














































































































































































































































semblent vidanger continuellement la paroi des petits débris instables. Dans cette perspective, il 

faut se demander si une seule année d'étude sur les trois sites étudiés est représentative de la 

dynamique interannuelle. La formation des glaces de paroi semble étroitement dépendante des 

conditions hydroclimatiques. Il est possible que l'intensité du processus fluctue avec le temps. Il 

est également possible que nous soyons en présence d'une dynamique récente. 

Efficacité des PIT tags pour tracer les mouvements des débris sur les versants 

Le marquage à la peinture, traditionnellement utilisé pour suivre le déplacement des 

cailloux en dynamique des versants, offre généralement des taux de récupération faibles et 

beaucoup plus variables (40 à 90%) (Bertran et Texier, 1999; Groleau, 1994; Francou, 1991 ; 

Pérez, 1985 et 1993; Rapp, 1960). Le recouvrement des particules peinturées réduit 

considérablement les chances de les retrouver. L'utilisation de PIT tags pour retracer les 

éléments permet de retrouver des cailloux marqués sous 40 à 100 cm de matériel selon le type 

d'antenne utilisée. Un autre problème rencontré avec la méthode traditionnelle est la perte de 

coloration et l'inefficacité des suivis à long terme. La perte de coloration est susceptible de 

rendre l'identification des éléments marqués impossible et réduit les chances de les retrouver. 

Non seulement le code d'identification enregistré dans chaque PIT tag est unique, mais la durée 

de vie d'un PIT tags demeure indéfinie s'il n'est pas endommagé. Malgré la puissance de 

l'impact des blocs de glace sur le versant, le nombre de PIT tag endommagé fut très limité 

(1,3 %). La colle utilisée pour fixer les PIT tags sur les cailloux s'est avérée résistante et durable. 

La capacité de cette colle à résister aux impacts et sa forte résistance à l'abrasion sont des atouts 

non négligeables pour l'étude des déplacements de particules individuelles sur les versants. Un 

suivi annuel permet de vérifier l'état de la colle et d'effectuer les entretiens nécessaires afin 

d'augmenter la chance de suivre les éléments marqués sur une longue période de temps. 

CONCLUSIONS 

La formation des carapaces de glace sur trois falaises de la Haute-Gaspésie est 

principalement le résultat du gel des eaux de ruissellement hypodermique résurgentes en sommet 

de falaise. Initialement, le gel des eaux mène à la formation des glaces de ruissellement 

(stalactites et pellicule de glace) et des glaces de surfusion (amas de glace). La croissance et le 

fusionnement des carapaces, des stalactites et des amas de glace s'effectuent graduellement. La 
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carapace résultante peut atteindre des volumes considérables (1 000 à 4500 m3 pour les 

carapaces de glace étudiées). 

La hausse des températures printanières marque le début de la période de fonte. Deux des 

carapaces de glace suivies se sont écroulées subitement dans la nuit du 30 avril 2008. Le 

comportement des blocs de glace sur le versant est comparable à celui des écroulements rocheux. 

La chute des blocs de glace sur une épaisse couverture de neige sur le talus du site G-Era a 

favorisé le déclenchement d'une avalanche de neige chargée de blocs de glace. Au site G-Amphi, 

la carapace de glace s'est scindée en deux unités distinctes qui ont glissé lentement (0,01 à 8 cm 

h- l
) sur le versant. Deux bourrelets de poussée d'une trentaine de centimètres de hauteur se sont 

formés au front des deux masses de glace. 

L'impact géomorphologique des écroulements des glaces de paroi sur le versant est 

considérable. Le déplacement des blocs de glace sur les talus détritiques mobilise les sédiments 

de couche superficielle. À l'apex des corridors d'écroulement, les débris sont de tailles 

moyennes et mal organisés. Les mouvements sont sporadiques et l'érosion domine. Des zones 

d'accumulation locales sont fréquemment observées. Au centre des corridors, l'érosion domine, 

les déplacements sont plus équivalents et la taille moyenne des débris de surface est modeste. Ils 

sont généralement bien orientés dans le sens de la pente. Dans la partie distale, l'accumulation 

domine. Les débris de surface sont généralement de grandes tailles et peu orientés. La pente est 

réduite et concave. C'est généralement dans cette zone que s'arrête le front des écroulements de 

glace. 

Les corridors d'écroulement des carapaces de glace sont probablement polygéniques. 

Cependant, sans avoir pu isoler l'impact de tous les processus actifs sur les versants étudiés, il 

paraît évident que le rôle des écroulements des glaces de paroi sur la dynamique des versants est 

majeur. Lorsque ce mouvement de masse est présent sur un versant, il doit être considéré comme 

le processus d'érosion et de transport dominant. 

Les méthodes utilisées, nouvelles et originales, pour caractériser les transits sédimentaires 

à la surface des versants, se sont avérées très efficaces. L'utilisation de PIT tags, pour suivre les 
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mouvements des particules à la surface des talus, élimine les pertes dues à la décoloration des 

marqueurs traditionnellement utilisés et réduit considérablement les pertes à la suite de leurs 

enfouissements. De plus, la durée de vie illimitée des PIT tags permet de suivre sur de longues 

périodes le déplacement des cailloux instrumentés. Les relevés effectués à la station totale au­

dessus des tiges de fer relocalisées à l'aide d'un détecteur de métaux réduisent les instabilités 

causées par l'excavation des tiges de fer et permettent de suivre les mouvements de sédiment sur 

de plus longues périodes. 

Des études plus poussées seraient nécessaires pour caractériser les diverses formes 

géomorphologiques et structures morphosédimentologiques observées à la surface des versants 

soumis au régime saisonnier des écroulements des glaces de paroi rocheuse. Finalement, un suivi 

sur une plus longue période permettrait de comparer la variabilité interannuelle du processus et 

d'évaluer son impact réel sur le transport sédimentaire à la surface des versants. 
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, 
CHAPITRE 5. SYNTHESE ET DISCUSSION 

5.1 FORMATION DES GLACES DE PAROI 

À la lueur des observations effectuées, il semble que la formation des glaces de paroi est 

étroitement dépendante du type de ruissellement qui atteint la falaise. Tel que proposé par 

Bianchi (2004), il convient de distinguer deux types de formations de glace: les glaces de paroi 

persistantes et les glaces fantomatiques. Deux critères hydrologiques les définissent. Le premier 

type résulte du gel des eaux de surface. Ces glaces de paroi tirent leurs eaux des cascades d'eau 

qui demeurent persistantes, à de rares exceptions près, durant toute la saison estivale. Elles sont 

généralement alimentées par les eaux canalisées dans un bassin versant situées en amont. L'autre 

type de glace de paroi se forme à la faveur du gel des eaux de ruissellement hypodermique ou 

souterrain résurgentes en sommet de falaise. Bianchi (2004) a dénommé ce type de glace de 

paroi « ghost frozen waterfall ». En dehors de la saison froide, ces glaces de paroi ne sont pas des 

chutes d'eau liquide. Le ruissellement sur la falaise est intermittent; il dépend des écoulements 

initiés par les précipitations. 

