


 





 



 

3 
 

Remerciements 

 
 
 
Ce manuscrit est le résultat de trois années de recherches où j’ai pu constater à quel point la 
thèse était un travail aussi personnel que collectif. Cette thèse n’aurait en effet pas pu aboutir 
sans le concours de nombreuses personnes. A ce titre, mes premiers remerciements vont au 
CIVC et au BRGM qui ont soutenu financièrement mes travaux. Je tiens aussi, par ces 
quelques lignes, à remercier tous ceux qui m’ont apporté leur aide durant ces dernières 
années. 
 
Je tiens à remercier en premier lieu Guillaume Pierre, professeur à l’Université de Reims 
Champagne-Ardenne et directeur de thèse, pour son soutien et l’aide qu’il m’a témoigné tout 
au long de ces années de recherches. Les nombreuses discussions et son sens de la rigueur 
m’ont beaucoup apporté. Je garderai toujours en mémoire son soutien sans faille lors de la 
période de rédaction. 
 
Mes sincères remerciements vont également aux membres du jury chargés d’évaluer ce travail 
de thèse. En premier lieu, je remercie Jean Poesen, professeur à la KU Leuven, et Pierre-Gil 
Salvador, professeur à l’Université de Lille 1, pour avoir accepté de juger ce travail et d’en 
être les rapporteurs. Un grand merci également à Alain Marre, professeur émérite à 
l’Université de Reims Champagne-Ardenne, dont la connaissance du terrain a été d’une 
valeur inestimable. Il m’a aussi transmis sa passion tout au long de mes études. Je remercie 
également Gilles Grandjean, ingénieur BRGM, dont les compétences géophysiques et son 
expérience m’ont été d’une grande aide. Je tiens à remercier tout particulièrement Alain 
Devos, qui fait non seulement partie de mon jury mais qui m’a surtout accompagné et soutenu 
tout au long de ces trois années. Je ne compte plus les heures passées sur le terrain, à discuter, 
corriger et améliorer cette recherche toujours dans un esprit de rigueur scientifique. 
 
Je remercie également les membres de mon comité de pilotage, notamment le CIVC qui a 
financé cette thèse. Merci donc à Dominique Moncomble, directeur technique et 
environnement, à Olivier Garcia, ingénieur agronome, pour nos nombreux échanges, et à 
Laurent Panigaï, responsable viticulture, pour l’intérêt porté sur ce travail. Un grand merci 
également à Vincent Barbin, professeur à l’Université de Reims Champagne-Ardenne et 
directeur du GEGENA², pour son accueil au sein du laboratoire, sa disponibilité et son intérêt 
pour mon sujet de recherche. Merci également à Nicolas Zornette qui, en tant que directeur 
de la Direction Régionale Champagne-Ardenne du BRGM, m’a apporté un soutien logistique 
et financier pour améliorer ce travail. 
 
Un grand merci à toute l’équipe du GEGENA² pour son accueil. Je remercie tout 
particulièrement Olivier Lejeune, maître de conférences, et Laurent Chalumeau, ingénieur 
de recherches, pour leur aide, leur soutien et leur bonne humeur au quotidien. Merci 



 

4 
 

également à Gilles Fronteau, maître de conférences HDR, pour l’intérêt porté à mes 
recherches et les connaissances géologiques qu’il a partagé avec enthousiasme et à 
Alexandra Conreux, technicienne, pour son aide.  
 
Je remercie également les membres de l’Institut LaSalle-Beauvais qui ont participé à ce 
travail de thèse. Merci donc à Anne Combaud, enseignant-chercheur, pour sa participation et 
son intérêt qui m’ont permis d’avancer grandement sur les investigations à Montchenot. Je 
remercie particulièrement Margot Dupont, Camille Hubert et Thomas Thiebaud, étudiants 
de l’institut, pour les nombreux jours passés sur le terrain dans des conditions pas toujours 
évidentes. De même, je remercie Pascale Lutz, enseignant-chercheur, pour leur encadrement 
et sa sympathie. 
 
