morphometric variables

Morphometric variables for cirques were
defined after Evans and Cox (1974) and Del-
mas et al., (2014). The length | is measured
along the line that bisects the cirque from the
proximal cirque headwall to the shoulder step
delimiting the distal part of the cirque floor
(the bisector). The width w is taken as the
maximal distance between opposite sidewalls
(measured along a line orthogonal to the bi-
sector). For cirques, the amplitude a is the dif-
ferential elevation between the cirque head-
wall (calculated at the intersection point with
the bisector) and the lowest point reported on
the cirque floor, while for RSFs, the amplitude
corresponds to the greatest differential eleva-
tion between the headscarp rim and the floor
of the cavity.

3.3 Paleo-surface reconstruction and vo-
lume calculation
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phy of the plateau was reconstructed together
with the paleo-surface of the adjacent cirques
to preclude the contribution of gravitational
spreading to the cirque geometry.

The reconstruction based on a contour-in-
terval method enhanced the high-resolution
paleo-surface definition as contour lines pro-
vide robust information about the shape and
geometric aspect of the topographic surface
(Fig. 2). The first step consisted of deriving the
contour lines from the DEMs, with respect to
their spatial resolution (with 10-m intervals
for the LiDAR DEM and 20-m intervals for the
ASTER DEM, respectively). Sections of contour
lines coinciding with erosional features were
replaced by new ones (white dots - Fig. 2). The
shape and curvature of these manually-drawn
lines continued the shape and curvature of
adjacent contour lines (black lines — Fig. 2) to
fit as much as possible with the pre-incision
surface and preserve the general aspect of
the contour lines (Fig. 3B). Where the two ad-
jacent portions of contour lines ended in the

To compute the excavated volume
for each of the cirques and RSF cavities
previously identified, a step-by-step
methodology was built, based on a re-
construction of the paleo-topography
of the initial surface.

This reconstruction of pre-incision
surfaces relies on several linked as-
sumptions including (i) low erosion
rates on the plateaus during glacial

conditions, (ii) plateaus represent pre-
served relicts of pre-Quaternary sur-
faces, (iii) the “missing” surfaces of
eroded cirques are assumed to be flat
surfaces aligned on the present-day
elevation of the surrounding plateau
and (iv) erosion processes involved in
the “missing” volumes of cirques were
only active during the duration of the

Quaternary. Even if the plateau was
preserved from glacial denudation pro-
cesses during the Quaternary, it has
experienced significant gravitationally-
driven deformations resulting in its present-
day stair-cased aspect. In settings where gravi-
tational deformation has deeply modified the
initial geometry, the pre-deformation topogra-

Fig. 2 - (A) Reconstruction of paleo-isolines of surfaces dissected by cirques. (B) Recons-
truction of paleo-isolines of surfaces dissected by RSF cavities. Paleo-isolines are re-
constructed on the basis of 10-m isoline contours derived from LiDAR and ASTER DEMs

same concave or convex curvature angle, the
drawing of the missing isoline followed the
same curvature. Inversely, where the adjacent
part of a contour line ended in an opposite cur-
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Fig. 3 - Estimation of eroded volumes from cirques based on the reconstruction of the paleo-plateau. (A) Each cirque is delimited on the pre-
sent-day LiDAR-DEM. (B) Paleo-isolines corresponding to the pre-incision of glacial cirques are drawn (Fig. 6). (C) The paleo-DEM is derived from
reconstructed isolines with a cell resolution of 5x5 m. (D) Volume of eroded material is then calculated for each cell by subtracting cell values of

the present-day LiDAR DEM from the reconstructed paleo-DEM.

vature angle, the line was drawn conserving a
concave to convex shape to fit with the curva-
ture ends of the adjacent isolines.

Paleo-DEMs were then generated for each
erosional feature corresponding to the re-
constructed pre-erosion surfaces (Fig. 3C). The
paleo-DEMs were performed using the Topo
to Raster tool from ArcGIS™, which is specifi-
cally designed for local interpolation based on
contour lines (Hutchinson, 1993). To attenuate
resolution disparities between the LiDAR and
ASTER DEMs, a 5x5-meter cell size was assig-
ned to the paleo-DEMs.

For comparison purposes, elevation values
of paleo-DEMs and present-day LiDAR and AS-
TER DEMs were extracted to a calibrated 5x5
m grid before being re-assigned to new DEMs,
displaying both similar spatial boundaries and
similar spatial resolution with a 5x5 grid size re-
solution, using a bilinear interpolation method
(suitable for interpolation based on a regularly
positioned point dataset). Thus calibrated, the
DEMs can be evaluated for each cell by subtrac-
ting cell values of the present-day DEMs from
those of the paleo-DEMs using the GIS spatial
operator tool (Raster Calculator tool - ArcGIS™)
providing the difference in elevation calculated

for each cell (Fig. 3D). Finally, zonal statistics
and volume can be obtained for each feature
(Tables 1 and 2). The volume is given by:

V= IZ:MI (Zinitial(i) -Z ﬁnal(i))k cells ize)2
(1)
where is the elevation value of the
paleo-DEM, is the elevation value of the pre-
sent-day DEM, nbcell is the number of DEM
cells and cellsize? is the cell area (25 meters).

3.4 Estimation of erosion rates derived
from the excavated volume of cirques

The excavated volume of cirques was used
to derive Quaternary denudation rates. Our
approach postulates that the geometry of
cirques is the result of the combination of both
glacial and paraglacial denudation processes,
alternating during the succession of glaciation
and deglaciation cycles throughout the Qua-
ternary. This assumption has several implica-
tions for estimating the time during which the
cirques developed. It involves (i) estimating an
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approximate starting benchmark from which
cirque formation is initiated (i.e. the onset of
a glaciation-deglaciation cycle), (ii) subtracting
from this maximal duration, the Pleistocene
time-span during which processes involved in
shaping cirques were ineffective (i.e. during in-
terstadial sequences). Indeed, we assume that
the cirque development is only restricted to
the period of glaciation (i.e when glacial ero-
sion processes are actives) and to the short
interval of time following the deglaciation (i.e
the paraglacial period during which the main
RSF activity along deglaciated slope occurs).
The cirque development may cease after the
end of this paraglacial sequence, during inters-
tadial conditions, when both glacial processes
and paraglacial mass-movements are not ac-
tives.

The first glaciations occurred in Iceland
around 5 to 3 Ma but probably consisted of mi-
nor and local ice-fields as their deposits have
only been identified over restricted highland
areas (Geirsdottir et al., 2007). An age of 2.5
Ma has been estimated for the oldest glacial
deposits found on the northern coast of Ice-
land, in the Tjornes peninsula (Geirsdottir and
Eiriksson, 1994). Based on this observation, an
upper bound of 2.5 Ma was assumed for the
start of cirque initiation in the study area. Since
then, around 18 major glaciations have been
recorded in Iceland following a progressive in-
crease in ice-sheet activity (Geirsdottir et al.,
2007). Seven glaciations were documented du-
ring the last 1.5 Ma in Eastern Iceland. In Nor-
thernlceland, the Tjornes stratigraphy supports
the increasing ice-sheet activity that occurred
after 1 Ma, at the Mid-Pleistocene transition,
in relation to the transition from the 41 ka to
100 ka Milankovitch cycle-driven glaciations
(Eiriksson, 1985; Raymo et al., 1989; Geirsdoét-
tir and Eiriksson, 1994, 1996; Paillard, 2015). To
summarize, interstadial conditions predomina-
ted between 2.5 and 1 Ma while glacial condi-
tions dominated after 1 Ma with the develop-
ment of 100 ka glacial sequences interrupted
by 10 to 30 ka interstadial sequences. On the
basis of these observations, glacial conditions
may have prevailed during approximately half
of this 2.5 Ma Pleistocene sequence. Thus, a
1.25 Ma time-span is assumed for the glacial/
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paraglacial sequence.
Erosion rates can then be derived for cirques

from:
ol
At
(2)

where is the overall erosion rate, is the vo-
lume of the cirques, is the area of the cirques
and the duration associated with the cirques
(with a value of 1.25 Ma). In such an approach,
the cirque erosion rate includes both glacial
and paraglacial processes. Accordingly, it does
not strictly correspond to a glacial erosion
rate.

3.5 Assessing the contribution of paragla-
cial RSF activity to cirque shaping

RSF cavities provide a simple and useful
proxy to estimate the contribution of the last
paraglacial sequence to the present-day cirque
geometry. When RSF cavities are included in
the perimeter of cirques, the contribution of
RSF to the present-day cirque geometry can be
calculated. The RSF contribution is defined as
the ratio between the volumes of RSF cavities
included in the perimeter of the cirque and the
volume of this cirque. From this calculation,
an overall RSF contribution is extrapolated for
a defined number of glaciation-deglaciation
cycles. This overall RSF contribution ratio is gi-
ven by:

(3)

with the RSF contribution previously calcu-
lated and the number of glaciation and de-
glaciation cycles that presumably occurred
during the Quaternary (with a defined value
of 18 corresponding to the minimal number
of major glaciations estimated in Iceland since
2.5 Ma; Geirsdottir et al., 2007). This extrapo-
lation approach postulates that the volume of
RSF cavities produced during each paraglacial
sequence is constant, but this postulate is ob-
viously reductive (the implications and limits

79—



of this assumption are discussed part 4.5.2).
Nevertheless, it provides a benchmark (i) to es-
timate the number of glaciations and deglacia-
tions required to produce the present cirque
shapes and (ii) to discriminate paraglacial from
glacial processes and their relative contribu-
tion to the shaping of cirques.

Then, the volume related to glacial processes
can be extrapolated. It is given by:

G=V-P
(4)
In addition, the strictly glacial erosion ratesin
the shaping of cirques can be re-evaluated:

26
' (5)

where is the strictly glacial erosion rate, A
the surface area of the cirque and t the time
elapsed for the shaping of the cirque (with a
chronology of 1.25 Ma).

Finally, the time required to carve out a
cirque on the basis of glacial erosion can be es-
timated by:

i (6)

where V is the excavated volume from the
cirque and is the strictly glacial erosion rate.

ﬂ Results

4.1 A plateau deeply dissected by cirques

In planform, cirques exhibit a wide variety
of shapes and sizes (Table 1), from simple fea-
tures that are also the smallest ones (with sur-
face areas less than 1.2 x 10° m3 - cirques 2,
3 and 8) to large ones (with areas larger than
2.5x 10° m3 - cirques 1, 4, 5, 6 and 7). The va-
riety of features, in terms of both shape and
size, is also reflected by various | and w values
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ranging from 910 to 1910 m and 790 to 2340
m, respectively (Table 1). As values of a (ran-
ging between 183 and 591 m) are smaller than
| and w, cirques are mainly fan-shaped and
elongated in planform but relatively shallow
in amplitude. These observations are suppor-
ted by high scores obtained for I/a and w/a
ranging from 2.3 to 6.7 and from 3.1 to 5.5,
respectively (Table 1). This also suggests that
processes involved in both lateral and backwall
retreat were much more significant than those
involved in downwearing in the overall shaping
of cirques of the Tindastdll ridge.

The transversal profiles performed on LiDAR
and ASTER DEMs, perpendicular to the elon-
gated N/S axis of the Tindastéll, emphasize
an unsteady ratio between missing and relict
surfaces. In some cases, most of the paleic sur-
faces have been removed, given the deep inci-
sion of cirque 4 (profile D-D’ — Fig. 4), cirque 5
(profile F-F’ — Fig. 4) and cirque 7 (profile G-G’
— Fig. 4). In others, the pre-Quaternary inhe-
rited surfaces are still well preserved, given
the relative short incision of cirque 3 (profile
B-B’ — Fig. 4), cirque 2 (profile C-C’ —Fig. 4) and
cirque 8 (profile H-H’ — Fig. 4). Such differences
in shapes and sizes are also reflected in the cal-
culated volumes of cirques (Table 1): the small
ones (cirques 2, 3 and 8) logically record the
smallest volumes (ranging between 83.3 and
120.98 x 10° m3) while others range between
320.18 and 772.84 x 10° m3.

4.2 A plateau affected by gravitational
spreading

4.2.1 Gravitationally-driven fault reactiva-
tions

The Tindastdéll ridge is affected by an as-
semblage of brittle deformation features ex-
tending over the whole mountain range. Such
deformations have already been described in
the Skagafjordur area (Cossart et al., 2014; Co-
quin et al., 2015) and numerous studies have
pointed out the strong influence of glacier
geometric changes during deglaciation on the
activation of such ridge instabilities (e.g. Beck,
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Feature ID Area Length Width Amplitude  Volume I/'w I/a w/a
(10°m3)  (m) (m) (m)  (10°m?)

CIRQ 1 3469 2320 1890 346 563.87 1.2 6.7 55
CIRQ_Z 729 980 910 183 83.3 1.1 5.4 5.0
CIRQ_B 1197 790 1590 350 120.98 0.5 2.3 4.5
CIRQ_4 2595 2010 1850 359 360.49 1.1 5.6 52
CIRQ_S 3644 2340 1910 591 772.84 1.2 4.0 3.2
CIRQ_6 2817 2180 1510 492 320.18 14 4.4 3.1
CIRQ—7 3322 1990 1880 547 545.85 1.1 3.6 3.4
CIRQ_S 823 950 1060 321 105.78 0.9 3.0 3.3

Table 1 - Morphometric criteria and volume of cirques

1968; Bovis, 1982; Ballantyne, 1986, 1991,
1992, 1997, 2002, 2008; Savage and Varnes,
1987; Chigira, 1992; Jarman, 2006; Mege and
Bourgeois, 2011; McColl, 2012; Ballantyne and
Stone, 2013; Crosta et al., 2013; Jaboyedoff
et al., 2013; Coquin et al., 2015). These brittle
deformation features comprise an assemblage
of fault scarps positioned perpendicular to the
main slope, which divides the plateau into a
stair-cased assemblage of flat surfaces separa-
ted from each other by scarps (Figs. 5 and 7C
and D). This topographic aspect, commonly ob-
served in mountain ranges affected by gravita-
tional spreading (Agliardi et al., 2001), is outli-
ned by the transversal profiles drawn from the
LiDAR DEM (profiles D-D’, E-E’ and H-H’ — Fig.
4). The fault scarps are partly traceable on both
sides of cirque walls, on the adjacent plateau,
suggesting that the faults developed before the
opening and development of the cirques (Fig.
8). They strike mostly north and thus are sub-
parallel to the adjacent valleys, which is in good
agreement with a gravitationally-induced de-
formation. However, this orientation coincides
with that of the dyke and fault assemblage re-
lated to the Skagafjordur paleo-rift (Langbacka
and Gudmundsson, 1995; Bourgeois et al.,
2005; Johannesson and Saemundsson, 2009).
These similar orientations suggest that gravi-
tational spreading is controlled by the tectonic
assemblage, but the vertical displacements ex-
pressed in the present-day plateau topography
remain hard to reconcile with a purely tecto-
nic origin as the tectonic activity of the Ska-
gafjordur paleo-rift ceased 3 Ma ago (Garcia
et al., 2003), before the onset of Quaternary
glaciations (Geirsdottir et al., 2007). The defor-
mations observed on the Tindastéll ridge are

consistent with recent and local reactivations
of a fault system inherited from rifting before
3 Ma. Such local reactivations can be triggered
by gravitational spreading induced by deglacia-
tion. The inherited rifting fault assemblage is
thus a major predisposing factor for later gra-
vitationally-driven paraglacial deformation.

4.2.2 Gravitational spreading signature in
cirques

The ridge deformation related to gravitatio-
nal spreading has also exerted a significant in-
fluence on the shaping of cirques. This can be
specifically illustrated in the case of cirque 1,
which displays a N/S orientation similar to that
of the gravitational deformation previously
described, suggesting that cirque 1 first deve-
loped into an initial crestal graben related to
gravitational spreading (Fig. 8B and C). Close
links between cirque shape and inherited cres-
tal graben are also observed in cirques 4 and
7. While these display a main W/E orientation,
secondary cirques with a N/S orientation have
developed in close association with the N/S
fault scarp system, also suggesting that the pa-
raglacial ridge deformation guided the action
of glacial erosion along weaknesses during
subsequent glaciations (Figs. 5 and 7C).

Ridge deformations with significant vertical
displacement along inherited faults, associa-
ted with highly erosive RSF events, can also fa-
vor destroying cirque walls instead of shaping
them. For example, when the overall backwall
recedes along main slopes, given the highly ero-
sive paraglacial readjustments that outweigh
the efficiency of processes involved in the sha-
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Fig. 5 - Overall physiography together with a geomorphological map of the Tindastdll ridge. (A) LiDAR and ASTER DEMs of Tindastdll mountain
with location of pictures taken during field investigations (Fig. 3) and feature references for which volumes have been estimated (Tables 1 and 2).
(B) Geomorphological map of the Tindastdéll mountain showing the main glacial-paraglacial related features

ping of the cirque, the cirque incision and fur-
ther development cannot keep pace with the
widening of valleys of higher order. Such dif-
ferences in rates of destructive processes can
explain the absence or potential destruction of
cirques in the northern part of the study area
(profiles A-A’ and B-B’ — Fig. 4).