Les écoulements de surface favorisent davantage la formation des glaces de surfusion ou 

de type « frasil ». En effet, les débits sortant sur la falaise sont plus grands pour ce type de 

ruissellement et entrainent une chute des eaux plutôt qu'un ruissellement contrôlé par la tension 

de surface sur les falaises et les structures de glace en formation. L'accumulation et le gel des 

éclats d'eau formeront plutôt des amas ou des concrétions de glace de surfusion. Au contraire, 

les résurgences d'eau hypodermique ou souterraine seront maintenues sur la surface de la falaise 

et des glaces de ruissellement seront formées. Leur différenciation sur le terrain est simple: les 

glaces de ruissellement sont translucides tandis que les glaces de surfusion ont une concentration 

en bulles endogènes très élevée (Fig. 43). La teinte de ces dernières est plutôt blanchâtre. La 

croissance et le fusionnement des structures de glace entre elles finissent par former une seule 

unité de glace massive qui recouvre la paroi. Au cours de l'hiver, les cycles gélivaux et les 

redoux ont tendance à modifier la structure superficielle et interne des glaces de paroi. Les glaces 

de ruissellement, très translucides au début de l'hiver, se métamorphosent au fil des semaines. 

Les fluctuations thermiques tendent à modifier la texture de surface. Plus les températures 

augmentent, plus les glaces perdent de leur éclat, et plus elles deviennent molles, opaques et 
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granuleuses. Les tests de résistance mécanique effectués par Bianchi (2004) sur des stalactites de 

glace ont montré que lors des redoux ou durant la période de fonte, la résistance mécanique est 

moindre et est accompagnée par des variations texturales visibles à la surface de la glace. Afin de 

mieux définir ces deux types de glace, une caractérisation plus poussée s'impose. En milieu 

fluvial, Gherboudj et al. (2008) ont clairement montré les différences structurelles qui existent 

entre les glaces de rivière de type frasil et les glaces de type statique. Les glaces formées en 

surface dans les zones où la vitesse du courant est faible ont moins de bulles endogènes que les 

glaces de frasil. Il est probable que cette différenciation structurale soit transposable aux 

différents types de glaces de paroi. 

Figure 43. Glace de ruissellement (à gauche) et glace de surfusion (à droite). 

En Gaspésie, les glaces de paroi les plus volumineuses semblent être le résultat du gel des 

eaux de ruissellement hypodermique. La variable qui semble la plus importante est la durée du 

ruissellement durant l'hiver. D'après les observations, les carapaces de glace provenant des 

résurgences d'eaux souterraines ou celles provenant des résurgences en sommet de falaise des 

eaux· de ruissellement hypodermique seront plus petites les années où les précipitations 

automnales sont modestes et lorsque le couvert de neige est mince. Il est fort probable qu'une 

pénétration rapide et profonde du front de gel réduise la durée et l'intensité du ruissellement 

hypodermique ou souterrain sur les falaises et ralentisse la croissance des carapaces de glace. De 

plus, en l'absence de neige sur le versant, les sols auront tendance à geler plus en profondeur 

(Sutinen et al., 2008; Bayard et al., 2005; Bartlet et al., 2000). La faible conductivité thermique 
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de la neige agit comme un isolant sur la surface du sol. Une épaisse couverture de neige peut 

limiter le gel du sol en profondeur et même prévenir le sol de geler par endroits. Dans le sud de 

la Finlande, sous un climat mi-boréal similaire à celui de la Gaspésie, Sutinen et al. (2008) ont 

montré que le gel se propage rarement à plus de 30 cm de profondeur dans le sol sous un couvert 

de neige de 30 à 70 cm d'épaisseur. Au contraire, sur des sites exempts de neige, le front de gel 

peut se propager jusqu'à 150 cm de profondeur. Cependant, ils ont observé que le patron spatial 

des sols gelés n'est pas uniforme et que lors des redoux, l'eau de fonte des neiges peut s'infiltrer 

dans les sols à la faveur des îlots non gelés. La fonte du couvert de neige durant les redoux 

hivernaux est probablement l'une des sources hydriques les plus importantes pour recharger les 

sols (Sutinen et al., 2008; Bayard et al., 2005; Marks et al., 1998; Stadler et al., 1997; Maeno et 

Nishimura, 1979; Colbeck, 1979). Il est probable que ces eaux favorisent le maintien des 

écoulements hivernaux sur les falaises et les glaces de paroi. 

La croissance des cascades de glace provenant des eaux de surface est moins contrainte 

par ces phénomènes. Par contre, le débit plus élevé des eaux de surface qui arrivent en sommet 

de falaise ne favorise pas nécessairement la formation de volumineuses glaces de paroi. Le taux 

de croissance des structures de glace n'est pas plus rapide et efficace sous l'influence d'un débit 

élevé. Les expériences effectuées en milieu contrôlé par Makkonen (1988), Maeno et al. (1994) 

et Szilder et Lozowski (2000) ont toutes montré que la croissance des stalactites de glace est 

optimale avec des débits modérés. Les eaux qui ruissellent rapidement et en trop grande quantité 

sur les structures de glace en formation n'ont pas le temps de geler, apportent de l'énergie 

thermique supplémentaire et s'échappent du système. Leurs expériences ont également montré 

que la température joue un rôle important dans la vitesse de formation des stalactites de glace. En 

effet, plus la température est basse, plus la capacité de congélation est élevée et plus le taux de 

croissance des stalactites de glace est accru. En milieu naturel, le principe s'applique 

probablement bien aux cascades de glace d'eau de surface puisque les eaux de surface turbulentes 

qui chutent de la falaise ne sont pas un facteur limitatif. 