Je tiens aussi à remercier François Langellier, ingénieur au CIVC, pour sa disponibilité et 
son intérêt à l’heure de me communiquer les nombreuses données climatologiques dont j’ai 
pu avoir besoin. 
 
Merci également à toute l’équipe de la Direction Régionale de Champagne-Ardenne du 
BRGM pour leur accueil. Merci particulièrement à Christine Perot-Berat, secrétaire, pour sa 
disponibilité et son aide dans l’organisation de mes déplacements. Merci également à 
Murielle Chabart et Ysoline Hannion, ingénieures, ainsi qu’à Christian Maton, directeur, 
Sofiane Legendre et Etienne Merlin, techniciens. 
 
Je remercie également l’équipe du département Risques et Prévention du BRGM d’Orléans 
pour leur aide et leur accueil : Rosalie Vandromme, Thomas Dewez, Séverine Bernardie et 
Nicolas Desmaraut. Merci également à Kevin Samyn et Benjamin François pour les 
mesures géophysiques au glissement des Jacotines. 
 
Je tiens également à remercier André Varlet, maire de la commune de Reuil, pour sa 
disponibilité, son aide et son enthousiasme au moment des investigations des Jacotines, ainsi 
que monsieur et madame Galley pour leur gentillesse et l’accès laissé à leur parcelle pour la 
réalisation du forage. Je remercie également Didier Dumargne, conseiller municipal à 
Villers-Allerand, pour l’accès laissé au domaine communal et son intérêt. 
 
Merci à Mathieu Demoulin, ingénieur à Ginger CEBTP, qui a permis que le forage se réalise 
dans les temps malgré un calendrier serré et quelques difficultés. 
 
Merci à Christophe Mage, de la DREAL Champagne-Ardenne, qui nous a gentiment fourni 
les données non publiées de la station hydrométrique de Verneuil. 
 
Une pensée particulière pour Cédric Martin pour son aide lors de relevés topographiques. 
Même si la mire n’était pas assez haute, son aide a été précieuse ! De même, je remercie 
Geoffroy Gobancé pour les levés topographiques sous une pluie battante. Un merci à eux 
également pour leur soutien tout au long de ce travail de thèse. 
 



 

5 
 

Je remercie tout particulièrement Guy Bollot, mon père, pour son soutien tout au long de mes 
études mais aussi pour le prêt de véhicule tout-terrain et pour l’aide au bricolage de matériel 
« artisanal ». 
 
Un immense merci à Aline Lacaille, ma fiancée, présente tout au long de ces années de 
labeur, dans les bons moments comme dans les moins bons. Merci de m’avoir accompagné 
tout au long de ce travail, de m’avoir soutenu et aidé et merci pour tous ces sacrifices. 
 
Pour conclure, mes dernières pensées vont à ma maman, partie trop vite et trop tôt. J’aurais 
aimé lui montrer ce travail. Il lui est dédicacé. 
  



 

6 
 

 

  



 

7 
 

Résumé 

 
 
Les nombreux mouvements de terrain qui affectent les versants du vignoble champenois sont 
à l’origine de coûteux dégâts. Les causes de leur déclenchement restent cependant 
indéterminées. Basé sur une méthodologie pluridisciplinaire, ce travail de recherche vise à 
comprendre l’origine et le fonctionnement de ces désordres. À l’échelle régionale, deux 
grands ensembles se distinguent et mettent en avant le rôle de la structure sur les dynamiques 
géomorphologiques. Au nord, la cambrure de versant domine. D’âge antésaalien, elle s’est 
produite en phase ana et/ou cataglaciaire. Au sud, dans le secteur de la vallée de la Marne et 
de ses affluents, 264 glissements de terrain, d’âge tardiglaciaire pour la plupart, sont recensés. 
À l’échelle du bassin versant, les glissements de terrain se situent dans les secteurs à fort 
rendement hydrologique. En retour, leur présence modifie la répartition spatiale des sources : 
les plus profonds constituent une couverture semi-perméable déterminant un aquifère semi-
captif. À l’échelle locale, les investigations géophysiques et piézométriques permettent de 
modéliser les relations hydrogéologiques entre formations superficielle et substrat. Il apparait 
que les glissements ont une structure très hétérogène, que les circulations d’eau y sont réduites 
et ralenties dans la masse du mouvement, et enfin que les échanges avec le substrat se 
produisent le long du plan de cisaillement. Dans ces conditions, l’influence des facteurs 
climatiques actuels sur la réactivation des glissements est indirecte et faible. 
 