4.3 RSF signature in cirques

4.3.1 Post-glacial RSFs in cirques

Evidence of RSFs is widespread over all of
the study area (Figs. 5 and 6A, C, D and E). Fif-
teen RSF cavities connected to landslide debris
were identified, ranging from 59 to 5567 x 103
m? in surface area and from 0.08 to 12.88 x 10°
m3 in volume of displaced material (Table 2),
indicative of a wide variety of RSF sizes. The
preservation of the RSF deposit at the base of
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Fig. 6 — Views of the geomor-
phological features of interest
along the Tindastdll ridge to-
gether with their interpretative
sketches. (A) The snout of cirque
1 viewed toward the southwest.
Block 1 The slope is deeply affected by
= vertical displacements and RSFs.
Note the significant downward
displacement of block 2. (B) The
] ] north-facing sidewall of cirque
(RSEZ';’:‘TS(;‘?;T(‘;"IZZE” 6, looking south. The cirque wall
is affected by normal faulting
striking north. Note the stepped
= topographic surface in the exten-
E sion of the fault in the southward
direction indicating the tecto-
nic origin of the scarp. (C) The
same cirque wall viewed from
the opposite sidewall at an up-
per location, looking southwest.
Note the backwall receding trig-
gered by a rotational landslide
(RSF-6) giving an arcuate aspect
in planform to the southern
part of the cirque. (D) Cirque 3
viewed toward the south. Note
that the cirque headwall is af-
fected by a post-glacial transla-
tional mass-movement (RSF-4)
altering its linear aspect. (E) The
west-facing slope at the snout of
cirque 1, viewed from the oppo-
site sidewall. The linear aspect
of the cirque wall is altered by
Fault scarp two cavities suggestive of RSFs.
Note the absence of deposit at
the base of the cavity situated
on the left, suggesting that the
RSF occurred (i) coevally with the
last deglaciation sequence when
the cirque was still occupied by a
glacier, hence the supraglacially
emplaced RSF mass body was
rapidly conveyed by the glacier
or (ii) during a previous intersta-
dial stage and removed by sub-
sequent glacier readvances. (F)
The north-facing wall of cirque 5.
Note the linear headscarp with a
poorly defined short lateral scarp
indicating that an old RSF event
occurred but has since been re-
glaciated (i) partly eroding the
RSF lateral scarp/cavity and (ii)
completely removing the RSF de-
bris runout.

RSF scars

RSF deposit

Fault scarp

RSF deposit

Detritic material

RSF scars

RSF deposit

Absence of
RSF deposit

Rock glacier
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Fault scarp
Downthrown block

Fault scarp

Fig. 7 - Views of the geomorphological features of interest along the Tindastoll ridge (A) Dyke lineament incorporated in the
basaltic trap observed along the main east-facing valley slope, adjacent to Skagafjordur. Note the contrastive dipping between
dyke and lava pile. (B) The south-facing wall of cirque 4. Note that the cirque incision has revealed an intensely sheared rock
material within a fault zone area. (C) and (D) A succession of stepped flat surfaces separated by a steep scarp positioned
perpendicular to the main slope and decreasing from the inner to the outer part of the ridge. This topographic surface as-
semblage gives the Tindastdll ridge transversal profile a typical stair-cased pattern, commonly observed in areas affected by
gravitational spreading. Thus, this stair-cased assemblage is interpreted as the topographic expression of an en-echelon fault
system spreading all over the Tindastdll with a set of blocks being downthrown given the vertical displacement along the
fault system. These displacements probably correspond to gravitationally-induced fault reactivation occurring in the context

of deglaciation.

these cavities suggests that the RSF events oc-
curred after complete deglaciation and have
not since been removed by later glacier read-
vances. Six of these post-glacial RSF cavities are
located along the cirque walls, exerting a direct
influence on the overall excavated volume of
cirques.

Although high landslide susceptibility in
an area affected by DSGSD has been seen el-
sewhere (Capitani et al., 2013), establishing
a genetic link between the RSFs observed in
the study area and the more diffuse brittle de-
formations is difficult. Nonetheless, a general
overview of the spatial distribution of the RSFs
reveals that their cavities are mostly emplaced
along valley walls striking north, suggesting
that the failure planes of the RSFs are control-
led by the pre-existing tectonic assemblage
(Figs. 8, 9B and C).

4.3.2 Evidence of older RSF events in cirques

In addition, several depressions very similar
to these RSF cavities but without deposits were

observed in the spur end and at confluence lo-
cations analogous to RSF cavities. This observa-
tion supports the interpretation that these RSF
cavity-like depressions are probably also rela-
ted to RSF events. The absence of deposit at
their base is probably due to removal by sub-
sequent glacier readvances, suggesting that
RSF activity also occurred during a prior degla-
ciation stage. Such old RSF activity was docu-
mented mainly along the south-facing slope of
cirque 1 (Figs. 5 and 6E) and the north-facing
slopes of cirques 4 and 5 (Figs. 5 and 6F). In
cirques 4 and 5, the irregular and arcuate as-
pect of the rim (in planform) together with the
steep slope gradient suggest that significant
parts of the cirque wall are paraglacial in origin
but have since been partially reshaped during
subsequent glacier advances. In cirque 1, the
scarp is well preserved and only the RSF de-
posit is lacking, suggesting that the RSF event
probably occurred while the cirque floor was
still occupied by a glacier during the final stage
of deglaciation.
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Fig. 8 - Simplified sketch of the Tindastdll relief evolution over successive glacial-paraglacial stages (in planform). (A) Paleo-plateau before the
onset of the Quaternary glaciations. (B) First incision of the plateau edge by large-scale RSFs driven by gravitational spreading rock slope defor-
mations, which affect the basaltic plateau in the context of deglaciation (paraglacial sequence). (C) Glacial erosion concentrates along depres-
sions generated by previous RSF events and crestal grabens. Such an initial depression allows expansion of glacial troughs and cirques (glacial
sequence). (D) Present-day relief of the plateau deeply dissected by large cirques formed by the complex interplay of glacial and paraglacial

processes

Foature S, s, S, Amplitude  Volume  Scale rock mass deformation induced by
ID \ , m) (10° md) gravitational spreading, producing cres-

(10°m?)  (10°m?)  (10° m?)
tal grabens, scarps and counterscarps

RSF 1b 488 5079 5567 - - . .
RSF 2 435% 626 1061 73 1288 (Fig. 9B). At a regional scale, the glacial
RSF 3 224 - 67 727 unloading induced by ice-sheet melting
RSF 4 40 197 237 v 7572 may be followed by an increase in seis-
RSF 5 86* 112 198 55 1.96 ) . . i .
RSF 6 oq* 104 128 15 024 Mic activity due to viscoelastic adjust-
RSF 7 12 47 59 30 02 ments of the mantle and subsequent
Ezig ;g - - ;g ggj crustal deformations (Jull and McKenzie,
RSF 10 120% 241 363 46 181 1996). Acting together, stress debuttres-
RSF 11 303* 100 403 76 9 sing and seismic shaking may promote
RSF 12 89” 74 163 44 154 the development of a wide variety of
RSF 13 37 257 294 48 0.86

Table 2 - Morphometric criteria and volumes of RSFs

4.4 Reconstructed cirque genesis and deve-
lopment under the action of paraglacial ins-
tabilities

Slope and ridge instabilities reach their maxi-
mal intensity during the recession of glaciers.
The stress redistribution along the debut-
tressed valley slopes can generate the opening
of new tension cracks and joints in bedrock.
The whole ridge can also experience large-

instabilities along deglaciated slopes,
from minor rock falls to large RSFs. The gra-
vitationally-driven fault reactivation may also
act as a precursor of large scale RSFs along the
main valley slope adjacent to Skagafjordur and
Laxdardalur (Fig. 9C).

The openings of large cavities, from which
the material has been removed by the RSF
event, provide a good location for glaciers to
develop during subsequent glaciation. Once
the initial cavity is formed by the RSF, glaciers
can then assist the shaping of the cirque. The
development of tension cracks, joints and
fractures, which occurred along debuttressed
rockwall in the context of deglaciation, can

86—



(@YU (G A PARAGLACIAL MASS-MOVEMENT AS A DOMINANT PROCESS IN CIRQUE DEVELOPMENT: A CASE STUDY FROM NORTHERN ICELAND

E. Deglaciation

A. Glaciation

F. Glaciation

Fig. 9 - Interpretative 3D sketches showing the role of paraglacial ridges and slope destabilization processes in trough/cirque genesis and further
development. The present-day footprint of glacial cirques along the Tindastdll ridge is interpreted as being controlled by initial topographic
depressions formed under the action of large-scale paraglacial ridges and slope destabilization processes (DSGSDs and RSFs). (A) Full-glacial
condition. (B) Gravitational spreading process coeval with deglaciation (first step of paraglacial readjustment sequence). Note the initiation of
near-surface fractures and crestal grabens, mainly parallel to adjacent valley slopes. (C) Cirque initiation assisted by deep-seated RSF. Note that
the near-surface fractures promote the activation of large-scale and deep-seated RSFs, producing large cavities. (D) Cirque development assisted
by glacial denudation processes. Note that the RSF cavities promote the development of glaciers during subsequent glaciation, which in turn pro-
motes cirque widening and deepening assisted by glacial erosion processes. (E) Cirque development assisted by paraglacial RSFs. The activation
of second-order rock-slope failures in the context of deglaciation favors the development of cirques. (F) Source-area depression produced by
2nd-order rock-slope failures together with ridge-top depression areas initiated by gravitational spreading of the mountain ridge promote snow
and ice accumulation, assisting cirque development under the action of glacial erosion processes. (G) Large and deep cirques are produced by
the gravitational spreading and rock slope failures initiated under paraglacial conditions together with the action of glacial erosion processes
under glacial conditions.

also facilitate the action of glacial erosion pro-

cesses (plucking) during subsequent glaciation,
promoting rapid cirque widening and lengthe-
ning (Fig. 9D). Once cirques are already shaped,
2nd-order RSFs can occur along their walls du-
ring further deglaciation sequences (Fig. 9E).
Then, the RSF material accumulated on the
cirque floor will be eroded and evacuated by
subsequent glacier readvances (Fig. 9F).

4.5 Assessment of the RSF contribution to
the shaping of cirques

4.5.1 Unsteady contribution of RSFs to the sha-
ping of cirques

Analysis of the influence of paraglacial RSFs
on the making of cirques, based on the RSF
contribution ratio, highlighted an unsteady ef-
fect during the last ‘Weichselian’ paraglacial
sequence. The greatest values were reported
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in cirques 1 and 3, with RSF cavities explaining
3.5 and 4 %, respectively, of the whole volume
of cirques while cirques 2, 4 and 5 displayed va-
lues equal to 0 as no evidence of RSF deposits
was found (Fig. 10). This ratio describes the in-
fluence of the last paraglacial sequence compa-
red to the whole volume of cirques. Thus, the
seemingly low values point out large disparities
between its two components: the first (i.e the
volume of RSF cavity) reflects the action of one
local process (the RSF event) occurring during
a single paraglacial whereas the volume of the
second one (i.e the whole volume of cirque)
involved a complex combination of many pro-
cesses (mainly glacial, periglacial and paragla-
cial) operating during a succession of many gla-
cial and paraglacial sequences throughout the
Quaternary. Hence, the total contribution of
paraglacial RSFs requires the influence of RSF
activities during earlier paraglacial sequences
to be taken into account. Presumably, a mini-
mum of eighteen major glaciation and degla-
ciation cycles occurred in the last 2.5 Ma (Geir-
sdottir, 2007), and the overall RSF contribution
to the carving of the cirques in the Tindastall
ridge ranges between 1 and 71 % (Fig. 10). The
influence of RSFs is negligible for cirques 7 and
8, displaying values of 0.5 and 1.5 %, respecti-
vely, but predominant for cirques 1 and 3 with
values of 64 and 71 %, respectively.

4.5.2 Overall RSF contribution ratio in cirque
shaping is underestimated

The calculation of the overall RSF contribu-
tion ratio in the making of cirques is based on
the assertion that the last post-glacial RSF acti-
vity is representative of RSF activity of former
deglaciation sequences, implying that the RSF
contribution ratio was constant throughout gla-
ciation and deglaciation cycles of the Quater-
nary. An intuitive view will be that the volume
of RSFs will be maximal during the last paragla-
cial sequence when cirques are fully-developed
and provide more potential failure sites than
during previous ones. This view is however
disputed by observations made in several loca-
tions. In case of cirques 5 and 7 for example,
our observations indicate that the RSF activity
was null or negligible during the last paragla-
cial sequence but these cirques experienced
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older RSF activity during previous paraglacial
sequences (fig. 6 — F) suggesting that the RSF
activity was more important during previous
paraglacial sequences. These observations also
suggest that RSF activity varied from one pa-
raglacial sequence to another. As old RSF cavi-
ties and ridge deformations have been partly
reshaped by the glacial erosion of subsequent
glacier readvances, it is impossible to deter-
mine whether the overall excavated volume of
these cirques is related to glacial or paraglacial
processes. Consequently, the RSF contribution
on their shaping is largely underestimated by
the RSF contribution ratio. These observations
illustrate the limits of an approach based on
the assumption of a constant rate of RSF ac-
tivity throughout the Quaternary. Moreover,
the paraglacial processes involved on the sha-
ping of cirques are not limited to the action of
mass-movements. These paraglacial processes
also include the more diffuse backwall retreat
in the form of discrete rock-fall events and
gravitationally-driven ridge deformation. The
foot-slopes of cirque wall are covered by scree
deposits which suggest that the paraglacial
rock-fall events have exerted a non-negligible
influence on the carving of cirques (fig. 6 D, F
and K). Our observations also indicate that pa-
raglacial ridge deformation has also exerted a
significant role in the shaping of cirques 1, 4
and 7. Consequently, the real and complete pa-
raglacial influence on the shaping of cirques is
largely underestimated by the RSF contribution
ratio. Further investigations on the influence
of these ridge deformation or rock-fall activity
would be required to embrace the role of all
of these paraglacial processes in the carving of
cirques.

In addition, the number of glaciation and
deglaciation cycles is probably underestima-
ted in Icelandic cirques as stratigraphic and
sedimentological studies have mostly docu-
mented the highest magnitude glaciations
of the Quaternary (Geirsdéttir et al., 2007).
This hypothesis is supported by morphologi-
cal observations together with paleo-climatic
reconstructions. In Iceland, the relief reflects
competition between constructive agents (vol-
canism) and denudation processes, carving out
a range of erosional landforms, from 1st-order
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Fig. 10 - The map shows the RSF contribution ratio results in the making of the eight cirques of the Tindastdll ridge given the
number of paraglacial sequences used in the ratio: (i) for one paraglacial sequence (in black), (ii) for 18 paraglacial sequences
(in dark gray) and (iii) for 30 paraglacial sequences (in light gray).
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and simple features such as cirques or valley-
heads to main troughs and fjords. If the rate of
destructive processes is considered, 1st-order
cirques can only develop if their erosion rates
outweigh the rate of processes involved in fjord
and trough widening. Therefore, the presence
of 1st-order cirques indicates that the rate of
backwall retreat is greater for cirque walls than
for adjacent 2nd-order troughs and fjords, at
least during more recent times. This observa-
tion suggests that cirques have probably expe-
rienced many more glaciation and deglaciation
cycles during the Quaternary than valleys of
higher order. This is in good agreement with
paleo-ELA reconstructions, which point out the
great sensitivity of cirque glaciers to climate
change (Dahl and Nesje, 1992). While a short
cold event is sufficient for a glacier to develop
in a cirque, the glaciation of a large fjord re-
quires the several tens of thousands of years
of stadial conditions that prevailed during the
Quaternary. Moreover, paleo-climatic recons-
tructions from glacial, oceanic and terrestrial
proxies have revealed the high sensitivity of
oceanic and atmospheric conditions in the
central north Atlantic, supporting the idea that
Iceland probably underwent a high frequency
ice-sheet and/or ice-cap fluctuation during
the Quaternary in response to minor climate
changes (Geirsdéttir et al., 2009). Hence, small
climatic variations during the Quaternary may
have encouraged rapid and significant changes
in the accumulation-zone of regional ice sheets
and/or local ice-fields because of the topogra-
phic configuration of ice-catchments, mostly
characterized by widespread plateaus. In this
context, cirques were probably occupied by
rapidly-fluctuating outlets fed by ice-fields lo-
cated on surrounding plateaus. Thus, they pro-
bably experienced significantly more glacia-
tion and deglaciation cycles than the 18 main
glaciations recorded for 2.5 Ma. Extrapolation
must therefore take into account that cirques
may have experienced many more paragla-
cial sequences than previously estimated. At a
constant rate of paraglacial RSF activity, around
25 to 30 paraglacial sequences would be suffi-
cient to complete the overall shaping of cirques
1 and 3 (Fig. 11).
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Fig. 11 - The plot shows the potential influence of RSF activity on
the shaping of cirques given the number of glaciation-deglaciation
cycles. Note that for an RSF activity equivalent to the last paraglacial
sequence (in volume of eroded material), around 25 to 30 cycles can
explain the whole volume of cirques 1 and 3 and around 25 % of the
overall volume of Tindastdll cirques.

4.6 Estimation of strictly glacial erosion
rates

The erosion rates estimated for the 8 cirques
of the Tindastdll ridge range from 0.08 to 0.17
mm.yr with a mean value of 0.11 mm.yr (Table
3). As rates correspond to the missing volume
of eroded material compared to a pre-inci-
sion surface benchmark, these values reflect
an overall rate including both paraglacial and
glacial processes, which does not provide in-
sights into the individual contribution of each
of them.

Feature E, E, !

ID (mm/year)  (mml/year) (Ma)
CIRQ_1 0.13 0.05 3.25
CIRQ_2 0.09 0.09 1.27
CIRQ_3 0.08 0.02 5.05
CIRQ_4 0.11 0.1 1.26
CIRQ_5 0.17 0.17 1.25
CIRQ_6 0.09 0.08 1.42
CIRQ_7 0.13 0.13 1.27
CIRQ _8 0.10 0.10 1.29
Mean 0.11 0.09 2.01

Table 3 - Mixed and unmixed paraglacial and glacial erosion rates in
the shaping of cirques together with extrapolated time required to
carve out cirques on the basis of strictly glacial processes.

E1 - Overall erosion rates including both glacial and paraglacial pro-
cesses. strictly glacial erosion rates. Ez time required to carve out
cirques only on the basis of glacial erosion rates.
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Following previous speculation to distin-
guish the respective parts of glacial and RSF
processes from the overall missing volume, it
becomes possible to derive the strictly glacial
rates associated with the shaping of cirques. In
cirques where the RSF activity is different from
0, the strictly glacial rates vary from 0.02t0 0.13
mm.yr (Table 3). By assuming that both glacial
and paraglacial processes contributed to the
whole present-day cirque eroded volume, the
greater the volume related to paraglacial RSF,
the smaller the volume generated by strictly
glacial erosion processes. Hence, glacial ero-
sion rates are particularly low in cirques 1 and
3 while they logically display values very similar
to those of overall erosion rates in cirques 6, 7
and 8 where the calculated RSF contribution is
negligible.