Pour les glaces de paroi formées à partir des eaux de ruissellement hypodermique ou 

souterraine, des températures très froides finissent par limiter la quantité d'eau disponible. À ce 

moment, les apports hydriques automnaux deviennent aussi cruciaux que l'établissement d'un 
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épais couvert de neige. Ainsi, les eaux accumulées dans les sols et la fonte basale du couvert de 

neige maintiendront l'écoulement sur les falaises sur une plus longue période et favoriseront la 

formation de volumineuses glaces de paroi. Les observations ont montré que les chutes de neige 

exceptionnellement élevée survenues à l'automne 2007 et à l'hiver 2008 ont permis de maintenir 

le ruissellement sur les falaises durant toute la durée de l'hiver. Plusieurs cascades ont accumulé 

jusqu'à 6000 m3 de glace. À l'hiver 2006-2007, la couverture de neige sur les versants 

gaspésiens est demeurée très faible et inexistante par endroits. Sur plusieurs falaises, le 

ruissellement a complètement cessé dès la fin du mois janvier. À titre de comparaison, le faible 

nombre d'interventions effectué par le M.T.Q. au printemps 2002 reflète bien les conditions 

climatiques antécédentes. À l'automne 2001, les précipitations liquides furent très modérées. À 

la fin de l'automne et au début de l'hiver 2002, les précipitations solides furent nettement 

inférieures à la normale. Le volume des glaces de paroi devait être très limité. À l'opposé, 

l'automne 2004 fut très pluvieux et d'abondantes précipitations solides sont survenues dès la fin 

du mois de novembre et se sont poursuivies durant tout le mois de décembre. Ces conditions ont 

certainement favorisé la formation de volumineuses glaces de paroi, entrainé des écroulements de 

magnitude beaucoup plus élevée et accru le nombre d'interventions effectuées par les 

patrouilleurs du M.T.Q: au printemps 2005. 

Nous croyons que la répartition du gel dans le massif rocheux, mais surtout derrière la 

masse de glace doit également jouer un rôle important sur les écoulements. La conductivité 

thermique de la glace est excellente (~ 2,2 W'm-1X-1 à O°C) tout comme celle des schistes 

argileux qui composent les massifs rocheux du nord de la Gaspésie (entre 1,5 et 2,5 W·m-lX- I
). 

De plus, la conductivité thermique de la glace augmente à plus basse température tandis que celle 

des schistes argileux augmente avec la saturation (Côté et Conrad, 2005). Dans les sols de type 

sablo-graveleux comme les til1s, la conductivité thermique est beaucoup plus faible (~ 0,5 W'm­

lX- I
). Il est probable que le front de gel pénètre plus profondément à la surface des escarpements 

rocheux que dans les sols à l'amont des falaises. Il est probable que la taille plus modeste des 

glaces de paroi qui se forment exclusivement à la faveur des résurgences d'eau souterraine en 

milieu de falaise comparativement à cel1e qui se forme à partir des eaux de ruissel1ement 

hypodermique soit en partie le résultat de la propagation plus profonde du front de gel dans les 

massifs rocheux. Évidemment, l'écoulement des eaux souterraines est beaucoup plus lent que 
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celle des eaux hypodermiques. Une dynamique très complexe en résulte et des études plus 

approfondies seraient nécessaires pour bien cerner l'impact de la propagation du front de gel dans 

les sols à l'amont des falaises et dans les massifs rocheux derrière les carapaces de glace. 

Contrairement à ce que Groleau (1994) a soulevé dans son mémoire et à ce que Francou et 

Hétu (1989) ont observé, des glaces de paroi peuvent persister tout l'hiver sur des falaises 

exposées au sud. La plupart des carapaces de glace qui se sont formées sur les falaises 

dynamitées de la vallée de la Matapédia sont exposées au sud-ouest, les chandelles de glace 

formées sur les falaises littorales de la Baie des Chaleurs sont exposées plein sud, deux cascades 

de glace prennent forme chaque hiver sur un escarpement exposé au sud-ouest dans la vallée de 

L'Anse-Pleureuse et la chute Montmorency dans la région de Québec est d'exposition sud-est. 

L'effet des radiations solaires a un effet important sur la température des escarpements rocheux 

(Noetzli et al., 2007 ; Gruber, 2003, 2004 ; Lewkowicz, 2001). Il semble cependant que cet effet 

n'est pas suffisant pour empêcher totalement la formation des glaces sur les escarpements adrets. 

Il est possible que la mise en place d'une couverture de glace de teinte blanchâtre formée durant 

une nuit particulièrement froide ou à la faveur de quelques journées nuageuses augmente l'albédo 

sur la surface de la paroi. Le potentiel de la sombre surface rocheuse à accumuler de l'énergie est 

amoindri et la glace peut persister sur une plus longue période. Il semble que les radiations 

solaires auront pour effet de retarder la date de formation des glaces de paroi exposées au sud et 

accélérer leur fonte au printemps. 

5.2 ÉCROULEMENT DES GLACES DE PAROI 

Selon la fréquence des interventions du M.T.Q. et les observations effectuées, il semble 

que la dynamique d'écroulement printanière s'effectue en trois phases: 

1. fonte, métamorphose (pourrissement) et déstabilisation de la glace de parOi, 

ouverture de fissure et chute isolée de petit bloc de glace; 

II. fonte des ancrages de glace sur la falaise et écroulement généralisé; 

III. chute des derniers pans de glace toujours accrochés à la falaise, soit à la faveur d'un 

replat ou d'un ancrage de glace plus résistant. 
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Le nombre élevé d'interventions mécanisées effectuées par les ouvriers du M.T.Q. montre 

que l'écroulement des glaces de paroi est un phénomène dont la magnitude parait contraire à la 

tendance généralement observée chez les autres mouvements de masse. Normalement, les 

événements de très faible magnitude sont les plus fréquents et ceux de grandes magnitudes sont 

exceptionnels. Les petites chutes de blocs de glace qui surviennent à l'automne, à l'hiver ou au 

début de la période de fonte sont rarement inventoriées par le M.T.Q. puisqu'ils n'atteignent 

pratiquement jamais la route. Dans la plupart des cas, ce sont les événements extrêmes qui se 

propagent jusqu'aux infrastructures routières. À un site donné, la fréquence de chute de petits 

blocs de glace demeure plus élevée que celle correspondant à l'écroulement de la carapace de 

glace. Puisque le M.T.Q. inventorie seulement les écroulements qui se propagent jusqu'à la route 

et que les événements de très faible magnitude ne sont généralement pas comptabilisés, il est très 

probable que le nombre d'événements de faible magnitude soit beaucoup plus élevé que le 

nombre d'événements de forte magnitude. 