 
 
Mots-clés : glissement de terrain, cambrure de versant, relief de faible énergie, 
géomorphologie, ressources en eau, vignoble champenois 
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Landslides in Champagne vineyards. 
Geomorphological and hydrological approach 

 
 

Abstract 

 
The numerous mass movements affecting the Champagne vineyards slopes cause expensive 
damages. However, triggering factors are still unknown. Using a multidisciplinary 
methodology, this research aims to understand the origin and the behavior of these 
instabilities. At a regional scale, two major groups are distinguished and show the importance 
of the geological structure on the geomorphological dynamics. Northwards, valleyside 
cambering of pre-Saalian age predominates. It took place during ana and/or cataglacial 
phases. Southwards, in the Marne valley and its tributaries area, 264 landslides, most of them 
dating from Tardiglacial period, are inventoried. At the watershed scale, areas with a high 
quantity of landslides correspond to the sectors of high hydrological yields. In return, the 
presence of landslides alters the spatial distribution of springs: deepest landslides constitute a 
semi-permeable cover leading to semi-confined aquifers. At the local scale, geophysical and 
piezometric investigations make it possible to model the hydrogeological relationship 
between superficial formations and substratum. It appears that landslides structure is 
heterogeneous, that the circulation of water is limited and slow in the landslide, and that the 
exchanges with substratum occur along the shear plan. Under these conditions, the influence 
of climatic factors on the current reactivations is both indirect and weak. 
 
 
 
Key-words: landslide, valleyside cambering, low energy relief, geomorphology, water 
resources, Champagne vineyard 
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Introduction générale 

 
 
 
Les mouvements de terrain, ensemble de phénomènes gravitaires affectant les formations 
superficielles ou le substrat, constituent un risque naturel majeur, d’autant plus remarquable 
que ces mouvements sont isolés. Plus spectaculaires en relief de montagne, ils affectent 
également, en fonction des conditions géologiques, des secteurs au relief moins énergique. 
Dans ce cas, ils sont, de nos jours, moins impressionnants, mais leur impact sur l’économie 
locale peut s’avérer tout aussi coûteux. Tel est le cas du vignoble champenois. 
 
La locution« mouvement de terrain » recouvre une grande variété de processus dont la 
typologie a fait l’objet de plusieurs classifications basées sur des critères divers (type de 
mouvement, type de matériaux, vitesse de déplacement, état de saturation…). Ces 
classifications font débat (les premières datent de la fin du XIXème siècle) et nous retiendrons 
celle proposée par le British Geological Survey, basée sur les classifications de Varnes (1978) 
et de Crusden et Varnes (1996) qui mettent en avant le type de matériaux et le type de 
mouvements. Elle présente l’avantage de mentionner les deux types de mouvements de terrain 
que l’on rencontre dans le vignoble champenois : les glissements et la cambrure de versant. 
 
Les mouvements de terrain se définissent également en fonction de leur degré d’activité et/ou 
de la fréquence de cette activité. Cette information est capitale pour comprendre les causes et 
l’évolution du mouvement de terrain puisque l’activité est commandée par des facteurs 
déclenchant. Cette question est notamment traitée par J.-P. Flageollet (1996) qui qualifie 
l’activité d’un mouvement de terrain en fonction de sa période de retour, et en déduit de fait 
son âge (Tableau 0-1). 
 