Such an approach involves defining a stable
time duration applied to all the cirques (in this
case, 1.25 Ma or half of the Quaternary), as-
suming that all 8 cirques have a similar age.
However, if cirques started to form in RSF ca-
vities, they probably have different ages. The
excavated cirque volume is probably primarily
controlled by (i) the age of the initial activation
of the RSF event in which the cirque was for-
med and (ii) the intensity of RSF activity affec-
ting its cirque wall during subsequent paragla-
cial sequences. Cirques 2, 3 and 8 are probably
smaller because the RSF events in the cavities
of which cirques started to develop occurred
during a later paraglacial sequence than for the
large ones and/or because the initial cavity of
the RSF was smaller than for the large ones.

E Discussion

5.1 Uncertainties about glacial rates

The issue of erosive agents involved in the
development of cirques, in terms of both pro-
cesses and rates, remains central in glacial
geomorphology. To address this, Benn et Evans
(1998) reviewed the cirque erosion rates in
the literature (ranging between 0.008 and 0.8
mm.yr ).These encompass a wide variability
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given (i) the variety of measurement methods
used to estimate the rate, (ii) the diversity of
the settings and lithology, (iii) the differences
in Quaternary glacial dynamics (from the cold-
based passive margin of ice-sheets to surging
glaciers) and (iv) the wide time-span (from
years to millions of years). It also reflects the
difficulty of comparing rates similar to each
other given such a great variety of parameters
that influence the rate estimates. With equi-
valent methods (i.e. differential topographic
incision from a benchmark surface), Delmas et
al. (2009) found 20 rates in the literature, ran-
ging between 0.006 (André, 2001) and 2 mm.yr
(Hebdon et al., 1997). However, these rates en-
compass a great variety of landformes, lithology,
Quaternary glacial dynamics and/or duration
of processes precluding the derivation of ro-
bust analogies. Moreover, these rates are not
strictly glacial in origin as they span both sta-
dial and interstadial sequences. Yet, there are
numerous uncertainties, including the variety
of processes, their respective contribution to
cirque carving, their time duration and rate
evolution over time, which still remain com-
pared to rates based on cumulated excavated
volumes from a benchmark surface. Most of
them include a wide variety of processes that
could have been active during glaciation (i.e.
plucking, abrasion) or deglaciation (i.e. para-
glacial processes such as the fracturing of rock
walls induced by stress redistribution, rock falls,
RSFs, rock mass deformations) throughout the
succession of glaciation and deglaciation cycles
during the Quaternary. It is therefore difficult
to demonstrate clearly the role of glaciers as
an erosive agent in cirque shaping on the sole
basis of these erosion rates.

5.2 Predominant control of paraglacial
processes in the shaping of cirques

In glacial geomorphology, whether glacial
or periglacial processes are the most erosive
agents in the carving of cirques is still an issue
(Mercier, 2008). In the classic glacial theory of
cirques, the deepening of the cirque floor is
mainly controlled by glacial processes (pluc-
king and the work of basal meltwater under
temperate-based glaciers) while the periglacial
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ones (action of frost or weathering) control the
supra-glacial cirque-wall retreat (Evans, 2008).
Numerous morphometric analyses have been
carried out to support the dominance of gla-
cial or periglacial processes in the shaping of
cirques: deep-seated cirques confirm the pre-
dominant influence of glacial processes while
elongated ones support the primary role of pe-
riglacial processes. The cirques in the Tindas-
toll ridge are thus closely related to those el-
sewhere that display similar elongated shapes
but with the major difference that they have
a paraglacial, not a periglacial, origin. The hy-
pothesis of the major role of non-glacial pro-
cesses (paraglacial or periglacial) in the carving
of cirques is also in good agreement with seve-
ral studies that have found that the rates of ho-
rizontal lengthening of cirques are significantly
higher than their rates of vertical deepening.
In the southern Alps of New Zealand, Brook et
al., (2006) calculated a rate of 0.44 mm.yr for
backwall retreat and 0.29 mm.yr for vertical
deepening. In the Himalayas, along the north
face of Annapurna, Heimsath and McGlynn
(2008) found 0.42 + 0.16 mm.yr for vertical
deepening and 1.2 £ 0.5 mm.yr for horizontal
retreat.

Assuming that cirques are strictly related
to glacial erosional processes also implies a
coupling between denudation rates and gla-
cier dynamics throughout a glaciation cycle,
with rates increasing during glaciation and
decreasing during deglaciation. In the eas-
tern Pyrenees, however, Delmas et al. (2009)
found a very different pattern with low rates
during pleniglacial conditions (0.05 mm.yr )
contrasting with the peak erosion rate measu-
red during the Late Glacial transition to ice-free
conditions (0.6 mm.yr ). These results suggest
that erosion processes are mainly active during
deglaciation, in good agreement with the hy-
pothesis of a predominant control of paragla-
cial processes in the shaping of cirques. Such
observations suggest that the main role of
glaciers is not necessarily found in their presu-
med ability to erode bedrock and to excavate
cirques during glaciation.

Whereas the role of glacial processes in car-
ving out cirques remains hard to demonstrate,
numerous studies have pointed out the role of
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glacial debuttressing in the development of ma-
jor ridge and slope instabilities in the context
of deglaciation (Bovis, 1990; Ballantyne, 2002;
Ballantyne et al;, 2014; Jarman, 2006; Hewitt,
2009; Kellerer-Pirklbauer, 2010; McColl, 2012).
Paraglacial deformations can occur while the
adjacent valleys are still partly buttressed by
glaciers, suggesting that only a small lowering
of glaciers can promote ridge and slope ins-
tabilities (Bovis, 1982, 1990; Mege and Bour-
geois, 2011; McColl and Davies, 2013; Gour-
ronc et al., 2014). On the eastern side of the
Skagafjordur, the ridge of Hnjukar experienced
paraglacial gravitational spreading in an early
stage of the late Weichselian deglaciation whe-
reas the adjacent valleys were still occupied by
valley glaciers at least 300 meters thick, confir-
ming that the basaltic outcrops are highly sen-
sitive to minor changes in ice dynamics (Coquin
et al., 2015). Such observations provide good
evidence that only minor changes in glacier
dynamics can provoke significant paraglacial
instabilities.

5.3 Role of glaciers as conveyors to eva-
cuate debris

Numerous studies have also outlined the
role of deglaciation in the activation of mass-
movements (Ballantyne et al, 1998; Ballan-
tyne, 2013; Ballantyne and Stone, 2013; Wil-
son, 2005; Wilson and Smith, 2006). In the
Skagafjordur, many RSF deposits are still em-
placed on the valley floor, suggesting that the
most recent RSF activity occurred after the
Late Weichselian deglaciation (Jonsson, 1957;
Pétursson and Seemundsson, 2008; Cossart et
al., 2014). However, the absence of such mass
bodies under RSF cavities at several locations
in the study area indicates that RSFs also oc-
curred during previous times. This highlights
another significant role of the glacier in cirque
development, as a conveyor of RSF sediment.
These sediments will be evacuated either syn-
chronously or during the next glacier advance
depending on whether the cirque/valley floor
is still partly glaciated or already ice-free during
the RSF event. These observations emphasize
the positive feedback loop of the glacier in the
shaping of the cirque during glaciation and de-
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glaciation cycles: high rates of debris supplied
by slope instabilities induced by the receding
glacier during deglaciation will be conveyed
and evacuated by the glacier during subse-
guent glacier readvances, promoting both the
erosion and transport conditions required to
carve out the cirque.

5.4 Implication of a paraglacial origin of
cirques

Evolutionary models assume, rather than de-
monstrate, that cirques are glacial landforms,
meaning that the predominant controls in the
making of cirques are purely glacial processes,
active when glaciers occupy the cirques. Such
an assertion also provides the tempting op-
portunity to use morphometric attributes of
cirques as proxies for paleo-climate or Quater-
nary glaciation reconstructions (Sugden, 1969;
Aniya and Welch 1981; Haynes 1998; De Blasio
2002; Brook 2006; Principato and Lee, 2014).
However, the potential impact of non-glacial
processes, specifically paraglacial ones occur-
ring in the context of deglaciation, remain in
the shadow of these morphometric analyses.
In the case of a paraglacial origin of cirques, it
is not the intensity or the duration of glaciation
that primarily controls the shape and size of
present-day cirques but rather the frequency of
glacier fluctuations during the Quaternary: the
larger the size of a cirque, the greater the num-
ber of glacier fluctuations and thus the greater
impact of paraglacial processes involved in its
shaping. Analyzing the distribution of cirques
compared to the Quaternary ice-sheet dis-
tribution in the eastern Pyrenees, Delmas et
al. (2014) noted that the largest cirques were
mainly found in relatively low areas where gla-
ciers were less abundant and short-lived. In the
case of a dominance glacial erosion in shaping
cirques, the largest cirques might be observed
in areas that have experienced maximal gla-
ciations during the Quaternary. The location
of these cirques is, however, consistent with
cirques having a dominantly mass movement
origin. In addition, Delmas et al. reported that
the large features displayed high w/a and |/a
morphometric ratios, similar to those obser-
ved in the Tindastdll ridge, suggesting that they
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probably underwent great paraglacial activity
enhanced by a high frequency of glacier fluc-
tuations. These observations support the idea
that the shape and size of cirques can provide
insight into the intensity of paraglacial activity
and the frequency of Quaternary glacier fluc-
tuations rather than the duration of glaciations.
In the Westfjords of Iceland, Principato and Lee
(2014) observed a positive correlation between
cirque distribution and the distance to the pre-
sent-day coastline with the number of cirques
increasing seaward. The authors concluded
that the proximity of open water provides the
moisture supply favorable to the development
of cirque glaciers. It is interesting to note that
such a spatial correlation also coincides with
another, i.e. the amount of post-glacial vertical
uplift, which seems to increase from the inte-
rior of Iceland to the outer parts (Stewart et al.,
2000; Dauteuil et al., 2005). This is particularly
the case in the Westfjords where raised shore-
lines (that document the post-glacial rebound)
reach the maximal elevation of 150 m a.s.l.
recorded in Iceland (Ingdlfsson and Norddahl,
2001). Additionally, in the Skagafjordur area,
Cossart et al. (2014) noted that RSFs were more
abundant in the outer parts of the fjord where
post-glacial uplift had reached its maximum
activity, suggesting that RSFs can probably be
triggered by the seismic shaking induced by
post-glacial crustal deformations. Perhaps the
high level of post-glacial crustal deformations
in the outer parts of the Westfjords has promo-
ted high RSF activity, which might explain the
correlation between cirque distribution and
distance to the seashore.

E Conclusion

In this study, we have proposed a metho-
dology based on paleo-surface reconstruction
and calculation of missing volumes of cirques
and RSF cavities to assess the contribution of
RSFs on the carving of cirques of the Tindas-
toll ridge (at the time scale of the last paragla-
cial sequence and throughout the Quaternary)
and to estimate Quaternary denudation rates.
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According to the specific geological setting of
the Tindastéll where cirques and RSFs coexists,
this study highlights the potentially significant
impact of paraglacial mass-movements on the
shaping of these cirques.

(i) The results show that the paraglacial RSFs
exert an unstable influence, from null or negli-
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about the rates of vertical versus lateral/head-
ward erosion, thus providing support for mass
movement dominating the development of
the cirque.

gible in some cases to predominant in others. . Acknowledgments

(ii) The observations indicate that several
RSF deposits have been evacuated during gla-
cier readvances, highlighting both that cirques
of the Tindastdll have experienced mass-mo-
vements during previous paraglacial sequence
and that glaciers are efficient to transport and
evacuate the debris produced during the pre-
vious paraglacial sequence.
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ting that the real paraglacial activity in the car-
ving of cirques is probably underestimated by
the RSF contribution ratio.
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. Abstract

In Iceland, the Late Weichselian deglaciation led to para-
glacial topographic readjustments in the form of extensive
deep-seated gravitational slope deformation (DSGSD) and
local slope failures (landslides and rock-avalanches). Here we
provide age measurements for the Stifluhdlar rock-avalanche
(Trollaskagi Peninsula, Northern Central Iceland), which
indicate that this was active between the end of the Late
Weichselian deglaciation (15-13 ka cal. yr. BP) and 8200 +
1400 cal. yr. BP. Our surface observations also reveal that the
rock-avalanche was initiated by propagation and connection
of DSGSD failure planes, thus highlighting the role of DSGSD
as a precursor of landsliding in paraglacial settings. However,
comparisons with other examples of paraglacial rock slope
failures in Northern Iceland and in the world suggest that
DSGSD alone is not sufficient to trigger landslides and rock-
avalanches. The rock-avalanche of Stifluhdlar occurred due
to the combination of favorable preconditioning, predispo-
sing and triggering controls. The predisposing controls are:
(i) the conform-dip slope of the bedding plane in the basaltic
bedrock and (ii) the presence of intercalated poorly cohesive
layers of palagonite between the lava layers, probably acting
as basal sliding planes for the rock-avalanche. The rock-ava-
lanche was probably triggered by an enhanced seismic ac-
tivity that occurred during the Pleistocene-Holocene transi-
tion in relation to the post-glacial uplift.
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. Résumé

EnIslande, la déglaciation du Weichselian tardif a conduit a
d’'importants réajustements topographiques paraglaciaires.
Ces réajustements se déclinent sous la forme de processus de
déformation du relief par étalement gravitaire (DSGSD) et de
mouvements de masse (glissements de terrain et avalanches
rocheuses). Dans cette étude, on apporte des éléments de
datation de l'avalanche rocheuse du Stifluhdlar, datations
qui indiquent que celle-ci a été active entre la fin de la dégla-
ciation du Weichselian tardif (15-13 ka) et 8200 + 1400 ans
(age calibré). Nos observations de surface soulignent éga-
lement le role précurseur des déformations par étalement
gravitaire dans le déclenchement des glissements de terrain.
La comparaison avec d’autres processus de réajustement pa-
raglaciaire en Islande et dans le monde suggére néanmoins
gue les processus d’étalements gravitaires a eux seuls ne
sont pas suffisamment efficaces pour déclencher des mou-
vements de masse. En effet, I'avalanche rocheuse du Stiflu-
holar est le résultat d’une combinaison complexe de facteurs
favorables a son déclenchement. Les paramétres structurels
tels que le pendage des bancs de basaltes, conformes a la
pente, ainsi que la présence entre ces bancs de couches peu
cohérentes de palagonite ont joué un réle déterminant dans
son déclenchement. Le déclenchement du glissement a pro-
bablement été encouragé par une augmentation de l'activité
sismique au cours de la transition Pléistocene-Holocéne en
lien avec le rebond glacio-isostatique.




. Version abrégée en francais

Une attention croissante est portée par la
communauté des géomorphologues a I'analyse
des conséquences de la déglaciation sur les re-
liefs des milieux froids (Bovis, 1982 ; Whalley
et al., 1983 ; Ballantyne, 2002 ; Ballantyne et
al., 2014 ; Arsenault and Meigs, 2005 ; Jarman,
2006 ; Wilson and Smith, 2006 ; Hewitt, 2009
; McColl, 2012 ; Crosta et al., 2013 ; Mercier
et al., 2013 ; Cossart et al., 2014). Les versants
désenglacés sont soumis a des processus de
déstabilisation et de déformation qui s’expri-
ment selon des modalités variées : glissements
de terrain, avalanches rocheuses, étalement
gravitaire. L'étalement gravitaire se traduit par
le développement de fractures et de failles es-
sentiellement paralléles aux courbes de niveau
et le long desquelles les blocs individualisés
vont se déplacer, donnant naissance a des gra-
bens le long des crétes et a des escarpements
a regards amont ou aval le long des parties
supérieures des versants (Agliardi et al., 2001
; Mége et Bourgeois, 2011). Les facteurs de
controle qui commandent le développement
de ces déformations par étalement gravitaire
sont multiples : décohésion post-glaciaire, dis-
parition des souténements le long de pentes
rendues particulierement abrupte par le travail
de I'érosion glaciaire (Zichinsky, 1966; Augus-
tinus, 1995 ; Ballantyne, 2002), regain d’ac-
tivité sismique lié aux réajustements glacio-
isostatiques de la croute terrestre (Agliardi et
al., 2001; Hippolyte et al., 2006; McColl, 2012;
Cossart et al., 2014). Les relations entre étale-
ment gravitaire et mouvements de masse sont
encore peu connues. Peu de travaux se sont
intéressés au role potentiel des déformations
par étalement gravitaire dans la mise en place
des mouvements de masse. Dans cette étude
on cherche donc a identifier les relations spa-
tiales entre les déformations par étalement
gravitaire et les mouvements de masse ainsi
gue les relais qui sont susceptibles de conduire,
dans le temps, d’un processus a l'autre. Située
dans le nord de l'lslande, la péninsule monta-
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gneuse du Trollaskagi représente un terrain de
recherche adapté pour alimenter la réflexion
sur ces questions dans la mesure ol de nom-
breux versants présentent des déformations
par étalement gravitaire et des mouvements
de masse. Dans cette étude, on s’intéresse plus
précisément au massif basaltique du Holtshy-
rna, localisé a I'extrémité nord de la péninsule.
Son versant ouest présente dans sa partie su-
périeure de nombreuses déformations par
étalement gravitaire tandis que sa partie infé-
rieure est affectée par de nombreux mouve-
ments de masse. Observations géomorpholo-
giques et cartographie des déformations sont
réalisées conjointement avec des datations de
I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar dont le dé-
pot a barré la vallée et provoqué la formation
d’un lac de barrage a 'amont, le Stifluvatn. Des
fosses ont été excavées dans les tourbieres
localisées dans les petites dépressions fer-
mées qui jalonnent I'avalanche rocheuse a la
recherche d’éléments datables — couches de
cendres volcaniques (tephras) et macro-restes
végétaux — dans le but de proposer de nou-
veaux jalons chronologiques de l'activité para-
glaciaire dans la région et de préciser le relais
des processus de déformation du versant au
cours de la séquence paraglaciaire. Les résul-
tats les plus significatifs de cette étude sont les
suivants :

- Les observations de terrain indiquent que
les mouvements de masse se développent ini-
tialement le long de plans de rupture générés
au préalable par la dynamique d’étalement
gravitaire, ce qui souligne l'influence significa-
tive des déformations par étalement gravitaire
dans I'amorce des mouvements de masse, au
moins a I’échelle de la région d’étude.