Il a également été démontré que les chutes de blocs de glace en provenance des glaces de 

paroi ne sont pas seulement des phénomènes printaniers. Après des redoux survenus à l'hiver 

2008, des blocs de glace ont été observés sur plusieurs versants enneigés. L'écroulement massif 

des glaces de paroi est un phénomène saisonnier qui s'effectue à la faveur des remontées de la 

température au printemps, mais la dislocation et l'effondrement de petits pans de glace peuvent se 

produire lors des redoux hivernaux ou à l'automne durant la période de formation des glaces de 

paroi. 

Les redoux et les premiers dégels printaniers modifient la structure de la glace. Bianchi 

(2004) a clairement montré que lorsque la texture des stalactites de glace devient granuleuse sous 

l'effet des températures élevées, sa résistance mécanique diminue. La métamorphose ou le 

pourrissement de la glace qui accompagne la remontée des températures fragilise la structure de 

la carapace. La contraction et l'expansion thermique de la glace durant les nombreux cycles de 

gel et dégel printaniers favorisent l'ouverture de fissures. Des chutes isolées se produisent 

fréquemment durant ces périodes d'instabilité. Pour déstabiliser l'ensemble de la carapace de 

glace et provoquer son écoulement, il a été montré qu'une accumulation de plusieurs degrés 
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(degrés-jours) répartie sur plusieurs jours est nécessaire. Le réchauffement de la température va 

initier la fonte des ancrages de glace sur la falaise. Ces ancrages peuvent être vus comme un 

réseau de tentacules s'agrippant à la falaise. La topographie des parois rocheuses est irrégulière 

et le microrelief à la surface des falaises permet à la glace de s'agripper solidement à la paroi 

rocheuse. Lorsque les ancrages fondent et que la résistance mécanique de ces derniers ne 

supporte plus la masse de la carapace de glace, elle s'écroule. 

L'augmentation de la température de l'air va inévitablement faire fondre la neIge, 

réchauffer les sols et favoriser la reprise des écoulements sur le versant ainsi que sur et sous la 

carapace de glace. Le rôle des eaux de pluie ou de ruissellement sur la dynamique d'écroulement 

demeure incertain. L'eau des précipitations liquides favorise les transferts de chaleur et accélère 

la fonte de la glace et du couvert de neige (Marks et al., 1998). La relance des écoulements 

hypodermiques et souterrains augmente la pression d'eau interstitielle dans le massif de roche et 

dans le sol (Bayard et al., 2005). Ce phénomène peut accroitre la pression d'eau exercée derrière 

la carapace de glace. La reprise du ruissellement sur et sous la glace accélère la fonte de la glace 

et celle des ancrages de glace sur la falaise. 

L'écroulement précoce des glaces exposées au sud-ouest laisse croire que c'est davantage 

la température du massif rocheux qui contrôle l'écroulement. En effet, l'exposition d'un 

escarpement aux radiations solaires peut accroitre sa température de surface de plus d'une dizaine 

de degrés Celsius (Noetzli et al., 2007 ; Gruber, 2004; Lewkowicz, 2001). Sans l'effet des 

radiations solaires, la température à la surface d'une paroi rocheuse n'est pas significativement 

différente de celle de l'air ambiant (Lewkowicz, 2001). Les observations ont montré que durant 

la période de fonte, un espace s'ouvre entre la carapace de glace et la falaise. La chaleur 

accumulée dans le massif rocheux irradie la glace et accélère la fonte des ancrages de glace. 

Puisque la fonte des ancrages semble contrôler l'effondrement des carapaces de glace, il convient 

de penser que la température de surface du massif rocheux est une variable déterminante. 

Lorsque l'écroulement se produit, la topographie de la falaise et celle du versant 

contrôlent les déplacements des blocs de glace. Dans la plupart des cas, l'effondrement de la 

glace de paroi sur le versant entraine l'éclatement et la fragmentation de la masse de glace en 
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plusieurs blocs. Les blocs de glace bondissent et creusent des cratères dans les talus. La perte 

d'énergie causée par les impacts réduit la vitesse de déplacement des blocs et favorise plutôt le 

glissement ou le roulement des blocs sur le versant. Finalement, en pied de talus, la rugosité 

topographique et lithologique et la diminution de la pente favorisent l'arrêt des blocs de glace. 

Ces modes de déplacement sont fréquemment évoqués pour décrire la chute et le déplacement des 

éboulis rocheux (Rapp, 1960; Girard et Hétu, 1994) ou celui des lamelles de glace qui se 

détachent au front des glaciers suspendus (Haefeli, 1966; Flotron, 1977; Rothlisberger, 1977; 

Alean, 1984, 1985 ; Margreth et Funk, 1999; van der Woerd et al., 2004 ; Pralong et al., 2005 ; 

Pralong et Funk, 2006 ; Le Meur et Vincent, 2006). 

Au site G-Amphi, la fonte initiale de la carapace a libéré quelques blocs de glace qui ont 

dévalé le versant et atteint sa base. Cependant, la transition graduelle entre la falaise et le versant 

a plutôt favorisé un glissement lent de la carapace de glace sur le versant. La masse de glace n'a 

pas chuté sur le versant et n'a pas dévalé la pente à toute vitesse. D'autres carapaces de glace 

sont demeurées appuyées sur un replat de falaise après s'être libérées de leurs ancrages de glace. 

Elles ont fondu sur place sans dévaler la pente. À l'occasion, la chute d'un bloc de glace peut 

déclencher une avalanche de neige. Lors d'un redoux, à l'hiver 2006, la chute d'un fragment de 

glace à déclenché une avalanche de neige dans l'étroit corridor sous la carapace de glace nommée 

Aqua Velva (Fig. 9A) (Hétu, 2007). Lors de l'écroulement de la carapace de glace au site G-Era, 

le couvert de neige a complètement été emporté lors du passage des blocs de glace sur le talus. 