Période de retour Activité Age 

< 1 jour Actif continu Actuel 

< 1 an Actif intermittent Histoire récente 

1 – 10 ans Dormant épisodique fréquent Histoire récente 

10 – 100 ans Dormant épisodique modéré Histoire récente 

100 – 1000 ans Dormant épisodique rare Histoire récente ou ancienne 

> 1000 ans Stabilisé Holocène, Pléistocène ou 
Pré-Quaternaire 

 
Tableau 0-1 : Synthèse de la relation activité/âge des mouvements de terrain (d’après Flageollet, 1996). 
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Malgré des reliefs de faible énergie (dénivelé de 100 à 200 m), les versants du vignoble 
champenois, que nous délimiterons dans cette étude non pas à partir des contours de la surface 
AOC du Champagne, mais en s’en tenant aux terrains tertiaires de l’interfluve Marne/Vesle 
entre Reims, Épernay et Dormans (Montagne de Reims, vallée de la Marne et ses affluents, 
bassin versant de l’Ardre), sont affectés par de très nombreux mouvements de terrain, objet de 
recherches menées depuis les années 1980 au sein de l’Université de Reims et en 
collaboration avec le BRGM (Bureau de Recherches Géologiques et Minières) et le CIVC 
(Comité Interprofessionnel du Vin de Champagne).Le processus, largement sous-estimé sur 
les cartes géologiques antérieures à cette date, a fait l’objet d’une cartographie 
géomorphologique mettant en avant le caractère ubiquiste des mouvements de terrain, et 
l’ancienneté du phénomène. Cette cartographie révèle la grande densité de mouvements de 
terrain dans un contexte topographique de faible énergie, mais à la structure a priori 
défavorable à la stabilité des versants. 
 
La densité et la répartition des mouvements de terrain sont donc connues mais nécessitent une 
mise à jour synthétique et quelques ajustements parmi lesquels la description de versants 
cambrés ajoute à la diversité des processus d’évolution des versants. Les causes et le 
fonctionnement des glissements de terrain –déclenchement initial et/ou réactivation – restent 
par contre largement inexpliqués, et à plus forte raison les modalités de la cambrure de 
versant, qui n’avait jamais été décrite dans le vignoble. Les récents glissements de terrain de 
Rilly-la-Montagne en 1986 (Marre, 1987), de Cuis en 1988 (Guérémy et Vejux, 1987) ou de 
Boursault en 2000 (Dewez et al., 2005), ont démontré que des glissements volumineux se 
produisent encore de nos jours, mais pour aucun de ces trois exemples les mécanismes précis 
n’ont été cernés. La majorité des glissements récents à actuels sont d’autre part des 
réactivations de grands glissements stabilisés ou dormants dont les conditions conjoncturelles 
de déclenchement sont elles aussi peu ou pas connues. Globalement, les conditions 
climatiques ne semblent pas fournir, à elles seules, toutes les clés d’explication. 
 
L’approche géomorphologique, s’appuyant sur les résultats d’investigations géophysiques 
(méthode éprouvée sur des mouvements de terrain en milieu de montagnes, essentiellement) 
permet de déterminer la structure interne des masses déplacées. Couplée à une approche 
hydrologique (spatialisation des ressources en eau), elle doit aboutir à une modélisation du 
comportement hydrogéologique des mouvements de terrain (lié au transfert d’eau entre 
substrat et formations superficielles) susceptible d’expliquer leur répartition et leur 
occurrence. 
 
La première partie de ce manuscrit a donc pour objectif de replacer les mouvements de terrain 
du vignoble champenois dans leur contexte scientifique, en analysant le corpus 
bibliographique, et environnemental, en présentant les grands traits du cadre 
morphostructural. Dans la deuxième partie est dressée une typologie complète, à la fois 
morphologique et structurale, des mouvements de terrain qui affectent les versants du 
vignoble champenois : la cambrure de versant, qui domine dans la partie nord du secteur 
étudié, et les glissements de terrains, qui occupent le reste du secteur, et dont la cartographie 
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figure dans le tome 2 de ce travail. Les facteurs structurels de ces glissements sont isolés. À 
plus grande échelle, la structure interne d’un glissement-type, celui des Jacotines, dans la 
vallée de la Marne, fait l’objet d’une description précise aux moyens de données 
géomorphologiques, géophysiques et géologiques. Dans la troisième et dernière partie les 
paramètres structurels (géologiques) et conjoncturels (hydroclimatologiques) sont croisés, afin 
de comprendre les relations entre ressources en eau et glissements de terrain. Le bassin 
versant de la Semoigne est pris comme exemple pour analyser la répartition des glissements 
selon l’optique hydrogéologique, et le glissement de Montchenot, équipé en piézomètres, est 
pris comme exemple pour analyser la circulation de l’eau à l’échelle du glissement. Les 
résultats fournissent les éléments utiles à une réflexion sur la datation des mouvements de 
terrain du vignoble champenois ainsi que sur les modalités de réactivation des glissements de 
terrain. En conclusion, l’apport de ces recherches à la cyndinique est discuté. 
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Partie 1. Contexte 