- l'analyse des orientations de failles asso-
ciées aux déformations par étalement gravi-
taire et des niches d’arrachement des mouve-
ments de masse supporte aussi I'hypothese
d’un contréle de I'étalement gravitaire dans la
mise en place des mouvements de masse.

- Les éléments de datation obtenus dans les
tourbieres situées a la surface de I'avalanche
rocheuse du Stifluhdlar permettent de caler la
séquence de mise en place du glissement entre
la fin de la déglaciation du Weichselian tardif
(entre 15 et 13 ka) et 8200 + 1400 ans (age ca-




libré).

- Cette chronologie est conforme aux travaux
de datation consacrés a d’autres glissements
dans la région (Mercier et al., 2013 ; Decaulne
et al., accepté) et ailleurs dans le monde (Mc-
Coll, 2012 ; Ballantyne et al., 2014) et vient
confirmer I'existence d’une période de désta-
bilisation gravitaire des versants lors de la tran-
sition Pléistocene-Holocene.

Introduction

Rock Slope Failure (RSF) is a major para-
glacial denudation process in mountains that
have experienced glaciation and deglaciation
sequences (Bovis, 1982; Ballantyne, 2002; Jar-
man, 2006; Wilson and Smith, 2006; Hewitt,
2009; Kellerer-Pirklbauer et al., 2010; Mege
and Bourgeois, 2011; McColl, 2012; Crosta et
al., 2013). Transitions from glacial to non-gla-
cial conditions can increase RSF by altering
the stability of deglaciated slopes in four diffe-
rent ways: (i) removal of supporting ice along
valley-side slopes (i.e. glacial debuttressing;
Zichinsky, 1966; Ballantyne, 2002), (ii) rock
slope steepening by glacial erosion processes
(Augustinus, 1995), (iii) bedrock stress release
and viscoelastic crustal readjustments due to
post-glacial unloading (Agliardi et al., 2001;
Hippolyte et al., 2006; McColl, 2012; Cossart
et al., 2014) and (iv) water infiltration in rock
joints and associated weathering (Whalley et
al., 1983; Bachmann et al., 2009).

RSF encompasses a wide range of gravi-
tational slope instabilities including: (i) bulk
mountain ridge spreading, also referred to as
sackung or deep-seated gravitational slope
deformation (DSGSD) and (ii) local slope fai-
lures in the form of landslides and rock-ava-
lanches (Ballantyne, 1986; Jarman and Ballan-
tyne, 2002; Jarman, 2006; Ballantyne, 2008).
DSGSD is characterized by slow motions and
limited slope displacements along distributed
and disrupted failure planes producing typical
ridge-top grabens, scarps and counterscarps
associated with upslope- and downslope-dip-
ping faults along bulged upper slopes, respec-
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tively (Agliardi et al., 2001). Landslides and
rock-avalanches involve more rapid displace-
ments of material along a continuous detach-
ment surface creating a distinct headscarp and
a mass body deposit (Jarman, 2006).

In spite of this theoretical distinction
between DSGSD and landslides, the identifica-
tion of spatial relationships and possible causal
links between DSGSD and landsliding remains
controversial. Several authors have pointed out
that DSGSD represents a transient state of gra-
vitational instability that can eventually lead to
landslides and rock-avalanches once a critical
threshold is reached. The idea that DSGSD is a
significant precursor of landsliding is supported
by surface observations (Evans and Couture,
2002; Evans et al., 2006; Mége and Bourgeois,
2011; Gourronc et al., 2014), cosmogenic da-
ting (Bigot-Cormier et al., 2005), spatial statisti-
cal analyses (Capitani et al., 2013) and numeri-
cal modeling (Bachmann et al., 2009). The idea
has been challenged, however, by Hewitt et al.
(2008), who argued that DSGSD is not a signifi-
cant factor in explaining the causes and spatial
distribution of landslides.

There are still many issues concerning the
possible existence of a temporal relationship
between DSGSD and landslides. These are
mostly related to the timing and kinematics of
DSGSD, which remain poorly constrained. In
some cases, DSGSD spans thousands of years
(Cruden and Hu, 1993; Agliardi et al., 2009;
Hippolyte et al., 2009; Ballantyne and Stone,
2013) and experiences unsteady rates of ac-
tivity with quiescent stages alternating with
reactivations (Beget, 1985; Bigot-Cormier et
al., 2005). In other cases, DSGSD seems to be
coeval with deglaciation and to occur while
valley-side slopes are still partly buttressed by
glaciers (Bovis, 1982; Evans and Clague, 1994;
Arsenault and Meigs, 2005; McColl and Davies,
2013; Coquin et al., 2015).

Considering the complex interplay between
the mechanisms involved in paraglacial landsli-
ding and the complexity of post-glacial DSGSD
kinematics, the potential influence of DSGSD as
a preparatory factor for subsequent landsliding
remains unclear. These issues may be summa-
rized in the form of the following questions.

- Can a spatial relationship between




DSGSD and landslides be established on the
basis of surface observations? Are DSGSD and
landslides geometrically related?

- Can a temporal relationship between
DSGSD and landslides be established on the
basis of age measurements? Is DSGSD a tran-
sient stage of slope instability, which can even-
tually lead to landsliding?

To give new constraints to these questions,
we combine surface observations and age
measurements on the basaltic Holtshyrna
ridge (Trollaskagi Peninsula, Northern Central
Iceland). In this region, there are many post-
glacial landslides (Jonsson, 1957; Whalley et
al., 1983; Pétursson and Saemundsson, 2008)
and recent studies have provided new chrono-
logical insights for several of them (Mercier et
al., 2013; Decaulne et al., submitted). Fewer
studies have been devoted to DSGSD in this
region, although numerous ridges exhibit evi-
dence of this kind of slope deformation (Coquin
et al., 2015). Other studies have demonstrated
the role of post-glacial rebound in landslide
triggering (Cossart et al., 2014) and spatial dis-
tribution (Feuillet et al., 2014). In sections 2
to 4, we focus on the Holtshyrna ridge, which
exhibits a contiguous and nested assemblage
of DSGSD features and landslides. In section
5, we discuss the relationship between DSGSD
and landslides on a larger scale, by comparing
these local observations with other studies in
Northern Iceland and in the world.

E Study area

The Troéllaskagi peninsula is a mountain pla-
teau dissected by cirques and troughs and
bounded by two fjords striking north, Ska-
gafjordur in the west and Eyjafjordur in the
east. The Holtshyrna ridge is located in the
northwestern part of the peninsula. It stands
between 500 and 800 m. a.s.l. on average and
locally culminates at 1020 m. a.s.l. It strikes
NNW and extends over 12 km between the
Flj6taa valley in the west and the Holtsdalur
trough in the east (Fig. 1).

The bedrock of the ridge is a pile of closely-
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jointed basaltic layers that dip gently (12° on
average) westward, interbedded with poorly
cohesive red vesicular layers. These red layers
were produced by palagonization, weathering
and thermal metamorphism of the bedrock
(Roaldset, 1983). The basaltic pile is 10 to 15
Ma old (Johannesson and Saemundsson, 2009)
and is intersected by an assemblage of dykes,
sills and faults, which developed between 3
and 7 Ma (Garcia et al., 2003).

The western slope of the ridge is affected
by various kinds of landslides: (i) rotational
slides, (ii) translational slides (cataclasmic,
subcataclasmic and arrested slides sensu Jar-
man (2006)) and (iii) one rock-avalanche, the
Stifluhdlar rock-avalanche (18°58'50”W and
65°59’30”N). This landslide can be classified as
a rock-avalanche given: (i) the size of the depo-
sit, up to 10° m?, (ii) the long runout distance,
eight times the total vertical distance, and (iii)
the landslide material, which consists mainly of
a fine matrix suggesting a high degree of pul-
verization of the rock during the displacement
(Davies, 1982)

The western slope of the ridge can be sub-
divided into 3 distinctive areas, which differ
in slope gradient and shape (Fig. 2). The first
area is located north of the Stifluhélar rock-
avalanche. Its upper part consists of an as-
semblage of stair-cased low-gradient (10-15°)
conform-dip slopes, 700-1000 m in length
and standing between 500 and 660 m. a.s.l.
Its lower part is steeper (between 20 to 35°)
and is connected to the upper part by a sharp
break-in-slope. The second area corresponds
to the large depression formed by the Stiflu-
hélar rock-avalanche. The preserved upper
part consists of a series of 20-25° slopes, only
200 to 400 m in length and standing between
600 and 700 m. a.s.l. The lower part has a 12°
slope gradient and stands between 100 and
500 m a.s.l. It is separated from the upper part
by the 50° steep headscarp of the Stifluhdlar
rock-avalanche. The third area is located south
of the Stifluhdlar rock-avalanche and exhibits a
constant 20-25° slope gradient.
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Fig. 1 - Location map of the study area in Iceland (A), location map of the Stifluhdlar rock-avalanche in the Holtshyrna ridge (B), aerial orthophoto
of the Stifluhdlar rock-avalanche (C), panoramic photograph looking south with the rock-avalanche deposit in the foreground and Lake Stifluvatn in
the background, (D), and interpretative transversal profile of the rock-avalanche (E).

Fig. 1 - Carte de localisation du secteur d’étude en Islande (A), carte de localisation de I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar dans le massif du Holtshy-
rna (B), orthophoto de I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar (C), photographie panoramique prise vers le sud avec vue sur le dépét de I'avalanche
rocheuse au premier plan et avec le lac du Stifluhdlar au second plan (D), et profil topographique interprétatif de I'avalanche rocheuse (E).
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E Methodology

3.1 Geomorphic survey

A geomorphic survey based on field obser-
vations and remote imagery analyses was car-
ried out to identify and map the range of RSF
features observed in the study area. A detailed
field examination was carried out on the Stiflu-
hdlar rock-avalanche and on its upper slope to
identify brittle deformation related to DSGSD
(ridge-top trenches, scarps and bulged slopes
intersected by counterscarps). Remote image-
ry analyses were performed on high-resolution
aerial imagery (ja.is/skipulag.is/ and Google
Earth) combined with the 30x30 m resolution
ASTER DEM from METI and NASA. RSF features
were recognized according to the classification
of Jarman (2006), which provides a theoretical
support to distinguish DSGSD features from
the variety of translational landslides (cataclas-
mic, subcataclasmic or arrested slides), based
on the amount of displacement.

3.2 Age measurements

To constrain the timing of RSF, a methodo-
logy similar to that described in Mercier et al.
(2013) and Decaulne et al. (in review) was used,
combining (i) radiocarbon age measurement,
(ii) tephrochronology, and (iii) age-depth mo-
del calibration. Six pits were excavated in the
Stifluhdlar rock-avalanche deposits, following a
longitudinal profile from the distal part at 109
m a.s.l. to the proximal part, in contact with the
rock-avalanche south-facing sidescarp. One log
was also excavated in a peat area at 336 m a.s.l.
on a secondary rotational landslide, which oc-
curred after the main landslide event. Most
pits were excavated in local depressions over
the rock-avalanche body, sufficiently enclosed
to trap water and sediment influx and so record
soil and slope dynamics that occurred after the
rock-avalanche event. In such settings, the to-
pographic conditions favored the development
of prehistoric birch-juniper woodland during
the early-Holocene cooling sequences (Bjorck
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et al., 1992). Birch remnants were sampled wi-
thin organic-rich layers found in the deepest
parts of several pits, providing valuable organic
material for radiocarbon age measurements.
The selected samples were analyzed at the
Gliwice radiocarbon laboratory of the Institute
of Physics, Silesian University of Technology
(Poland). A detailed description of the sample
preparation and spectrometer calibration is
provided in Pawlyta et al. (1998) and a detailed
description of the accuracy of the radiocarbon
ages obtained is given in Pazdur et al. (2003)
and Tudyka et al. (2010). The radiocarbon ages
for the two samples GDS-1871 and GDS-1872
were calibrated with OxCal v4.2.4 software
(Bronk Ramsey and Lee, 2013) and atmosphe-
ric curves with Intcal13 (Reimer et al., 2013).

Sediments trapped in depressions over the
rock-avalanche also include ash layers (tephra)
originating from explosive volcanic events.
When these tephra were found in lacustrine
deposits, the radiocarbon age measurement of
the organic layers found in direct stratigraphic
contact with the tephra provided chronological
constraints for the age of the volcanic event. In
addition, the emissive volcano was identified
by geochemical analyses of the tephra glass
shards.

Five tephra layers originating from the Mt
Hekla volcanic system have been described in
post-glacial sediments in the Skagafjordur area
(Larsen and Thorarinson, 1977; Larsen and
Eiriksson, 2008). Four of these are present in
the Stifluhdlar pits and include: (i) the two H3
and H4 light-ocher colored silicic tephras, da-
ted at 3014 £ 50 cal. yr BP and 4211 + 31 cal. yr
BP, respectively (Dugmore et al., 1995), (ii) the
H1 white colored ryolitic tephra corresponding
to 1104 AD (Larsen and Eiriksson, 2008) and (iii)
a dark colored basaltic tephra corresponding
to either the 1300 AD or the 1766 AD volcanic
events (Larsen and Eiriksson, 2008). The dark
colored basaltic Saksunarvatn tephra layer has
also been observed at several locations in Ska-
gafjordur (Gudbergsson, 1975; Jénsson, 2005).
It corresponds to a major eruptive sequence,
which occurred at the Pleistocene-Holocene
transition, at around 10.2 Ka BP (Grénvold et
al., 1995; Birks et al.,, 1996; Thordarson and
Hoskuldsson, 2008; Geirsdottir et al., 2009).




The presence of the Saksunarvatn tephra was
suspected on the Stifluhdlar rock-avalanche,
given the presence of dark glass shards found
in hard sand-clay layers in several pits, but our
geochemical analyses of the material sampled
in these layers refuted this hypothesis.

ﬂ Results

4.1 Physiographic description of slope de-
formations

RSF extends for about 8 km along the wes-
tern flank of the Holtshyrna ridge (Fig. 2).
Three distinctive areas can be distinguished
over the mountain slope: (i) the ridge crest is
dominated by extensional deformation along
single to multiple high-angle outward dipping
normal faults associated with crestal grabens
and steep scarps, disposed parallel to the ele-
vation contours, (ii) the bulged upper slope is
characterized by extensional features in the
form of minor scarps and counterscarps and
(iii) the lower slope is affected by landslides.

4.1.1 Upper slope DSGSD

In the northern part of the study area, the
ridge crest exhibits a major fault scarp 1400 m
in length and 30-50 m in height (profiles AA’,
BB’ and CC’ — Fig. 3). Locally, the ridge crest
also exhibits multiple fault scarps, resulting in
the formation of a double-crested ridge (pro-
file BB’ — Fig. 3). The fault assemblage displays
a N-S to NNE-SSW orientation aligned with the
adjacent valley slopes, a feature indicative of
gravitationally-driven deformation. The ver-
tical displacement along the master fault de-
creases southward as the slope crest cross-pro-
file becomes more convex (profiles DD’ and EE’
— Fig. 3). Between profiles EE” and FF’, the ridge
crest has experienced remarkable bedrock de-
formations along multiple inward dipping fault
scarps, producing multiple crestal ridges and
bulging on both the western and eastern slopes
of the ridge (Fig. 4 A). The scarps are 100 m in
length, 5-8 m in height and display an arcuate
shape in planform, sub-parallel to the eleva-
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tion contours. The northern part of the ridge
exhibits a fault scarp 1.6 km in length and 40
m in height, which divides the upper slope into
two low-angle slope surfaces (profiles BB’ and
CC’ — Fig. 3). On either side of this scarp, the
bedrock deformation consists of a near-surface
assemblage of scarps and counterscarps, 300-
500 m in length and 1-5 m in height. Most of
these brittle features strike N-S or NNE-SSW
and are parallel to the elevation contours. At
the southernmost part of the mountain ridge,
the ridge crest exhibits a 20-40 m high scarp
produced by a sub-vertical slip along a major
outward dipping fault (profile I’ — Fig. 3). South
of the Stifluhdlar rock-avalanche, the upper
slope deformation consists mainly of a bulged
slope intersected by counterscarps (profiles
FF’, GG’, HH’ and II’ - Fig. 3). The counterscarps
display NNW-SSE to NNE-SSW orientations
and converge northward. They are straight or
arcuate, 100-1000 m in length and 1-10 m in
height.

In conclusion, the upper slope of the Holtshy-
rna ridge consists of an assemblage of exten-
sional bedrock deformation typical of DSGSD,
with near-surface outward dipping and inward
dipping fault scarps along bulged slopes, res-
pectively (Fig. 5 A, B, Cand D).

4.1.2 Lower slope landslides

The toe of the western slope of the Holtshy-
rna ridge is covered by landslide deposits (Fig.
2) that originated in the 12° west-dipping ba-
saltic sequence. They consist of mostly trans-
lational failures of bedrock wedges controlled
by discontinuities in the lava pile. The lands-
lide deposits exhibit a wide range of run-out
displacement magnitudes, from long-traveled
(i.e. cataclasmic landslides) to short-traveled
(i.e. arrested landslides). The former display
well-defined landslide mass bodies disconnec-
ted from their source area and exhibit sharp
head/sidescarps. The latter are characterized
by poorly-defined mass bodies and unclear
head/sidescarps as their deposits have remai-
ned partly in their source area.

The Stifluhdlar rock-avalanche represents
a notable exception to this classification. It is
characterized by an exceptionally long run-
out distance (the largest one documented to
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Fig. 3 - Transverse elevation profiles along the Holtshyrna ridge extracted from the ASTER DEM. Note the transition between the upper slopes
affected by DSGSD and the lower slopes affected by landslides.