Dans la vallée de Mont-Saint-Pierre, plusieurs carapaces de glace surmontent des versants bien 

enneigés dont la pente avoisine les 40 degrés à l'apex. Sur ces versants, des blocs de glace ont 

été vus dans le couvert de neige et plusieurs avalanches ont été rapportées par les responsables du 

Centre d' Avalanche de la Haute-Gaspésie (Dominique Boucher, communication personnelle). Il 

n'est pas impossible que certaines de ces avalanches aient été déclenchées par la chute d'un bloc 

de glace sur le versant enneigé. 
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5.3 IMPACT GÉOMORPHOLOGIQUE 

5.3.1 MOBILITÉ DES DÉBRIS ET DES SÉDIMENTS 

Les blocs de glace qui s'écroulent sur un versant érodent et transportent des débris à la 

surface des talus détritiques. Aux trois sites étudiés, l'écroulement de la glace de paroi a modulé 

les transferts sédimentaires. Les trajectoires des débris marqués sont généralement rectilignes, 

parallèles et orientées dans le sens de la pente. À l'apex les déplacements ne sont pas tous égaux. 

Le déplacement des blocs de glace est chaotique et aléatoire. L'érosion domine, mais elle est 

sporadiquement marquée par des zones accumulations ponctuelles. Les accumulations ont 

généralement été observées dans les anciens cratères d'impact ou dans les légères dépressions du 

versant ou encore sous des bourrelets de poussée érigés sous l'impact des blocs de glace. Au site 

G-Amphi, la direction des déplacements et les mouvements de sédiments reflètent très bien la 

direction prise par les masses de glace qui ont glissé sur le versant. Vers le milieu des talus, les 

déplacements sont beaucoup plus uniformes. Ils sont le reflet du mode de déplacement moins 

chaotique des blocs de glace sur les talus. Au site G-69 et G-Era, l'érosion est beaucoup plus 

uniforme et les déplacements sont tous orientés dans le sens de la pente et équivalents entre eux. 

Généralement, à la base des versants, les déplacements sont limités, mais l'accumulation domine 

sur toute la largeur des talus. La taille moyenne des débris est plus grande ici que sur le reste du 

talus. La grande rugosité et la concavité basale qui s'est construite favorisent l'accumulation. 

Rappelons que les déplacements moyens observés varient entre 2,4 m au site G-Amphi à 

48,5 m au site G-Era. Au site G-Amphi, la carapace de glace ne s'est pas écroulée violemment 

sur le talus, mais a plutôt glissé sur une courte distance avant de fondre sur place. Cette 

dynamique particulière explique les faibles taux de déplacements observés. Le déplacement le 

plus long a été observé sur le corridor du site G-Era (232,039 m). L'érosion moyenne maximale 

enregistrée au-dessus des tiges de fer d'une même ligne est supérieure à 15 cm au site G-69 

(profil 2, couloir sous la carapace de glace), est de 10 cm au site G-Era et de 2 cm au site G­

Amphi. Dans la partie distale des talus, l'accumulation moyenne maximale enregistrée au-dessus 

des tiges de fer d'une même ligne est légèrement inférieure à 20 cm au site G-69 (profil 2), près 

de 8 cm au site G-Era et légèrement supérieur à 2 cm au site G-Amphi. Les résultats obtenus par 

Groleau (1994) suite à l'écroulement d'une carapace de glace sur un cône détritique de la vallée 
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de Mont-Saint-Pierre sont comparables. Il a retrouvé 91 des 102 blocs marqués. Un déplacement 

moyen de 13,1 m et un déplacement maximal de 97,8 m ont été observés par Groleau (1994). 

Une érosion moyenne de 5,8 cm a été observée par ce dernier. Il a également observé une légère 

tendance à l'accumulation dans la partie distale du talus. 

À la lueur des résultats obtenus, plusieurs questions demeurent sans réponse. Est-ce que 

l'impact géomorphologique est aussi significatif chaque année? Est-ce réellement le processus le 

plus actif sur les talus situés sous les carapaces de glace? À la première question, il parait censé 

de croire que l'impact sera d'un ordre de grandeur comparable chaque année. Il est effectivement 

probable que l'écroulement des glaces de paroi soit le processus le plus actif sur ces versants. Sur 

les talus du nord de Gaspésie, Hétu (1991, 1995), Hétu et Vandelac (1989) et Hétu et al. (1994b) 

ont observé une multitude de processus. Les chutes de pierre, les coulées sèches, les coulées de 

pierre glacée, les coulées de débris, les avalanches de neige chargée, les avalanches de neige 

liquéfiée, la reptation nivale ou le charriage torrentiel sont parmi les processus d'érosion et de 

transport les plus actifs. Généralement, les déplacements occasionnés par ces processus sont très 

ponctuels; ils affectent seulement des bandes de quelques mètres de largeur sur les talus. Sauf 

pour les avalanches et les grandes coulées de débris (incluant les coulées de pierres glacées), les 

déplacements occasionnés par ces processus sont beaucoup plus modestes. Les observations ne 

permettent pas d'affirmer avec certitude que la totalité des déplacements mesurés sont le résultat 

unique des glaces de paroi. Il est très difficile d'associer un déplacement à un processus 

d'érosion donné sauflorsque celui-ci laisse des traces identifiables de son passage. La trajectoire 

prise par les débris marqués démontre cependant que les écroulements des glaces de paroi ont 

grandement contrôlé les déplacements sédimentaires à la surface des talus étudiés. De plus, 

aucun autre processus n'a été observé sur ces versants durant la période d'étude. Considérant les 

apports hydriques et la forme en entonnoir des couloirs à l'apex des cônes détritiques étudiés, il 

ne serait pas surprenant d'y observer des avalanches de neige, des coulées de débris, du charriage 

torrentiel et des coulées de neige liquéfiées. Cependant, la fréquence et l'occurrence de ces 

processus sont sporadiques et étroitement dépendantes des variables climatiques. Au contraire, 

l'écroulement des glaces de paroi est un phénomène dont la récurrence saisonnière est démontrée 

(Groleau, 1994; Girard et Hétu, 1994; Hétu et al., 1994a; Bianchi, 2004). Les carapaces de glace 

s'écroulent au même endroit chaque printemps. Sans savoir si la magnitude et l'intensité des 
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écroulements de glaces de paroi sont comparables chaque année, il semble probable que ce 

processus soit dominant sur ces versants. 

La morphogénèse et l'évolution morphologique des talus sous les carapaces de glace ne 

sont probablement pas le seul fait des écroulements de glaces de paroi. Leur construction et leur 

évolution sont certainement le résultat de différents processus de morphogénèse successifs 

(polygénique), mais il semble que les écroulements de glaces de paroi soient le processus 

dominant ou du moins l'un des plus importants à l'heure actuelle sur les versants étudiés. En ce 

sens, des études échelonnées sur une plus longue période seraient nécessaires pour évaluer 

l'impact des glaces de paroi sur la morphogénèse de ces cônes détritiques. 

5.3.2 EFFICACITÉ DES PIT TAGS. 

Le taux élevé de récupération des débris marqués à l'aide des traceurs passifs démontrent 

à quel point les PIT tags sont efficaces pour suivre le déplacement des débris à la surface des 

versants. Les marqueurs traditionnels sont fréquemment ensevelis et perdus sous les dépôts. 

L'antenne permet de retracer les débris marqués avec des PIT tags sous une cinquantaine de 

centimètres de sédiments. De plus, le coût unitaire des PIT tags est dérisoire et leur durabilité et 

leur durée de vie permettent de prolonger les suivis sur de très longues périodes. Les PIT tags 

sont des outils de prédilection pour effectuer des suivis spatio-temporels. C'est une technique qui 

a fait ses preuves et qui devrait être plus largement utilisée pour effectuer ce type d'étude. 

5.4 PERSPECTIVE 

5.4.1 GESTION DES RISQUES 

L'écroulement des glaces de paroi devrait non seulement être considéré comme un 

processus d'érosion et de transport sur les versants, mais également comme un mouvement de 

masse potentiellement dangereux. Ce phénomène devrait être ajouté à la longue liste des risques 

naturels. L'écroulement d'une glace de paroi sur une infrastructure routière peut entrainer des 

dommages structurels et fonctionnels. Lorsque des blocs de glace percutent la route, ils peuvent 

provoquer des accidents qui peuvent potentiellement entrainer des dommages corporels. Les 
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blocs de glace peuvent abimer la chaussée, détruire des infrastructures de protection, entraver une 

route, entrainer des perturbations électriques, provoquer des accidents, blesser et même 

provoquer la mort. En milieu forestier, les conséquences écologiques sont considérables 

(Groleau, 1994). L'écroulement des glaces de paroi est également un phénomène à risque pour 

les adeptes de la montagne et de l'escalade de glace. Nous savons que la chute d'un bloc de glace 

peut non seulement mettre en danger un montagnard, mais l'impact d'un bloc sur un versant 

enneigé a également le potentiel de déclencher une avalanche de neige (Hétu, 2007). 

La localisation et la cartographie des glaces de paroi de la Haute-Gaspésie sont un pas 

vers une gestion plus adéquate des risques associés à l'écroulement des carapaces de glace. Les 

employés du M.T.Q. pourront utiliser cette carte pour localiser et reconnaitre les glaces de paroi 

les plus problématiques. Les résultats obtenus dans cette étude ont permis de mieux comprendre 

les mécanismes de formation des carapaces de glace. Ils ont également permis de préciser les 

conditions climatiques favorisant leur détérioration, leur dislocation et leur, écroulement. Le 

calcul des degrés-jours positifs cumulés depuis le premier mars peut être utilisé pour suivre la 

dynamique d'écroulement et préciser le moment ou les carapaces menaçantes s'écrouleront. Les 

périodes de plus ou moins grande activité sont maintenant connues. En connaissant les glaces de 

paroi les plus à risque et en ayant une idée du moment de leurs écroulements, les responsables de 

l'entretien des routes de la région pourront intervenir plus efficacement. Sous certaines carapaces 

de glace très à risque, des interventions mineures devraient être entreprises. Des murets de type 

New Jersey ou l'excavation d'un fossé de captage pourraient réduire les risques de propagation. 

Les précisions et les connaissances apportées dans le cadre de cette étude devraient également 

améliorer les connaissances des adeptes de l'escalade de glace et des amateurs de randonnée de la 

région. 

Une cartographie plus précise basée sur des variables topographiques permettrait de 

classifier les carapaces de glace en fonction de leur niveau de risque. Les responsables seraient 

en mesure de cibler celles qui présentent le plus grand risque. L'établissement d'un seuil critique 

d'écroulement, pour les cascades les plus à risques, est probablement la variable la plus 

importante à déterminer, pour mieux planifier les interventions des patrouilleurs. Le 

126 



développement d'un outil statistique de prédiction des écroulements devrait être une priorité pour 

les études à venir. 

5.4.2 IMPACT DES CHANGEMENTS CLIMATIQUES SUR LA FORMATION ET LA FRÉQUENCE DES 

ÉCROULEMENTS DES GLACES DE PAROI. 

Sous l'influence grandissante des changements climatiques, il convient de se questionner 

sur l'impact qu'aurait une augmentation des températures sur la dynamique d'écroulement. 

Selon ce que nous savons des changements climatiques, plusieurs suppositions peuvent être 

élaborées. Considérons la situation suivante: une augmentation mineure des températures et des 

précipitations plus abondantes. L'augmentation des températures raccourcirait inévitablement la 

saison des glaces de paroi. La formation des glaces s'effectuerait plus tard à l'automne. 

Cependant, des précipitations plus abondantes favoriseraient une plus grande hydraulicité sur les 

falaises. Des précipitations solides plus abondantes pourraient retarder la progression du front de 

gel dans les sols et prolonger la durée des écoulements sur les falaises. Il est également probable 

qu'une augmentation du nombre de redoux hivernaux favorise les écoulements sur les falaises. 

Des apports en eau plus importants peuvent potentiellement permettre la formation de carapaces 

plus volumineuses. Cependant, des températures plus clémentes durant l'hiver pourraient nuire à 

la formation des glaces de paroi. Une augmentation de la fréquence des chutes hivernales est à 

prévoir. Finalement, l'écroulement des glaces de paroi s'effectuerait plus tôt au printemps. 