Fig. 3 - Profils d’altitude transversaux réalisés le long du massif du Holtshyrna et extraits a partir du MNT ASTER. Noter la transition entre la
partie haute du versant soumise au processus de déformation par étalement gravitaire et la partie basse, affectée par des glissements de
terrain.
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Fig. 4 - Views of the Holtshyrna ridge geomorphological units (DSGSD and landslide features)
Fig. 4 - Vues sur les entités géomorphologiques du massif du Holtshyrna (déformations par étalement gravitaire et glissements)

A: View to the northernmost part of the Holtshyrna mountain side — note that the steep landslide headscarp is aligned on the upslope DSGSD
scarps (outlined by snow-patches); B: View toward the Stifluhdlar rock-avalanche from the opposite valley-side — note that the deposit has dam-
med the valley floor, resulting in the formation of the Stifluvatn upstream; C: View southward from the upper slope adjacent to the Stiflundlar
—the ridge is affected by a DSGSD, resulting in the formation of de-doubled ridges and arcuate counterscarps aligned with slopes; D: View of the
southern upper slope adjacent to the Stifluhdlar — note the succession of stair-cased linear counterscarps 5-8 m in height aligned with slopes; E:
View within a DSGSD counterscarp; F: View toward the north. Note the deformations related to the DSGSD in the foreground and the distal part
of the Hofdahdlar rock-avalanche deposit in the background

A : Vue sur la partie nord du massif du Holtshyrna — noter que le plan de glissement est aligné sur les déformations par étalement gravitaire de la
partie haute du versant (soulignées par les névés) ; B : Vue sur I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar depuis le versant opposé — noter que le dépét
a barré le fond de vallée, provoquant la formation en amont du lac de Stifluvatn ; C : Vue vers le sud depuis le versant adjacent au Stifluhdlar — la
créte a subi des déformations par étalement gravitaire, provoquant la formation de crétes dédoublées et d’escarpements a regard amont sur les
versants adjacents; D : vue sur la partie haute du versant, directement au sud du Stifluhdlar — noter la succession d’escarpements a regard amont,
de 5 a 8 m de hauteur, étagés et alignés sur les courbes de niveau ; E : Vue sur le revers d’un escarpement a regard amont ; F : Vue vers le nord. No-
ter au premier plan les déformations par étalement gravitaire et a 'arriere-plan, la partie distale du dépét de I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar.

date in the Skagafjordur area) and includes sli-
ding and flowing processes (Fig. 5). The rock-
avalanche originated in a low-gradient slope
(20-25°) and at an elevation ranging from 640
to 690 m a.s.l. (profile EE’ — Fig. 3). The main
west-facing headscarp consists of a steep slope
(50°), approximately 100 m in height and 800
m in length. This is connected to a major south-

facing sidescarp 140 m in height and 1.2 km in
length. Above both the headscarp and the si-
descarp, the upper slope is affected by DSGSD
scarps and counterscarps. The main deposit
exhibits an elongated shape stretching wes-
tward over 3.25 km; it is 800 m in width in its
proximal part and reaches a maximal width
of 1.7 km in its distal part. At the toe, the top
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Fig. 5 - Geomorphological map of the Stifluhdlar rock-avalanche
Fig. 5 - Carte géomorphologique de I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar

1: Rock-avalanche deposit; 2: Secondary translational landslide deposit; 3: Rotational landslide; 4: Other slope de-
posits; 5: Scree; 6: Main transversal ridges; 7: Contour of landslide deposit; 8: Landslide scarp; 9: Sliding plane; 10:
Break-in-slope; 11: Fault; 12: Counterscarp; 13: DSGSD scarps; 14: Direction of slide; 15: Drainage; 16: Peat bog area;
17: Lake; 18: Road; 19: Elevation point

1 : Dépbt d’avalanche rocheuse ; 2 : dépdt de glissement translationnel secondaire ; 3 : glissement rotationnel ; 4 :
Autre dépbéts de pente ; 5 : Eboulis ; 6 : Principaux bourrelets de glissement ; 7 : Contours de glissement ; 8 : Escarpe-
ment de glissement ; 9 : Plan de glissement ; 10 : Rupture de pente; 11 : Faille ; 12 : Escarpement a regard amont ; 13
: Déformation par étalement gravitaire ; 14 : Direction du glissement ; 15 : Réseau hydrographique ; 16 : Tourbiére ;
17 :Lac; 18 : Route; 19 : Altitude




of the deposit stands 30 to 50 m higher than
the valley floor, providing an approximation
of the thickness of the landslide. The rock-
avalanche deposit is crossed by a succession
of transverse ridges, 30 to 50 m high, aligned
approximately with contour slopes, a pattern
commonly observed on rock-avalanches sprea-
ding into large and open terrains (Hewitt et al.,
2008). These ridges might reflect topographic
irregularities of the slope buried by the rock-
avalanche or they might be deformation fea-
tures produced during the emplacement of the
rock-avalanche. The drainage has been modi-
fied by the rock-avalanche. On the rock-ava-
lanche deposits, the water fluxes were trapped
in depressions at the back of the ridges, for-
ming peat bogs and small lakes. Upstream, the
rock-avalanche distal part dammed the Fljétaa
drainage and formed Lake Stifluvatn. Accor-
ding to field observations on natural exposed
sequences, the material from the source area
is poorly preserved with only a few angular
blocks embedded in a fine matrix of pulverized
rock. A secondary landslide occurred after the
main rock-avalanche event. The western part
of the main sidescarp has been affected by a
rotational landslide extending over 0.3 x 10°
m? (Fig. 5 A). This landslide consists of an as-
semblage of two rotational blocks. Adjacent to
these blocks, a smaller landslide also occurred,
partly rotational in origin as suggested by the
presence of well-preserved cornice remnants
in the upper part of the deposit (Fig. 5 B). The
proximal part of the rock-avalanche is overlain
by a more recent landslide deposit (Fig. 5 C),
which also indicates that the Stifluhdlar lands-
lide system experienced more than one period
of activity.

4.2 Relationship between DSGSD and
landsliding

The headscarp of the northernmost lands-
lide of the Holtshyrna ridge is connected to a
DSGSD scarp, which suggests that the landslide
failure plane is derived from a failure plane ini-
tiated by DSGSD (Fig. 4 E). The deep-seated hol-
low depression formed by the Stifluhdlar rock-
avalanche is surrounded by extensive DSGSD
deformation (i) on the adjacent northern slope,
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above the steep south-facing sidescarp and
(ii) on the adjacent eastward slope, above the
main headscarp. This observation supports the
idea that the Stifluhdlar rock-avalanche occur-
red on a slope previously affected by DSGSD.
In several other places along the ridge, lands-
lide headscarps are located in the extension of
areas affected by DSGSD, which suggests that
the landslide headscarps were initiated along
DSGSD failure planes (profiles AA’, CC’, DD’ and
EE’ - Fig. 3).

Of the 61 DSGSD scarps and counterscarps
mapped in this study, 38 strike between 355°
and 30° north while 25 of the 45 landslide
headscarps also strike between 355° and 30°
north. Thus, 71% of the landslide headscarps
display a similar orientation to the DSGSD
faults (Fig. 6). These spatial relationships sup-
port the idea that DSGSD can act as a signifi-
cant contributor to landsliding. However, the
lack of obvious spatial connections between
DSGSD and landslides in the southern part of
the ridge indicates that DSGSD is not systema-
tically followed by landsliding.

4.3 Dating of the Stifluhélar rock-ava-
lanche

The excavated pits exhibit at least three of
the five Hekla tephras commonly observed in
Skagafjordur (Fig. 7). The tephra H 1104 AD is
present in all the pits except log 3, while the
basaltic tephra H 1766 AD is only observed in
logs 3 and 6. The oldest Hekla tephras H3 and
H4 were found over the main rock-avalanche
(logs 1-5) and in the secondary landslide de-
posit (log 6) indicating that the Stifluhdélar rock-
avalanche occurred before 4211 + 31 cal. yr BP.
The thickness of the post-landslide sediments
observed under this chronological benchmark
in the excavated pits suggests that the lands-
lide is much older. In log 2, an age of 6810 +
350 cal. yr. BP (GdS-1871) and 7455 + 485
cal. yr. BP (GdS-1872) was obtained for wood
macrorests collected in soils located 52 cm and
119 cm, respectively, under H4 (Table 1). These
wood-rich soil layers suggest that a woodland
of birch formed within the depressions on the
landslide during the Atlantic, a period that ex-
perienced the warm and moist conditions that




[@RVYZNE{=R72 GRAVITATIONAL SPREADING AS A PRECURSOR OF LANDSLIDING. EXAMPLE FROM THE ROCK-AVALANCHE OF STIFLUHOLAR, SKAGAFJORDUR, NORTHERN ICELAND

favor birch development in Northern
Iceland (Stotter et al., 1999; Caseldine
et al., 2006). The pit bottom is located
55 cm under this oldest sample and 220
cm under the topographic surface, in-
dicating that the landslide is older than
7455 + 485 cal. yr. BP. An age-depth mo-
del was established to constrain better
the minimal age of the rock-avalanche.
Following a methodology proposed by
Blaauw (2010), using the clam software
and the free statistical software R, the
age-depth model was designed to ex-
trapolate the age of layers at the pit
bottom from ages measured at higher
levels in the pit. The age-depth model
was only carried out for pit 2, which was
the only one to fulfill all the conditions
required to obtain

an age estimation
with a 95% confi-
dence range. Seve-
ral kinds of extra-
polation functions
were tested: linear,
polynomial, smooth
spline and cubic
spline. The best fit
was obtained with a
linear function (Fig.

180

[] DSGSD deformations
8) For the lowest [l Landslide headscarps
soil Iayer at the pit B Llandslide sidescarps
bOttom' the age- 10 Number of faults
depth model pro-

DSGSD deformations , ’/ /J“\ |
o

— Landslide headscarps

...... Landslide sidescarps

e

vides an estimated
age of about 8200 + 1400 or 9700 + 1500 cal.
yr. BP from models using respectively a linear
or a smooth spline extrapolation function
(Table 2). Without geotechnical support to
excavate the pit further, the thickness of the
soil layer between the pit bottom at 220 cm
and the contact with the landslide clasts re-
mains unknown. Hence, the age-depth model
age estimations are probably still underesti-
mated. The top of the landslide deposit was
probably only reached in log 3, 40 cm under
H4 and 160 cm under the topographic surface.
An age-depth model could not be established
for this log, given the lack of age-constrai-
ned layers there. In other logs, the thickness

Fig. 6 - Orientation of DSGSD features compared with orientation of
landslide headscarps and sidescarps. Both display a similar orientation.
Fig. 6 - Orientations des structures de déformation par étalements
gravitaire comparée a celle des escarpements frontaux et latéraux des
glissements de terrain. Ils présentent tous des orientations similaires.

of the soil layer between H4 and the bottom
of the pit ranges between 36 cm (log 6) and
174 cm (log 2). To summarize, the radiocarbon
age measurements combined with the results
from the age-depth model provide a minimal
age of 8200 £ 1400 cal. yr. BP for the main rock-
avalanche event in Stifluhdlar. The secondary
landslides located along the south-facing sides-
carp occurred between this time and the fal-
lout of H4 (4211 + 31 cal. yr BP).

Absolute age measurements are lacking to
constrain the Stifluhdlar rock-avalanche into a
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Fig. 7 - Aerial orthophoto of the Stiflu-
hélar rock-avalanche with location of
the excavated pits (A), photograph of
the upper section of log 6 — note the
two light-colored silicic tephras H3
and H4 (B), photograph of the lower
section of log 4 — note the presence of
birch remnants in peat units (C), and
detailed description of stratigraphic
units in excavated pits.

Fig. 7 - Orthophoto de I'avalanche ro-
cheuse du Stifluhdlar et localisation
des fosses (A), photographie de la par-
tie supérieure de la fosse 6 — a noter
la présence des deux tephras siliceuses
de couleur ocre H3 et H4 (B), photo-
graphie de la partie inférieure de la
fosse 2 —a noter la présence de macro-
restes de betula (C) et une description
| " détaillé des unités stratigraphiques
. ! #| des fosses

A: Location of the log sections map-
ped on an aerial view of the Stiflu-
hélar landslide. 1: Landslide scarps; 2:
Landslide transverse ridges
B: Upper part of the log 6 section dug
in the landslide deposit. In light ocher,
tephras H3 and H4.
C: Lower part of the log 4 section dug
in the peat bog area. Light
patches correspond to birch
remnants.
H1766AD | D: Sediment profiles and in-
terpretation of deposits. 1:
HH04ADZ Soil; 2: Soil with clasts; 3: Clay;
H33014 BP | 4: Hard black sandy clay; 5:
- Minerogenic; 6: Peat; 7: Peat
H4 4211 BP | with wood; 8: Birch wood; 9:
Tephra ash layers
A: Localisation des fosses car-
tographiées sur l'orthophoto
de l'avalanche rocheuse du
Stifluhdlar. 1 : escarpement de
glissement ; 2 Bourrelets de
glissement
B : Partie supérieure de la
fosse 6 excavée sur le glisse-
604 ment. En ocre clair, les tephras
Log 6 H3 et H4.
Onto the landslide C: Partie inférieure de la fosse
4 excavée dans une tourbiere.
Les taches claires correspon-
dent a des macro-restes vé-
gétaux.
D : Profils sédimentaires et
interprétation des unités stra-
tigraphiques. 1 : Sol ; 2 : Sol
avec cailloux ; 3 : Argile ; 4 :
Argile a sable noir induré ; 5 :
Lits de cailloutis ; 6 : Tourbe ; 7
: Tourbe avec macro-restes de
Betula; 8 : Betula ; 9 : Couches
de tephras

depth (cm) depth (cm) depth (cm) depth (cm) depth (cm)
0 f 0 0 e 0 0-

20

H 1104 AD H 1104 AD
H 1104 AD =

H3 3014 BP

H33014BP 49 )

H4 4211 BP

B 14 4211 8P H 044D

60 60 iz

1 H33014 8P

80 " H3 3014 BP 80 80

Gds-1871

100 cal.yr.5P KUY 100 100 |

| H4 4211 BP

120

120

120 120 |

H4 4211 BP

160

Gds-1872 140
745 85
cal. yr. BP

160

Log 1
Peat bog area in 180
landslide reverse-slope

Log 5
Onto the landslide

s1sep apljspue

Log 3
Peat bog area in
landslide reverse-slope

200

200

220 Log 4
7 Peat bog area in
landslide reverse-slope

Log 2
Peat bog area in
landslide reverse-slope




CHAPITRE 4 GRAVITATIONAL SPREADING AS A PRECURSOR OF LANDSLIDING. EXAMPLE FROM THE ROCK-AVALANCHE OF STIFLUHOLAR, SKAGAFJORDUR, NORTHERN ICELAND

Wood sample number Pit Laboratory code Time (*'C BP) Calibrated age BP (range 95%)
Peat 04-08-14/001 2 GdS-1871 5040 + 140 6810 < 350
Peat 04-08-14/002 2 GdS-1872 6580 + 240 7455 + 485
Table 1 - 14C radiocarbon age measurement
Table 1 - Datation radiocarbone C14
Age estimate of the pit bottom (95%, cal. yr. BP)
Pit Oiiii)stths(i?;p)le Sag}ljzsatge (li);;)z??conr?) dl;{clilr?;b;;i(r)lfs intjr;)l:)elzzion . . . Polynomial
(ca. yr. BP) between dated Cubic spline Smooth spline regression
levels
2 165 (Gas187) 220 5 8240+ 1313 N/A 9702 + 1508 N/A

Table 2 - Age-depth model results
Table 2 - Résultats du modéle dge-profondeur

narrower chronological frame. Nevertheless,
field observations together with a review of the
Late Weichselian deglaciation studiesin Iceland
provide good support for hypotheses about the
maximal age of the rock-avalanche event. The
presence of well-preserved transverse ridges
with sharp scarps and steep slopes in the dis-
tal part of the rock-avalanche suggests that the
landslide event occurred after the last stage of
deglaciation. Otherwise, the ridges would pro-
bably have been smoothed by the glacier and/
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T T T T T T
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Fig. 8 - Age/Depth plot carried out for the pit 2. The age is obtained on
the basis of a linear extrapolation function

Fig. 8 - Graphique Age/Profondeur réalisé sur la section 2. L'age est
obetnu sur la base d’une fonction d’extrapolation linéaire

or buried under glacial deposits. A post-glacial
origin for the rock-avalanche is also supported
by stratigraphic observations in six logs. There
is no evidence of glacial till in log 3, the only
one displaying a complete post-landslide stra-
tigraphic sequence as it reaches the landslide
material. The timing of the Late Weichselian
deglaciation remains uncertain in Iceland, but

ages of 15-13 ka cal. yr. BP have been proposed
from core studies on the marine shelf (Andrew
et al., 2000; Eiriksson et al., 2000; Geirsdottir et
al., 2002; Andrews and Helgadottir, 2003) and
from radiocarbon dating on raised-beaches
(Ingdlfsson and Norddahl, 1994; Norddahl and
Pétursson, 2005).

The absence of the Saksunarvatn ash tephra
layer (10.2 ka cal. yr. BP) in all six excavated pits
might suggest that the rock-avalanche occur-
red after 10.2 ka cal. yr. BP. However, this as-
sumption remains uncertain. First, the spatial
distribution of the Saksunarvatn tephra fallout
can vary from one location to another, given
local topographic, atmospheric and meteoro-
logical conditions. Second, even if the fallout
occurs, slope processes along freshly exposed
and denudated landslide surfaces can rapidly
wash out the tephra downslope. Third, with
the exception of pit 3, the Saksunarvatn tephra
layer might have survived on landslide slopes
but at a deeper location than the pit bottom.
Thus, a landslide age older than 10.2 ka cal. yr.
BP cannot be excluded.

In summary, the rock-avalanche event of Sti-
fluhdlar occurred at the Pleistocene-Holocene
transition, between the end of the late Weich-
selian deglaciation around 15-13 ka cal. yr. BP
(maximal age) and 8200 * 1400 cal. yr. BP (mi-
nimal age).