L'étude dendrochronologique effectuée par Groleau (1994) sur un versant forestier 

soumis aux écroulements saisonniers d'une glace de paroi montre que le nombre de cicatrices 

laissées sur le tronc des arbres par les blocs de glace a augmenté de manière substantielle depuis 

1971. Interpréter cette tendance comme le résultat direct des changements climatiques ne serait 

pas prudent. Avec le temps, la cicatrisation des blessures tend à se refermer et le nombre d'arbres 

portant de vieilles cicatrices diminue (Hétu, 1990). Il pourrait également s'agir d'un phénomène 

local. Cependant, la tendance observée demeure très intéressante et soulève de nombreuses 

questions. À court terme, il est possible qu'un léger réchauffement régional et qu'une 

augmentation mineure des précipitations entrainent la formation de glaces de paroi plus 

volumineuses. La fréquence des activités hivernales et la magnitude des écroulements printaniers 

pourraient être accrues alors que la période d'écroulement serait devancée. 
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Une augmentation des activités pourrait également modifier la dynamique sédimentaire 

sur les versants. Une augmentation de la fréquence et de la magnitude des événements pourrait 

favoriser une érosion plus grande des parois et mobiliser plus de sédiments sur les versants. 

Advenant une augmentation du nombre de redoux hivernaux, une augmentation des cycles 

gélivaux et une augmentation des précipitations, il est probable que le nombre d'éboulis et 

d'écroulement rocheux soit également accru (Sass, 2005; Bertran et al., 2004; Walkinshaw et 

Santi, 1996; Girard et Hétu, 1994; Hétu et al., 1994a; Selby, 1993). Il est intéressant de constater 

que sur plusieurs talus de la région, des taux de sédimentation plus élevés ont été observés à partir 

des années 1970 (Hétu et Gray, 2000; Lafortune et al., 1997; Hétu, 1990). Sur quelques talus, ces 

augmentations sont accompagnées d'un recul des fronts forestiers associé à une augmentation de 

la fréquence des coulées de pierres glacées. L'accroissement des activités a souvent été associé 

aux feux de forêt et aux coupes forestières, mais la régionalisation du phénomène tend a 

démontrer que la tendance serait plutôt influencée par les fluctuations récentes du climat. 
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CHAPITRE 6. CONCLUSION 

La formation des carapaces de glace est un phénomène saisonnier qui se produit chaque 

automne sur les mêmes falaises. La source des eaux de ruissellement sur les falaises est variable 

(p.ex. souterrain, hypodermique, sous-nival, de surface). Deux types de formation de glace en 

découlent: les glaces de paroi persistantes et les glaces de paroi dites fantomatiques. Le premier 

fait références aux glaces formées à la faveur des chutes d'eau qui persistent toute l'année et le 

second à la faveur des écoulements hypodermiques et souterrains intermittents. Le gel des eaux 

mène principalement à la formation des glaces de ruissellement (stalactites de glace et carapaces 

de glace) et des glaces de surfusion (amas de glace). Dans le nord de la Gaspésie, la formation 

des carapaces de glace est principalement le résultat du gel des eaux de ruissellement 

hypodermique résurgentes en sommet de falaise. Les précipitations liquides automnales assurent 

la recharge en eau des sols et des massifs rocheux avant les premiers gels. La mise en place 

hâtive d'un important couvert de neige ralentit la pénétration du front de gel dans les sols et 

prolonge la durée du ruissellement hivernal sur les falaises. Des températures froides et un 

ruissellement soutenu sur les falaises favorisent la formation de volumineuses carapaces de glace 

(~5 000 m3 dans la région explorée). 

Dans le nord de la Gaspésie, plus de 90 carapaces de glace ont été répertoriées le long des 

routes 132 et 198. Au total, 60 d'entre elles ont été cartographiées comme étant potentiellement à 

risque de s'écrouler sur la chaussée. L'écroulement des carapaces de glace est un phénomène 

saisonnier. Au total, 98% des interventions du M.T.Q. sur la route 132 et 198 ont été effectuées 

au printemps. ' La température est le principal facteur aggravant. Le passage des températures au­

dessus du point de congélation marque le début de la fonte. La fluctuation journalière des 

températures favorise la fissuration du massif de glace. La fracturation de la carapace de glace 

favorise la chute individualisée de blocs de glace. L'augmentation des températures fait fondre le 

couvert de neige, réchauffe le massif rocheux et réactive progressivement le ruissellement. 

L'apport en eau sur et sous la carapace et l'augmentation des températures accélèrent la fonte des 

ancrages de glace sur la falaise et réduisent le niveau de stabilité de la glace de paroi. Lorsque la 

résistance des ancrages ne suffit plus à soutenir la glace de paroi, elle s'effondre presque 
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entièrement. Une accumulation thermique supérieure à 40 Dl est généralement nécessaire pour 

déstabiliser et provoquer l'écroulement des glaces de paroi. 

L'écroulement des glaces de paroi et le comportement des blocs de glace sur le versant 

sont comparables à celui des écroulements rocheux. À l'apex des talus, les blocs de glace auront 

tendance à bondir. Au centre des talus, ils auront davantage tendance à glisser pour 

s'immobiliser en pied de talus. Le passage des blocs de glace sur les talus provoque le 

mouvement des débris et des sédiments à la surface des talus détritiques. À l'apex des corridors 

d'écroulement, les mouvements sont chaotiques et l'érosion domine. Au centre des corridors, 

l'érosion et le transport sont plus uniformes. Dans la partie distale, l'accumulation domine. C'est 

généralement dans cette zone que s'immobilisent les blocs de glace. Sans avoir pu isoler l'impact 

de tous les processus actifs sur les versants étudiés, il parait évident que le rôle des écroulements 

des glaces de paroi sur la dynamique des versants est majeur. Lorsque ce mouvement de masse 

est présent sur un versant, il devrait être considéré comme le processus d'érosion et de transport 

dominant. 