E Discussion

5.1 Chronological relationships between
deglaciation and landsliding

In the paraglacial exhaustion model pro-
posed by Cruden and Hu (1993) and Ballantyne
(2002), deglaciation is followed by slope defor-




mation and failure, a paraglacial activity that
tends to decrease over time. Based on cosmo-
genic isotope exposure ages carried out on 31
RSFs in Scotland and Northwestern Ireland,
Ballantyne et al. (2014) found that the timing
of landslide activity spans the entire post-gla-
cial times, from 18.2 + 1.2 ka to 1.7 + 0.2 ka,
with a peak at 1600-1700 years after degla-
ciation. From a worldwide review of available
age measurements of prehistoric landslides,
McColl (2012) concluded that most of them
occurred some thousands of years after the
Late-Glacial ice recession, around 10-8 ka cal.
yr. BP. This time-lag between deglaciation and
landslide activity is also observed in Iceland.
In the Skagafjordur area, the age of two lands-
lides was constrained by combining raised-
shorelines, radiocarbon age measurements,
tephrochronology and age-depth models: (i)
the Hofdaholar rock-avalanche (65°59°9.63”N
and 19°23’15.97”W) occurred between 9000
and 8200 + 50 cal. yr. BP (Mercier et al., 2013)
and (ii) the Vatn landslide (65°57°21.8”N and
19°23’45.54”W) was activated between 11400
and 10800 cal. yr. BP (Decaulne et al., accep-
ted). As they are located beyond the Younger
Dryas maximal ice-extent, the Ho6fdahodlar rock-
avalanche and the Vatn landslide occurred on
slopes deglaciated since the Late Weichselian
at around 15-13 ka cal. yr. BP, meaning that
they occurred around 4000 to 7000 years and
1500 to 4300 years, respectively, after degla-
ciation. Several other pits have also been in-
vestigated in other landslide deposits in the
Skagafjordur area. Tephra H4 is systematically
found in the excavated pits, suggesting that
these landslides were triggered before 4211
t 31 cal. yr BP. The tephra H5 was also found
in a peat area on the Tjarnadalir landslide
(66°8’54”N and 19°1’50”W) in the outermost
part of the Skagafjordur, which indicates a
minimal age of 6100 yr. cal. BP for this lands-
lide (Haflidason, 1982). The presence of thick
soil layers under these tephras indicates that
sedimentation on the landslides started well
before these volcanic events, suggesting that
most landslides occurred during the Pleisto-
cene-early Holocene transition, similar to the
Hoféaholar and Vatn landslides. The timing
between deglaciation and their activation re-
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mains uncertain, however, given the absence
of chronological constraints on their maximal
age. Most of them probably took place during
the Pleistocene-Holocene transition, like the
Vatn landslide, or during the early Holocene,
like the Hofdaholar rock-avalanche. According
to the age measurement results provided in
this study, the Stifluhélar rock-avalanche occur-
red around 3300 to 5300 years after deglacia-
tion, a time-lag very similar to those estimated
for other landslides in Skagafjordur (Mercier et
al., 2013) and elsewhere in the world (McColl,
2012; Ballantyne et al., 2014).

5.2 DSGSD as a potential precursor of
landsliding

The time-lag observed in Iceland and el-
sewhere between deglaciation and the trig-
gering of landslides suggests that the bedrock
response to deglaciation is a long-lived process
that persists long after complete deglaciation.
This time-lag also supports the hypothesis that
deglaciated rock slopes can experience pro-
gressive rock-mass strength degradation and
DSGSD development before the initiation of
landslides and rock-avalanches. However, the
existence of a causal link between DSGSD and
landsliding is a controversial issue. The poten-
tial relationships between these two major
gravitational slope processes have been ad-
dressed on the bases of surface observations
(Evans and Couture, 2002; Mege and Bour-
geois, 2011), correlations between spatial dis-
tributions of DSGSD and landslides (Capitani
et al., 2013), cosmogenic age measurements
and kinematic reconstruction of nested land-
forms (Bigot-Cormier et al., 2005), and nume-
rical modeling (Bachmann et al., 2009). Many
landslides and rock-avalanches in the world
occurred on slopes that had previously expe-
rienced DSGSD. This is the case of the 1965
Hope rock-avalanche in British Colombia,
which corresponds to the brutal termination
of a DSGSD that had spanned the Holocene
(Evans and Couture, 2002). However, Savigny
and Clague (1992) observed that a significant
part of its sliding plane consists of a dyke of
altered material, suggesting that the landslide
was also controlled by pre-existing structural




weaknesses. Inthe central Italian Alps, DSGSD is
commonly observed together with contiguous
or nested landslides, and a temporal DSGSD-
landslide succession has been proposed (Am-
brosi and Crosta, 2006). By using cosmogenic
age measurements on a slope affected by both
DSGSD and landsliding in the French Alps, Bi-
got-Cormier et al. (2005) demonstrated that
landsliding on this slope was controlled by pre-
vious DSGSD. In Tuscany (ltaly), Capitani et al.
(2013) noted a positive correlation between
the spatial distribution of DSGSD and lands-
lides, and argued that DSGSD significantly af-
fects landslide distribution. The relationship
between DSGSD and landsliding has also been
investigated in extraterrestrial locations: in the
Valles Marineris (Mars), Bourgeois and Mege
(2011) and Gourronc et al. (2014) interpreted
a series of ridge-top depressions as crestal
grabens produced by DSGSD and argued that
they had a genetic relationship with landslides
on ridge slopes. However, the link between
DSGSD and landsliding has been disputed.
Many areas in the world are rich in landslides
but do not display evidence of DSGSD (Evans et
al., 2006). From a review of the pattern of RSFs
in mountains, Hewitt et al. (2008) observed
that many rock-avalanches occur in relatively
massive lithologies, more or less preserved at
the moment of failure. Conversely, landslides
are absent in many areas affected by DSGSD,
suggesting that DSGSD is not a prerequisite
to trigger them. DSGSDs can also reduce the
steepening of slopes and counterbalance the
increase in slope stresses induced by deglacia-
tion, hence reducing rather than exacerbating
slope instabilities (Hewitt et al., 2008).

The landslides on the Holtshyrna ridge, des-
cribed here, seem to derive partly from DSGSD.
This is not the case on the Hnjukar ridge, 22 km
south of the study area, which is deeply affec-
ted by DSGSD but where landslides are uncom-
mon (Coquin et al., 2015). This probably means
that landsliding is the result of a complex com-
bination of several predisposing, preparatory
and triggering controls that may vary from one
location to another. DSGSD may lead to the for-
mation of distributed sub-vertical joints paral-
lel to valley slopes, but these may not be suf-
ficient to generate landslides by themselves,
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as uninterrupted detachment surfaces may be
lacking. The existence of additional precondi-
tioning factors (e.g. conform-dip slope bedding
planes or pre-existing weakness planes) or trig-
gering factors (e.g. seismic activity) may be ne-
cessary to trigger landsliding in areas affected
by DSGSD.

In high-latitude environments that were co-
vered by ice-sheets during the Quaternary, de-
glaciation was followed by anincreasein seismic
activity due to the post-glacial rebound. In Ice-
land, the maximal rate of post-glacial rebound
is observed at about 10-8 ka cal. yr. BP. (Biessy
et al., 2008; Le Breton et al., 2010), consistent
with the timing of landslide events (Mercier et
al., 2013), which supports the hypothesis that
seismic shaking was a major landslide trigger
during the early Holocene. The slow-motion
rock-mass deformation induced by DSGSD may
have increased suddenly during episodic seis-
mic events, resulting in catastrophic landslides.
Further work would help to demonstrate the
relationship between DSGSD and landslides at
the regional scale.

5.3 Timing and controls of the DSGSD-rock-
avalanche sequence

Controls of the DSGSD-rock-avalanche se-
guence are complex and include: (i) precon-
ditioning factors, i.e. lithology and structure
(rock-mass strength, layer dip, tectonic as-
semblage); (ii) preparatory factors, which
contribute to reducing the slope stability until
a critical threshold, including paraglacial read-
justments (i.e. the rock-slope response to gla-
cial unloading and debuttressing during and
after the shrinking of glaciers) and (iii) trigge-
ring factors that go over the critical threshold
beyond which the slope failure occurs (McColl,
2012).

In the present case study, the main precondi-
tioning contributor is related to the dipping of
the bedrock basaltic sequence that conforms
to the local topography, a pattern in favor of
landsliding, and the presence of poorly cohe-
sive layers intercalated between the basaltic
piles. The basal sliding plane of the Stifluhdlar
is probably partly derived from one of these
poorly cohesive layers (Fig. 9). The rock-ava-




lanche might also have taken place along a dyke
or a fault within the basaltic sequence. Dykes
and faults represent planes of weaknesses wi-
thin basaltic piles and are widespread in the
Skagafjordur area (Garcia et al., 2003).

The DSGSD timing reconstruction is based
on two observations: (i) the excellent state of
preservation of the DSGSD scarps and coun-
terscarps over all the Holtshyrna ridge, which
indicates that the DSGSD was initiated after or
synchronously with the ice-sheet withdrawal
during the Late Weichselian deglaciation
(otherwise, glaciers would have dismantled
these features) and (ii) the minimal age of 8200
+ 1400 cal. yr. BP of the rock-avalanche, which
indicates that the DSGSD was initiated before
this time. Hence, the DSGSD was activated du-
ring a sequence spanning the Late Weichselian
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deglaciation and the early-Holocene transi-
tion (Fig. 10). This short lag-time between the
Late Weichselian deglaciation and the onset of
DSGSD suggests that deglaciation exerted a si-
gnificant influence on DSGSD activation.
Considering the low intrinsic gravitational
potential of the Holtshyrna ridge, due to its low
relief, the DSGSD is probably primarily related
to post-glacial unloading processes (i.e. joint
propagation induced by rock stress release) ra-
ther than by rock slope steepening under gla-
cial erosion processes. We hypothesize that,
during deglaciation, the rock stress release first
affected the deglaciated upper slopes while the
lower ones were still occupied by glaciers. This
differential stress redistribution along slopes
generates a zone of tensile stress along upper
slopes, resulting in the formation of neo-joints,

Fig. 9 - Proposed transversal cross-profile evolution of the Stifluhélar slope during the Late Weichselian deglaciation.
Fig. 9 - Evolution idéalisée du profil transversal le long du versant du Stifluhdlar au cours de la déglaciation du Weichselien tardif.

A: Earlier stage of Late Weichselian deglaciation before 15 ka cal. yr. BP —the valley is still occupied by a glacier and slopes are stable; B: End of the
Late Weichselian deglaciation around 15-13 ka cal. yr. BP. The upper slope is affected by DSGSD with sub-vertical joint propagation, resulting in
the formation of a hummocky topographic surface with stepped ridges and depressions. Water supplied by permafrost thawing and snow-patch
melting infiltrates the near-surface joints related to the DSGSD and springs out along the weakness planes of altered palagonite layers between
the lava piles; C: Late Weichselian deglaciation — Holocene transition. Water infiltration weakens the palagonite layer and leads to the complete
development of the failure plane. The rock-avalanche is probably triggered by seismic shaking due to post-glacial rebound.

A : Stade précoce de la deglaciation du Weichselien tardif avant 15 ka. cal. yr. BP — la vallée est occupée par un glacier et les pentes sont stables
; B : Fin de la déglaciation du Weichselien tardif autour de 15 — 13 ka. cal. yr. BP. La partie haute du versant subi des déformations par étalement
gravitaire avec le développement de joints sub-verticaux, provoquant la formation d’une topographie accidentée avec étagement de crétes et de
dépressions. Les eaux issues du dégel du pergélisol ainsi que de la fonte des névés s’infiltre le long des joints dans le substrat rocheux et ressurgis-
sent a mi-pente, le long des lits rocheux altérés par des processus de palagonisation ; C : Transition entre la déglaciation du Weichselien tardif et
I’Holoceéne. L'infiltration des eaux fragilise les lits rocheux altérés et conduisent au développement progressive du plan de faille. L'activité sismique
associée au rebond glacio-isostatique a probablement déclenché I'avalanche rocheuse du Stifluhdlar.




Fig. 10 - Chronological reconstruction of DSGSD and rock-avalanche
events, from the Last Glacial Maximum to the present day.

Fig. 10 - Reconstitution chronologique de la séquence étalement gra-
vitaire — avalanche rocheuse du Stifluhdlar depuis le dernier maximum
glaciaire jusqu’a nos jours.

A: Last Glacial Maximum condition around 18 ka cal. yr. BP; B: Initiation
of the DSGSD along the upper slope of the Stifluhdlar at the end of
the Late Weichselian deglaciation, probably around 15 to 13 cal. yr.
BP; C: Before 9702 + 1508 cal. yr. BP - activation of the rock-avalanche
damming the valley floor, resulting in the formation of the Stifluvatn;
D: The present situation.

A : Situation durant le dernier maximum glaciaire autour de 18 ka. cal.
yr. BP ; B : Initiation des déformations par étalement gravitaire sur la
partie du versant du Stifluhdlar a la fin de la déglaciation du Weichse-
lien tardif, autour de 15 a 13 ka. cal. yr. BP ; C : Avant 9702 + 1508 cal.
yr. BP - déclenchement de I'avalanche rocheuse provoquant un barrage
naturel dans le fond de vallée et la formation du lac de Stifluvatn ; D :
Situation actuelle.

roughly parallel to the valley axes and ice flow
(Bovies, 1982). At the slope scale, the propa-
gation of neo-joints beneath the surface was
followed by the gravitational displacement of
the on-slope aligned fractured blocks, produ-
cing the lateral spread of the overall mountain
range. These large-scale slope deformations
lead to the formation of a well-developed stair-
case assemblage of ridge-crest grabens, scarps
and counterscarps, which affected the entire
mountain slope, typical of DSGSD (Fig. 9).
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Only kinematic scenario assumptions can be
proposed about the triggering controls as no
field observations can be made about them.
The transition from sub-critical slope instabili-
ties in the form of DSGSD to a rock-avalanche
can be either gradual (without involving a trig-
ger) or more sudden (requiring a trigger). The
propagation of joints along sub-vertical planes,
cutting across the basaltic bedded piles, can
be assisted by water infiltration along the frac-
tures. Once the poorly cohesive intercalated
sedimentary layers are reached, water can be
rerouted along these bedding discontinuities,
gradually reducing slope stability. Alternatively,
rapid joint propagation can be assisted by ear-
thquakes, rapidly completing the failure plane
required for a rock-avalanche to occur.

E Conclusion

Surface observations and age measurements
were carried out on the Holtshyrna ridge and
the Stifluhdlar rock-avalanche to address the
question of possible spatial and temporal re-
lationships between DSGSD and landsliding.

1) The spatial distribution of DSGSD features
around the rock-avalanche together with the
analyses of the orientation of DSGSD features
and landslide headscarps suggest that lands-
lides occurred along sliding planes initiated by
DSGSD.

2) Age measurement results highlight that
the rock-avalanche occurred between 15-13 ka
cal. yr BP and 8200 * 1400 cal. yr. BP.

3) This timing is in good agreement with
previous studies on the dating of landslides in
Skagafjordur and indicates a major paraglacial
landslide activity at the Pleistocene-Holocene
transition.

4) The initiation of DSGSD occurred before
the rock-avalanche event, probably after the
Late Weichselian deglaciation. This study thus
supports the idea that DSGSD acted as a lands-
liding precursor on the Holtshyrna ridge, but
comparisons with other examples in Northern
Iceland and in the world indicate that DSGSD
is only one failure mechanism among many
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involved in generating landslides and rock-ava-
lanches.

5) Considering the drivers, this study hi-
ghlights: (i) the significant role of predisposing
controls (i.e. the conform-dip slope of the bed-
ding plane and the presence of intercalated
poorly cohesive layers of palagonite between
the lava piles), (ii) the strong influence of the
post-glacial DSGSD as a major predisposing
control on landslide activation and (iii) the
potential contribution of the post-glacial en-
hanced seismic activity to triggering the rock-
avalanche of Stifluhélar.

. Acknowledgments

The authors thank those in charge of the
radiocarbon laboratory of the Institute of Phy-
sics, Silesian University of Technology (Poland)
and especially Dr Adam Michczynski for sample
analysis, and the Laboratoire de Planétologie
et Géodynamique at the University of Nantes
(France), especially Christeéle Guivel and Carole
La, for the geochemical analyses of the tephra.
We are also grateful to Helgi Pall Jénsson for
his valuable help, logistic assistance and advice
regarding tephra layers in Skagafjordur. The
authors also thank Carol Robins for editing the
English text. Financial support was provided
by the National Center for Scientific Research
(CNRS) through the GDR 3062 ‘Polar muta-
tions’ directed by Daniel Joly. Assistance was
also received from LETG-Nantes-Géolittomer
UMR 6554 directed by Denis Mercier.










Vue depuis la rive orientale du Skagafjérdur. Au second plan, le massif du Tindastoll.