La formation et la dynamique d'écroulement des glaces de paroi sont des phénomènes très 

complexes qui demandent à être mieux compris. L'utilisation des Dl positifs cumulés au 1er mars 

est un outil efficace pour expliquer les différentes périodes d'activité. Les Dl ne sont cependant 

pas suffisamment précis pour prédire le moment exact des écroulements. Des analyses 

statistiques approfondies devront être entreprises afin de produire des modèles prédictifs précis et 

utilisables. Des études plus poussées seraient également nécessaires pour caractériser les diverses 

formes géomorphologiques et structures morphosédimentologiques observées sur la surface des 

versants soumis au régime saisonnier des écroulements des glaces de paroi. Un suivi sur une plus 

longue période permettrait de comparer la variabilité interannuelle du processus et d'évaluer son 

impact réel sur le transport sédimentaire à la surface des versants. 
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APPENDICE 1 

Précipitation et température moyenne mensuelle de septembre 1999 à juin 2008.8 

janvier 
1999 
2000 72.2 
2001 
2002 
2003 
2004 
2005 
2006 
2007 
2008 

1999 
2000 
2001 
2002 
2003 
2004 
2005 
2006 
2007 
2008 

1999 
2000 
2001 
2002 
2003 
2004 
2005 
2006 
2007 
2008 

1999 

25.0 
27.1 
44.1 
49.6 
29.8 
75.3 
104.8 
115.8 

janvier 

0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

25.0 
13.0 
13.6 

janvier 

72.2 
25.0 
27.1 
44.1 
49.6 
29.8 
50.3 
91.8 
102.2 

janvier 

2000 -9.6 
2001 -9.8 
2002 
2003 
2004 
2005 
2006 
2007 
2008 

-9.3 
-11.7 
-13.2 
-14.1 
-7.3 
-8.4 

-10.3 

février 

45.0 
47.7 
105.1 
28.9 

38.9 
32.3 
70.9 
31.2 
65.8 

février 

14.0 
0.0 

27.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

février 

31.0 
47.7 
78.1 
28.9 
38.9 
32.3 
70.9 
31.2 
65.8 

février 

-8.8 
-9.7 

-10.0 
-12.3 
-10.2 
-9.2 

-10.4 
-10.5 
-10.0 

mars 

52.1 
26.5 
50.4 
44.1 

59.9 
78.2 
33.0 
58.2 
104.9 

mars 

7.0 
0.0 
18.3 
4.0 
19.6 
0.0 
8.0 

13.4 
0.0 

mars 

45.1 
26.5 
32.1 
40.1 
40.3 
78.2 
25.0 
44.8 
104.9 

mars 

-1.9 
-4.5 
-5.7 
-5.8 
-5.1 
-5.8 
-2.9 
-5.1 
-8.6 

avril 

60.8 
40.0 
22.1 
32.0 
105.1 
53.2 
43.8 
11.0 
36.0 

avril 

56.8 
36.0 
19.1 
23.9 
40.1 
47.2 
39.0 
5.0 
19.0 

avril 

4.0 
4.0 
3.0 
8.1 

65.0 
6.0 
4.8 
6.0 
17.0 

avril 

1.3 
2.0 
1.4 
-1.1 
0.8 
2.3 
2.6 
1.0 
1.8 

mai 

125.1 
59.9 
62.1 
37.0 
139.7 
67.0 
91.7 
38.1 
57.8 

ma! 

125.1 
59.9 
62.1 
37.0 
139.7 
67.0 
91.7 
38.1 
57.8 

Précipitation totale (mm) 

juin juillet août 

48.1 
118.3 
89.3 
65.2 

56.5 
75:1 
113.3 
80.9 
62.3 

117.0 
54.9 
147.0 
143.1 
62.0 
60.2 
59.0 
80.0 

47.0 
70.0 
71.1 
59.5 
141.0 
136.6 
12.0 

110.9 

Précipitation liguide totale (mm) 
juin juillet août 

48.1 
118.3 
89.3 
65.2 
56.5 
75.1 
113.3 
80.9 
62.3 

117.0 
54.9 
147.0 
143.1 
62.0 
60.2 
59.0 
80.0 

47.0 
70.0 
71.1 
59.5 
141.0 
136.6 
12.0 

110.9 

septembre 
76.4 
65.8 
51.8 
104.0 
32.0 
61.8 
61.8 
123.2 
99.3 

septembre 
76.4 
65.8 
51.8 
104.0 
32.0 
61.8 
61.8 
123.2 
99.3 

Précipitation solide totale ( éguivalent en eau, mm) 
mai juin juillet août septembre 

0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

mai 

6.5 
8.9 
7.1 
6.5 
5.8 
5.9 
7.9 
7.1 
7.0 

0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

Température moyenne (oC) 
juin juillet août 

12.5 
13.3 
11.2 
12.8 
11.9 
13.0 
13.8 
11.7 
11.0 

15.8 
14.7 
15.6 
15.0 
16.4 
17.1 
16.4 
15.9 

15.9 
16.0 
16.2 
14.7 
15.5 
15.0 
14.4 
14.2 

0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

septembre 
13.5 
11.0 
11.9 
11.7 
12.8 
10.2 
12.1 
10.9 
10.3 

8 http://www.climate.weatheroffice.ec.gc.ca/climateData/menu f.html 

octobre 
117.4 
69.6 
91.9 
36.3 
118.5 
60.0 
92.4 
69.5 
88.9 

octobre 
117.4 
69.6 
91.9 
36.3 
118.5 
60.0 
92.4 
69.5 
88.9 

octobre 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 
0.0 

octobre 
4.8 
5.4 
6.8 
4.9 
6.7 
6.2 
6.2 
5.6 
7.1 

novembre 
51.3 
72.9 
39.2 
73.7 
91.2 
68.1 
93.4 
57.1 
-190 

novembre 
45.0 
65.9 
30.0 
29.2 
70.2 
62.1 
88.4 
55.1 
-40 

novembre 
6.3 
7.0 
9.2 

44.5 
21.0 
6.0 
5.0 
2.0 

-150 

novembre 
2.1 
1.5 
2.3 
-1.6 
0.8 
-0.1 
2.0 
3.1 
-0.6 

décembre 
71.3 
68.2 
28.1 
36.9 
79.5 
88.9 
75.5 
53.0 
-60 

décembre 
37.1 
29.5 
18.0 
16.5 
22.5 
6.0 
9.9 
14.0 
-10 

décembre 
34.2 
38.7 
10.1 
20.4 
57.0 
82.9 
65.6 
39.0 
-50 

décembre 
-4.7 
-5.6 
-2.2 
-5.2 
-4.6 
-6.9 
-5.3 
-3.5 
-8.8 
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APPENDICE 2 
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