CHAPITRE 5







CHAPITRE 5

SYNTHESE ET PERSPECTIVES

SYNTHESE ET PERSPECTIVES
©—

Des étalements gravitaires ont été identi-
fiés dans différentes régions du monde. Sur le
continent américain, de nombreuses déforma-
tions de versant par étalement gravitaire ont
été observées dans les Rocheuses canadiennes
(Bovis, 1990 ; Evans et Couture, 2002), dans
les Rocheuses américaines (Tabor, 1971 ; Be-
get, 1985 ; Arsenault et Meigs, 2005) et dans
les Andes (Audemard et al., 2010). Dans la par-
tie occidentale de I'Europe, on en retrouve en
Scandinavie (Hermanns, 2014) et dans les Hi-
ghlands écossaises (Ballantyne, 1986 , 2008 ;
Ballantyne et al., 2014 ; Jarman et Ballantyne,
2002 ; Jarman, 2006) ainsi que dans le nord-
ouest de I'Angleterre (Wilson et Smith, 2006).
Dans leur synthése consacrée aux étalements
gravitaires dans les Alpes, Crosta et al. (2013)
en recensent 1033. On en trouve dans les Alpes
francaises (Bigot-Cormier et al., 2005 ; Hippo-
lyte et al., 2009), suisses et autrichiennes (Kel-
lerer-Pirklbauer, 2010 ; Pedrazzini et al., 2013)
et ils sont particulierement bien décrits dans
les Alpes italiennes (Agliardi et al, 2001 , 2009
; Tibaldi et al., 2004 ; Ambrosi et Crosta, 2006).
Des étalements gravitaires ont également été
observés dans les Pyrénées (Gutiérrez-Santo-
lalla et al., 2005) et dans les Carpates (Panek
etal., 2011). Un processus de déformation gra-
vitaire a également été décrit sur le continent
africain, dans le massif de 'Ogaden en Ethiopie
(Meége et al., 2013), une région qui n’a pas été
englacée au cours du Quaternaire. Ailleurs, ils
ont été décrits en Himalaya (Shroder et Bishop,
1998), au Japon (Chigira, 1992) ainsi que dans
les Alpes du sud de Nouvelle-Zélande (Beck,
1968 ; Mc Coll et Davies, 2013). Des processus
similaires ont également été décrits sur Mars
(Mége et Bourgeois, 2011). Ces processus sont

observés dans des contextes géologiques ex-
trémement diversifiés. Les réflexions qui ont
été menées dans le cadre de cette these vi-
sant a comprendre et a caractériser le role des
étalements gravitaires (i.e. vis-a-vis des mou-
vements de masse et du fagconnement des
auges et des cirques) a I'échelle de la région
de Skagafjordur en Islande, représentent donc
des pistes de recherche qui sont susceptibles
d’étre empruntées dans d’autres régions du
globe et a d’autres échelles spatiales et tempo-
relles d’analyse.

Le role de I'étalement gravitaire dans
le fagonnement des auges glaciaires

1.1 Syntheése

Les investigations réalisées le long du massif
de Hnjukar ont permis d’apporter un éclairage
nouveau sur les interactions entre les processus
d’érosion glaciaire et les processus d’étalement
gravitaire dans le faconnement des auges. Nos
observations révelent d’une part que les auges
du massif du Hnjukar se sont mises en place
au cours de la séquence de déglaciation du
Weichselien Tardif, soulignant ainsi le fait que
les déformations de versant et les processus
d’érosion glaciaire se sont produits simulta-
nément. Ces observations indiquent donc une
mise en place extrémement rapide des auges
du Hnjukar au cours d’une seule et méme sé-
guence de déglaciation. Nos observations
indiquent d’autre part que les déformations
par étalement gravitaire s'accompagnent de
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la formation de dépressions topographiques
le long des fossés d’effondrement sommitaux.
Ces dépressions constituent des sites propices
a l'accumulation de neige et au développe-
ment de glaciers. Il est également probable
que la fracturation des parois qui accompagne
I'ouverture de ces fossés d’effondrement soit
susceptible d’accroitre l'efficacité de I'action
érosive exercée par les glaciers en favorisant
I'arrachage des blocs fracturés par la dyna-
mique d’étalement gravitaire. L'étalement gra-
vitaire exerce ainsi un role déterminant dans le
développement des auges en guidant le travail
de I'érosion glaciaire et en accroissant son ef-
ficacité (fig. 1). A travers ces mécanismes, les
processus d’érosion glaciaires et paraglaciaires
(déformations de versant) se conjuguent et
s’alimentent réciproquement pour favoriser le
développement des auges.

1.2 Perspectives

Si une telle dynamique, qui combine proces-
sus de déformation gravitaire et érosion gla-
ciaire est capable de produire les auges telles
gue celles du massif de Hnjukar au cours de la
séquence du Tardiglaciaire, dans quelle mesure
cette dynamique a-t-elle contribué au faconne-
ment des autres auges du massif de Trollaskagi
? Et, dans I'hypothese d’une influence simi-
laire, combien de séquences glaciaires et pa-
raglaciaires ont été nécessaires a leur faconne-
ment ?

Cesinterrogations ouvrent de nouvelles pers-
pectives de recherche. On peut en effet envisa-
ger, a partir des résultats obtenus dans le mas-
sif de Hnjukar, un modele explicatif général de
développement des auges a I’échelle du massif
de Trollaskagi qui intégrerait le role de |'éta-
lement gravitaire dans leur fagonnement (fig.
2). Dans ce modele, la péninsule de Trollaskagi
aurait initialement constitué un haut-plateau
continu et limité par les fjords Skagafjordur a
I'ouest et |'Eyjafjordur a l'est (fig. 2, A). La dé-
glaciation de ces fjords se serait accompagnée
d’une dynamique gravitaire qui aurait affecté
I'ensemble du plateau et se serait traduite par
la formation d’une série de grabens sommi-
taux plus ou moins paralleles aux fjords (fig.

2, B). Le développement de ces grabens aurait
été propice a I'accumulation de neige et a la
formation de glaciers qui se seraient écoulés
vers les fjords, contribuant ainsi a la formation
des premieres auges du massif (fig. 2, C). Des
déformations similaires auraient affecté en-
suite les versants le long de ces auges au cours
d’'une séquence de déglaciation ultérieure et
auraient généré la formation de nouveaux gra-
bens et de nouvelles auges (fig. 2, D). Ce mo-
dele théorique de développement des auges,
qui fonctionne de maniere itérative — chaque
cycle de déglaciation s'accompagne de la for-
mation de fossés d’effondrement et d’auges de
nouvelle génération — souléve de nombreuses
interrogations : (i) peut-on identifier des auges
appartenant a une méme génération (ou a une
méme séquence paraglaciaire), sur la base de
criteres morphométriques (largeur, profon-
deur, volume) ou topologiques (ordination de
Strahler) ? (ii) I'orientation des auges de rang
inférieur (génération plus récente) par rapport
aux auges de rang supérieur (génération plus
ancienne) est-elle compatible avec une origine
gravitaire ? (iii) La déglaciation des fjords au
cours de la premiére itération est-elle suffisante
pour déclencher un processus d’étalement
gravitaire qui affecte I'ensemble du plateau de
Trollaskagi ? Pour répondre a ces questions,
de nombreux développements sont possibles.
Une analyse statistique pourrait permettre de
dégager d’éventuelles corrélations entre la
forme des auges (largeur, profondeur...) et leur
appartenance a une séquence paraglaciaire
(génération) établie par le modele. Une ana-
lyse systématique de l'orientation des auges
de rang inférieur comparée a l'orientation des
auges de rang supérieur serait également né-
cessaire pour vérifier la compatibilité avec une
origine par étalement gravitaire. Enfin, le mo-
dele explicatif de développement des auges
pourrait gagner en fiabilité en s’appuyant sur
des expérimentations numériques ou analo-
giques reproduisant la géométrie du plateau
de Trollaskagi et des fjords adjacents afin de
tester ’hypothése d’un contréle gravitaire sur
le développement des auges.

Ces perspectives de recherche sont néan-
moins confrontées a une limite importante.
Dans la région du Skagafjordur, les failles d’éta-
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VIOVIO

B Crestal graben

Gravitational spreading

Landslides

Landslides

JONINOIS VIOV IOVIVd

D Trough formation
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Trough widening |

Fig. 1 - Schéma de synthése des principaux enseignements de la thése. (A) Conditions pléniglaciaires ; les vallées et les plateaux sont en-
glacés. (B) Séquence initiale de déglaciation et mise en place de la premiére phase des réajustements paraglaciaires de versants ; la fonte
des glaciers de vallée favorise le développement de déformations par étalement gravitaire sur les parties supérieures des versants dégla-
cés. L'étalement gravitaire se traduit par le développement de fossés d’effondrements sommitaux et des escarpements a regard amonts
et/ou avals sur la partie supérieure des versants. Ces déformations correspondent probablement a des réactivations de failles mise en
place au cours de la séquence de rifting. (C) Séquence finale de déglaciation et mise en place de la deuxieéme phase des réajustements pa-
raglaciaires de versants ; la dégradation de la stabilité des pentes se poursuit sous I'effet de I'’étalement gravitaire des versants et conduit,
in fine, au déclenchement des mouvements de masse. (D) Réavancées glaciaires ; les glaciers se développent dans les dépressions topo-
graphiques générées au cours de la séquence de réajustement paraglaciaire précédente et favorisent la formation et le développement
des auges (au sein des fossés d’effondrements sommitaux) et des cirques (au sein des niches d’arrachement des mouvements de masse).

lement gravitaire présentent généralement des
orientations similaires aux failles de rifting (fig.
3). Cette observation suggere que les étale-
ments gravitaires procédent certainement par
réactivation d’anciennes failles de rifting. Dans
ce contexte, il serait donc particulierement in-
téressant d’analyser les relations entre défor-
mations gravitaires et érosion glaciaire dans
le faconnement des auges dans des secteurs
ou les failles d’origine gravitaire ne peuvent
pas étre confondues avec des failles d’origine
tectonique. A ce titre, la péninsule du nord-
ouest représente un terrain de recherche tres
favorable : d’'une part, de nombreuses auges
et fjords sont orientés perpendiculairement
a l'orientation des failles de rifting ce qui sug-
gere qu’elles ne sont pas d’origine tectonique
et d’autre part, la disposition de ces auges,
plus ou moins paralléles les unes aux autres,
suggere que la région a été affectée par des
déformations gravitaires. On aurait ainsi sur
ce terrain, 'opportunité d’étudier des formes
d’évidement dont l'origine résulterait essen-

tiellement des interactions entre les processus
de déformation paraglaciaire (étalement gravi-
taire) et les processus d’érosion glaciaire.

Dans les régions déglacées depuis le Tardi-
glaciaire, un examen attentif des versants si-
tués a 'amont des auges est nécessaire pour
identifier la préservation éventuelle de défor-
mations gravitaires et attester la filiation entre
ces déformations et les auges situées dans leur
prolongement. Il est cependant vraisemblable
que ces déformations ont été, dans la plupart
des cas, démantelées par I'érosion glaciaire et
I’évidement des auges. Dans les régions plus
récemment déglacées, un examen minutieux
des versants déglacés est nécessaire pour
identifier la présence éventuelle de ce type
de déformations et renforcer, le cas échéant,
I’hypotheése de déformations qui se mettent en
place de maniere synchrone de la déglaciation.
Lanalyse des interactions entre processus gla-
ciaires et déformations gravitaires se heurte
donc au probléme du démantelement plus ou
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Fig. 2 - Schéma théorique général de développement des auges a I'échelle du massif du Trollaskagi. (A) Reconstitution de la surface topogra-
phique initiale pré-Quaternaire du plateau du Trollaskagi. (B) La déglaciation des deux fjords Eyjafjordur et Skagafjérdur génére une dynamique
d’étalement gravitaire qui affecte I'ensemble du plateau et conduit a la formation d’une série de fossés d’effondrement sommitaux, paralleles a
sub-paralléles a I'axe des deux fjords. (C) Des glaciers se développent le long des fossés d’effondrement sommitaux au cours d’une séquence de
réavancée glaciaire et favorisent le développement des premiéres auges. (D), (E) La déglaciation de ces auges engendre une nouvelle dynamique
d’étalement gravitaire et conduit au développement d’une nouvelle série d’auges paralléles a sub-paralléles aux auges de la génération précé-

dente. (F) Situation de nos jours.

moins complet des marqueurs de la déforma-
tion au cours de la formation des auges, ainsi
gu’a I'impossibilité d’accéder a la roche mere
englacée pour y observer ces interactions en
temps réel. A ce titre, les modélisations en la-
boratoire représentent des pistes de recherche
stimulantes susceptibles de préciser la nature
des interactions entre les processus glaciaires
et paraglaciaires dans I'édification des auges.

Lidentification de rétroactions positives
entre les déformations paraglaciaires et I'éro-
sion glaciaire est donc susceptible d’alimenter
la réflexion portant sur le role respectif des
processus glaciaires et non-glaciaires dans le
fagonnement des auges. La mise en évidence
d’une dynamique de rétroaction positive entre
la séquence glaciaire et la séquence paragla-
ciaire permet en effet de proposer unerelecture
des auges en intégrant, dans le facgonnement
de celles-ci, les dynamiques de déformation
qui affectent les versants en contexte de dé-
glaciation. Ces rétroactions doivent donc étre

étudiées dans d’autres régions qui ont connu
une succession de dynamiques glaciaires et pa-
raglaciaires au cours du Quaternaire.

E Le réle des mouvements de masse
dans le fagonnement des cirques
glaciaires

2.1 Synthése

Dans le massif de Tindastoll, situé sur la
rive occidentale du Skagafjordur, I'étude des
relations entre les cirques et les mouvements
de masse a mis en exergue l'influence déter-
minante de ces derniers dans |’‘excavation
des cirques. Nos observations suggérent que
les cirques de Tindastéll se sont formés ini-
tialement au sein des niches d’arrachement
générées par des mouvements de masse en
contexte de déglaciation (fig. 10). Elles sou-
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lignent donc l'existence d’un lien de filiation
entre les cirques et les mouvements de masse.
Ces dépressions topographiques situées sur les
parties supérieures des versants constituent
des sites propices a I'accumulation de neige et
a la formation de glaciers. Ce n’est donc pas,
dans ce cas de figure, le glacier qui creuse initia-
lement la dépression dans laquelle il s’inscrit,
mais la dépression générée par le mouvement
de masse qui conditionne le développement
d’un glacier en son sein. Les processus d’éro-
sion glaciaire prennent ensuite le relais pour
élargir le cirque.

Linfluence des mouvements de masse s’ex-
prime également au cours des séquences ul-
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Fig. 3 - Carte de localisation des escarpements et des dykes dans la région du Skagafjérdur
et diagramme présentant leurs orientations. Les escarpements se sont probablement mis
en place a la faveur d’étalements gravitaires. La mise en place des dykes est probablement
liée a la présence d’un paléo-rift dans la région, actif entre 9 et 3 Ma (Garcia et al., 2003).
A noter que les dykes et les déformations par étalement gravitaire présentent des orien-
tations similaires. Cette observation suggére que les escarpements liés aux déformations
par étalement gravitaire correspondent a des réactivations localisées de failles normales
anciennes en lien avec le rifting.

térieures de déglaciation, lorsque la fonte du
glacier de cirque génere des dynamiques de
décohésion et de désoutenement le long des
parois et favorise le déclenchement de nou-
veaux mouvements de masse. La comparai-
son des volumes des niches d’arrachement
par rapport aux volumes globaux des cirques
souligne dans certains cas, le role significatif
des mouvements de masse dans I'évidemment
des cirques au cours de la derniére séquence
de déglaciation. Des processus similaires ont
dd avoir lieu au cours de séquences de dégla-
ciation antérieures dans la mesure ou 'on ob-
serve d’anciennes niches d’arrachement sur les
parois des cirques de Tindastéll. Les dépdts as-
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sociés a ces glissements ont probablement été
démantelés au cours de stades de réavancées
glaciaires ultérieures, ce qui souligne l'effica-
cité des glaciers pour évacuer le matériel issue
de la séquence paraglaciaire précédente. Les
mouvements de masse constitueraient ainsi
des processus d’érosion qui participeraient
activement au fagonnement des cirques gla-
ciaires tout au long de leur histoire. Les cirques
seraient donc le produit d’'une combinaison
de processus glaciaires (action érosive des gla-
ciers) et paraglaciaires (mouvements de masse
en contexte de déglaciation) qui se relaieraient
au cours des séquences successives de glacia-
tion et de déglaciation. Selon ce mécanisme de
formation, plus les séquences de glaciation-dé-
glaciation seront nombreuses et plus le cirque
sera de taille importante. La géométrie d’un
cirque refleterait ainsi davantage le nombre de
séquences de glaciation-déglaciation qui ont
participé a son élaboration que la durée des
séquences glaciaires.

2.2 Perspectives

Ces résultats, qui proposent une relecture de
la formation des cirques en y intégrant le role
de la séquence paraglaciaire, débouchent sur
de nombreuses questions, susceptibles d’ou-
vrir de nouvelles pistes de réflexion. Le méca-
nisme de formation des cirques identifié sur
le massif de Tindastéll permet-il d’expliquer le
développement des autres cirques de la région
? Est-il pertinent pour expliquer le développe-
ment des cirques ailleurs en Islande ? Et qu’en
est-il dans d’autres régions du Monde ?

En partant de I’"hypothése que les cirques se
développent a partir de niches d’arrachement,
on doit logiquement retrouver des concen-
trations de cirques plus importantes dans les
secteurs qui sont favorables au déclenchement
des mouvements de masse. Par exemple, une
analyse spatiale a I'échelle de la région d’étude
seraitintéressante pour identifier d’éventuelles
corrélations entre des densités de glissements
et de cirques. Ces corrélations renforceraient,
le cas échéant, I’hypothese d’un lien de filiation
entre les cirques et les mouvements de masse.
Les résultats obtenus soulignent également la
nécessité de s’intéresser aux mouvements de

masse qui se sont mis en place avant la derniére
séquence de déglaciation. Ces mouvements
de masse plus anciens sont moins connus que
les mouvements post-glaciaires dans la me-
sure ou leur expression morphologique a été
largement oblitérée au cours de la glaciation
ultérieure. Les dépots de glissements ont été
profondément remaniés et évacués vers les
exutoires lors de la réavancée glaciaire tandis
que le développement d’un glacier au sein de
la cicatrice a contribué a en modifier la forme
initiale. lls représentent cependant des terrains
d’investigation de premier ordre dans l'analyse
des interactions entre processus d’érosion gla-
ciaire et mouvements de masse. Dans les sec-
teurs affectés par ces mouvements de masses
antérieurs a la période post-glaciaire, une ana-
lyse approfondie des sédiments de fond de
vallées permettrait peut-étre d’identifier les
dépobts d’anciens mouvements de masse (dans
le cas ol ceux-ci n‘auraient pas été compléte-
ment démantelés par les glaciers). Ils appor-
teraient alors des preuves significatives pour
étayer I'hypothése d’une origine paraglaciaire
des cirques. Ces analyses seraient également
intéressantes pour identifier des formes inter-
médiaires dans le développement des cirques
et pour caractériser la capacité d’'un glacier
a évacuer le matériel sédimentaire issu de la
séquence paraglaciaire précédente. Une ana-
lyse morphométrique portant sur I'ensemble
des excavations identifiées sur les versants —
niches d’arrachement de glissements post-gla-
ciaires, niches d’arrachement potentielles de
glissements anciens partiellement retouchées
par I'érosion glaciaire et cirques — serait éga-
lement intéressante pour identifier d’éventuels
stades de développement des cirques et, le cas
échéant, d’en déduire un modele d’évolution.
Celui-ci pourrait éventuellement permettre de
déterminer le nombre de séquences de gla-
ciation-déglaciation qui ont été nécessaires a
I’élaboration des cirques et d’en estimer ainsi
I'age relatif.

Cesapproches quicombinent différents types
d’analyses (statistiques, morphométriques,
morphologiques et sédimentaires) pourraient
étre menées dans d’autres régions d’Islande et
notamment dans la Péninsule du Nord-Ouest
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ou les cirques et les mouvements de masse
sont nombreux (Péras, 2015). Elles pourraient
également étre testées dans d’autres régions
du monde comme par exemple dans la région
du Fjordland située dans les Alpes du Sud (Nou-
velle-Zélande) oU Turnbull et Davies (2006)
ont observé une concentration importante de
cirques et de glissements de terrain.

B Le role de la déglaciation dans la
mise en place des réajustements de
versant

3.1 Syntheése

Dans le cadre des recherches effectuées sur
le flanc ouest de la créte Holtshyrna, localisée
dans le nord du massif de Trollaskagi, on a mis
en évidence l'influence significative exercée par
I'étalement gravitaire dans le déclenchement
des nombreux glissements de terrain qui affec-
tent la créte ainsi que sur I'avalanche rocheuse
de Stifluhdlar. Sur le versant ouest de la créte
de Holtshyrna, la déglaciation du Weichsélien
Tardif s"accompagne de nombreuses déforma-
tions caractéristiques des dynamiques d’étale-
ment gravitaire (escarpements a regard amont
ou aval et fossés d’effondrement sommitaux).
Des glissements de terrain se développent le
long de ces déformations, ce qui suggere que
I'étalement gravitaire exerce un réle prépon-
dérant dans I'amorce de ces glissements. Ce
role est également souligné par le fait que les
plans de rupture des mouvements de masse
présentent des orientations similaires a celles
des failles d’étalement gravitaire. Les résul-
tats obtenus dans cette région caractérisent
une séquence de réajustement des versants
qui s’organise en deux phases successives au
cours de la déglaciation. Celle-ci opére dans un
premier temps par une dégradation progres-
sive de la stabilité des pentes sous la forme
d’un étalement gravitaire qui affecte la partie
supérieure des versants et se traduit par le dé-
veloppement de failles paralléles a I'axe des
vallées adjacentes (fig. 1, B). Cette dégradation
conduit, dans un second temps, a mesure que
se développent les déformations gravitaires,

au déclenchement des mouvements de masse
le long de ces failles (fig. 1, C). Cette séquence
de réajustement des versants en deux temps
est compatible avec les calages chronologiques
obtenus pour I'étalement gravitaire du massif
de Hnjukar, dont la mise en place se fait de ma-
niere synchrone de la déglaciation du Weichsé-
lien Tardif (entre 18 et 14 Ka). Elle est compa-
tible également avec la chronologie de mise en
place des mouvements de masse dans la région
(fig.4):(i)entre 14+ 1 Kaet8,2+1,4kacal. yr.
BP pour I'avalanche rocheuse du Stifluhélar, (ii)
entre 9 et 8,2 £ 50 ka cal. yr. BP dans le cas de
I'avalanche rocheuse du Hofdahdlar (Mercier
et al., 2013) et (iii) entre 11,4 et 10,8 ka cal.
yr. BP pour le glissement de Vatn (Decaulne et
al., accepté). La séquence de déglaciation se-
rait donc caractérisée par le développement
précoce de la dynamique d’étalement gravi-
taire qui accompagnerait la déglaciation du
Weichsélien Tardif et qui se traduirait par une
dégradation progressive de la stabilité des ver-
sants. Cette dégradation conduirait ensuite, au
cours de la transition Pléistocéne-Holoceéne, a
la mise en place des mouvements de masse.

3.2 Perspectives

De nombreuses incertitudes restent encore
a lever pour confirmer le role de la déglacia-
tion dans la mise en place des réajustements
de versant et pour caractériser I'influence des
déformations gravitaires dans la mise en place
des mouvements de masse. Peut-on obtenir
des calages chronologiques plus précis pour la
mise en place des étalements gravitaires et des
mouvements de masse ? Existe-il un lien de
cause a effet systématique entre étalements
gravitaires et mouvements de masse dans la
région d’étude ? Ce lien peut-il étre observé
dans d’autres régions du Monde ?

Il existe de nombreuses perspectives suscep-
tibles d’améliorer le calage chronologique de
mise en place des réajustements de versant en
contexte de déglaciation. En effet, I'excavation
manuelle des fosses réalisées dans les dépots
sédimentaires qui recouvrent les glissements
se heurte a un certains nombre de difficultés
— épaisseur trop importante de la couverture
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sédimentaire, présence de nappes d’eau, de
blocs, d’horizons argileux trés indurés - qui
empéchent généralement de parvenir au
contact avec le dépot de glissement. Ces diffi-
cultés pourraient étre facilement contournées
a l'aide de matériel de forage adapté (carottier,
pelle mécanique...). Cela permettrait éventuel-
lement de pouvoir prélever du matériel orga-
nique a une profondeur plus importante, de
pouvoir calibrer les modéle age-profondeur en
prenant en compte I'épaisseur totale de la cou-
verture sédimentaire post-glissement et donc
de déterminer avec une plus grande précision
I’age minimum de mise en place du glissement.
Une autre stratégie visant a améliorer le calage
chronologique de mise en place des mouve-
ments de masse pourrait étre développée dans
des secteurs ou les mouvements de masse se
sont étalés jusque dans le fond des vallées et se
sont traduit par la mise en place, a I'amont des
dépots, de lacs d’obturation. Des forages pour-
raient étre effectués dans les dépots lacustres
jusqu’au contact avec les dépots qui précédent
la mise en place de la sédimentation lacustre et
qui marque le déclenchement du mouvement
de masse. Les dépots lacustres étant générale-
ment riches en matériel organique, on pourrait
ainsi dater I'age de mise en place des dépots
lacustres et donc du mouvement de masse res-
ponsable de leur formation.

Une autre perspective de recherche serait
d’utiliser des techniques de datation appli-
cables dans le cas des réajustements paragla-
ciaires pour lesquels on ne peut pas effectuer
de forages. Les roches qui sont mises a affleu-
rement a la suite d’'un mouvement de masse
pourraient ainsi faire I'objet de datations par
isotopes cosmogéniques. Dans le cas des affleu-
rements basaltiques islandais, I'age d’exposi-
tion peut étre estimé en utilisant la production
de l'isotope rare du chlore 36Cl et du gaz noble
stable 3He lorsque des phénocristaux d’olivine
sont présents en quantité suffisante dans les
minéraux et éléments du basalte (Licciardi et
al., 2008 ; Principato et al., 2006). Cette mé-
thode de datation représente une alternative
intéressante dans le cas des mouvements de
masse qui ne présentent aucun site favorable
a la réalisation de forages dans la couverture

sédimentaire post-glissement. Elle représente
également une perspective de recherche in-
téressante dans le cas des déformations par
étalement gravitaires. Il est rare en effet de
pouvoir observer des dépots meubles le long
des dépressions topographiques produites par
la dynamique d’étalement gravitaire, ceux-ci
étant généralement occupés par des névés, ou
par des éboulis. Par ailleurs, les quelques ten-
tatives d’excavation réalisées dans ces dépots
se sont avérées infructueuses, faute de pré-
sence de matériel organique a dater. Il serait
intéressant d’effectuer des échantillonnages le
long de certaines de ces déformations dont les
plans de faille sont encore bien préservés (pré-
sence de miroir de faille) en vue de réaliser des
datations au 36Cl/3He. Elles fourniraient peut-
étre les calages chronologiques manquant dans
la derniére séquence de réajustement paragla-
ciaire dans la région de Skagafjordur. Il serait
également intéressant de pouvoir comparer
les résultats de ces datations avec les observa-
tions réalisées le long du massif de Hnjukar et
qui suggerent une mise en place rapide de la
dynamique gravitaire au cours de la déglacia-
tion du Weichsélien Tardif.

Les perspectives pour améliorer les estima-
tions portant sur I'age maximal de mise en
place des réajustements de versants sont plus
limitées. Dans la plupart des cas, I'age maxi-
mum de mise en place des mouvements de
masse coincide avec l'age de la déglaciation
finale des sites dans lesquels ils s’inscrivent
(dans la mesure ou ceux-ci ne présentent
pas d’érosion en lien avec une réavancée gla-
ciaire). La définition du jalon supérieur de mise
en place d’un glissement est donc tributaire
des connaissances relatives a la déglaciation.
Celles-ci étant relativement pauvres dans la ré-
gion de Skagafjordur, 'age maximum des glis-
sements est, dans la plupart des cas, trés ap-
proximatif. Il existe néanmoins des exceptions
comme dans le cas de l'avalanche rocheuse
du Hofdahdlar (Mercier et al., 2013) ou du
glissement de Vatn (Decaulne et al., accepté)
dont les dépots sont surimposés a des plages
soulevées. L'age de ces glissements a été ex-
trapolé a partir des ages connus des plages
soulevées du nord de la péninsule de Skagi
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(Rundgren et al., 1997). Il est cependant sou-
vent difficile de pouvoir établir avec certitude
lequel du mouvement de masse ou de la plage
a été mis en place en premier. La recherche de
sites propices a ce type d’approches nécessite
donc un examen minutieux des relations entre
plages soulevées et mouvements de masse
et devraient étre réalisée, dans la mesure du
possible, le long de plages ou de terrasses ma-
rines qui ont été datées de maniere absolue
ou relative. Il serait ainsi intéressant de pour-
suivre les investigations portant sur I'age de
mise en place des mouvements de masse dans
des secteurs ol la séquence de déglaciation
est mieux connue, comme c’est le cas dans le
fijord Eyjafjordur (Norddahl, 1991) ou dans cer-
tains secteurs de la Péninsule du Nord-Ouest
(Norddahl et Pétursson, 2005 ; Principato et
al., 2006 ; Principato, 2008 ; Brynjdlfsson et al.,
2014 ; Brynjolfsson et al., 2015).

Des prolongements sont donc nécessaires
pour améliorer les calages chronologiques
des réajustements de versant au cours de la
déglaciation. En outre, des datations supplé-
mentaires portant a la fois sur les étalements
gravitaires et sur les mouvements de masse
pourraient permettre de vérifier si elles sont
compatibles ou non avec le modéle que nous
proposons sur la base de nos observations ac-
tuelles. Celles-ci suggerent l'existence d’une
succession chronologique des réajustements
de versants, d’abord sous la forme d’étale-
ments gravitaires (au cours de la déglaciation
du Weichsélien Tardif), puis sous la forme de
mouvements de masse (au cours de la transi-
tion Pléistocene-Holocene). D’autres pistes de
réflexion pourraient étre explorées pour étayer
le réle de I'étalement gravitaire dans le déve-
loppement des mouvements de masse. Elles
passent notamment par un examen attentif des
secteurs adjacents aux niches d’arrachement
des mouvements de masse pour voir si ceux-
ci s’inscrivent ou non dans le prolongement de
structures d’étalement gravitaire. Elles passent
également par des analyses spatiales visant, a
une échelle régionale, a dégager d’éventuelles
corrélations entre la répartition des étale-
ments gravitaires et celle des mouvements de
masse ce qui, le cas échéant, viendrait étayer

I’hypothése d’un contrdle de I'étalement gra-
vitaire sur le développement des mouvements
de masse.
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CONCLUSION
© s

Les éclairages qui ont été proposés dans le cadre de cette thése nous permettent de tirer
un certain nombre de conclusions. Au probléme posé par le déphasage de plusieurs milliers
d’années qui sépare généralement la période de déglaciation de la période de mise en place
des mouvements de masse, déphasage observé dans la région d’étude mais également dans la
plupart des régions du Monde, nous proposons une explication basée sur la nécessité d’intégrer
au sein de la séquence d’activité paraglaciaire, les déformations par étalement gravitaire. Les
observations menées dans le cadre de cette theése nous ont en effet conduit a formaliser une sé-
guence paraglaciaire dans laquelle les déformations par étalement gravitaire peuvent condition-
ner le déclenchement des mouvements de masse. La période de réajustement paraglaciaire des
versants peut ainsi étre définie comme une séquence au cours de laquelle les versants subissent
une dégradation progressive de leur stabilité qui se traduit par le développement de déforma-
tions par étalements gravitaires, déformations qui conduisent, in fine, au déclenchement des
mouvements de masse.

Aux questions portant sur I'efficacité des glaciers a faconner les grandes formes d’érosion gé-
néralement associées a leur action (i.e. les cirques et les auges glaciaires), questions qui alimen-
tent des débats depuis la fin du XIXéme siécle, il apparait nécessaire, au vue de nos observations
menées dans la région de Skagafjordur, de proposer une relecture paraglaciaire de ces formes
en y intégrant pleinement le réle des processus de déstabilisation qui affectent les versants en
contexte de déglaciation. Dans le cadre de cette these, nous avons en effet souligné d’une part,
le r6le majeur exercé au cours de la séquence de déglaciation par les dynamiques d’étalement
gravitaire dans le développement des auges et, d’autre part, I'influence significative des mou-
vements de masse dans le faconnement des cirques. Parce qu’elles aménagent initialement les
formes en creux favorables au développement des glaciers et qu’elles fournissent a I'action de
ces derniers des parois fracturées le long desquelles les processus érosifs associés au glacier
peuvent étre particulierement efficaces, les instabilités paraglaciaires, sous la forme des étale-
ments gravitaires et des mouvements de masse, contrélent le développement des formes d’évi-
dement et les rythmes d’érosion qui leur sont associés. Ainsi les processus d’érosion glaciaire
sont particulierement efficaces s’ils s’exercent le long de parois qui ont été fragilisées sous les
effets combinés de la décohésion et du désoutéenement au cours de la déglaciation précédente.
Au vue de ces observations, il apparait donc nécessaire d’appréhender la question de I'efficacité
de I'érosion glaciaire, dans le cadre plus général des séquences de glaciation et de déglaciation,
dans la mesure ou c’est essentiellement au cours de la transition des conditions glaciaires vers
des conditions non-glaciaires que s’expriment les instabilités qui influent sur le développement
des formes. Il serait donc peut-étre pertinent de considérer que c’est a la disparition des gla-
ciers, plus qu’au glacier en tant que tels, que lI'on doit les cirques et les auges qui faconnent les
paysages des milieux froids. Il conviendrait alors peut-étre mieux, a leur endroit, de parler de
paysages « de déglaciation » plutot que de paysages glaciaires.
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Résumé

Située au nord de l'lslande, la région littorale du Ska-
gafjéréur a connu, au cours de la déglaciation du Weichsé-
lien Tardif, une fonte massive des édifices glaciaires. Cette
période de déglaciation a eu des impacts importants sur
les reliefs et les dynamiques de versant. Les instabilités qui
ont affecté les versants au cours de cette séquence s’ex-
priment selon deux modalités principales : (i) les réajuste-
ments par déformation (i.e. les étalements gravitaires) et (ii)
les réajustements par glissement (i.e. les mouvements de
masse). C’est a 'étude de ces réajustements de versants
qui opérent en contexte de déglaciation qu’est consacrée
cette thése. A ce titre, elle s’inscrit dans le cadre de la géo-
morphologie paraglaciaire qui a pour objet les « processus
de surface, formations, formes et géosystémes qui sont di-
rectement conditionnés par la glaciation et la déglaciation
» (Ballantyne, 2002). Ces réajustements paraglaciaires de
versant sont abordés autour de deux questions : (i) le réle
de la déglaciation dans la mise en place des réajustements
de versants et (ii) le rOle des réajustements de versants
dans le faconnement des auges et des cirques glaciaires.
Les résultats des recherches réalisés dans le cadre de
cette thése font apparaitre : (i) une influence significative
des instabilités paraglaciaires de versant (i.e mouvements
de masse et étalements gravitaires) dans le fagonnement et
I’érosion des reliefs des milieux froids et (ii) un réle potentiel
de la dynamique d’étalement gravitaire dans la dégradation
progressive de la stabilité des pentes en contexte de dégla-
ciation qui conduit, in fine, au déclenchement des mouve-
ments de masse.

Mots clés
Déglaciation/Versants/Paraglaciaire/Etalements gravi-
taires/Glissements

Abstract

Located north of Iceland, the Skagafjordur area has expe-
rienced an ice shrinking during the Late Weichselian degla-
ciation. This period of transition from glacial to non-glacial
conditions was characterized by significant impacts on re-
liefs and slope dynamics. The slope instabilities induced by
the deglaciation operate in the form of: (i) slope deforma-
tions (i.e. gravitational spreading) and (ii) slope failures (i.e.
mass-movements). This thesis is devoted to these slope
readjustments which occurred in context of deglaciation.
Accordingly, the thesis is related to the paraglacial geomor-
phology which focuses on “non glacial earth surface pro-
cesses, sediment accumulations, landforms, landsystems
and landscapes that are directly conditioned by glaciation
and deglaciation” (Ballantyne, 2002). Two major uncer-
tainties remains about: (i) the relationship between slope
instabilities, both in the form of gravitational spreading and
mass-movement, and the sequence of deglaciation, and (ii)
the influence of paraglacial slope instabilities in the shaping
of the erosional landforms usually attributed to the action of
glacial erosion processes (i.e. cirques and troughs).

Main results carried out during this research highlight: (i) a
significant influence of paraglacial gravitational spreading
and mass-movement respectively in the carving of troughs
and cirques and (ii) a potential influence of gravitational
spreading as a precursor of mass-movement, throughout
the progressive degradation of slope stability induced by
the gravitational deformation which may ultimately result in
rock-slope failures.

Key Words
Deglaciation/Slopes/Paraglacial/Gravitational spreading/
Landslides