scientifique et cadre 

géographique de l’étude 
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Chapitre 1. Etat de l’art 

 
 
 
 
À l’échelle européenne, les mouvements de terrain font l’objet de nombreuses études, le plus 
souvent en domaine montagneux, qui se déclinent en trois grands thèmes : 1) la cartographie 
et la caractérisation des mouvements de terrain, 2) les processus et les paramètres de contrôle, 
et 3) la modélisation de la susceptibilité, de l’aléa et du risque associé aux mouvements de 
terrain (Poiraud, 2012).  
 
Malgré de nombreux cas d’instabilité, les régions de plaines et de plateaux du nord-ouest de 
l’Europe, parmi lesquelles le bassin de Paris, ont cependant été peu étudiées. Quelques 
exemples, en Belgique, en Normandie ou encore au Royaume-Uni, mettent pourtant en 
évidence des événements de grande ampleur et récurrents, qui présentent d’ailleurs des 
similitudes avec ceux qui affectent le vignoble champenois. À travers une revue 
bibliographique, ce chapitre fait le point sur l’état de connaissances sur les mouvements de 
terrain.  
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1.1. Les mouvements de terrain dans les régions de plaine et de 
bas plateaux 

 
Les régions de relief de faible énergie, caractérisées par des commandements inférieurs à 
200 m et des altitudes absolues modestes, peuvent être régulièrement affectées par des 
instabilités gravitaires. Tel est le cas du vignoble champenois, qui présente des points 
communs avec de nombreuses régions d’Europe dans lesquelles l’instabilité des versants fait 
l’objet de nombreuses publications. 
 

1.1.1. Bilan des recherche à l’échelle européenne 

Malgré un relief peu énergique, les paysages de Belgique ne sont pas exempts de mouvements 
de masse. Dans le pays de Herve (région de Liège), les glissements sont nombreux. Dans un 
contexte de bas plateaux où la craie repose sur des argiles et des sables campaniens, les 
glissements sont souvent anciens et profonds (Demoulin et al., 2003). Stabilisés, ils font 
néanmoins régulièrement l’objet de réactivations partielles et/ou superficielles au gré de 
conditions météorologiques favorables. Les investigations s’orientent notamment sur la 
prédiction (Demoulin et Chung, 2007) et sur le rôle des activités humaines sur leur 
déclenchement (Preuth et al., 2010). Dans les Ardennes Flamandes, les glissements de terrain 
sont également fréquents et ont aussi fait l’objet de nombreuses études. Les recherches portent 
ici sur les moyens de recensement et la cartographie de grands glissements profonds et sur 
leur datation, avec comme objectif, parfois, de fournir des cartes de susceptibilité (Van Den 
Eeckhaut et al., 2005 ; Van Den Eeckhaut et al., 2006 ; Van Den Eeckhaut et al., 2007a ; 
Dewitte et al., 2008 ; Van Den Eeckhaut et al., 2009a ; Dewitte et al., 2010). Certaines études 
tentent également de comprendre le rôle de l’activité humaine sur le déclenchement de 
glissements superficiels (Vranken et al., 2013). 
 
En Allemagne, les recherches sur les versants instables en relief de cuesta (Souabe) ou de bas 
plateaux (région de Bonn) mettent en relation les phénomènes d’instabilité et le climat, et 
évaluent l’impact manifeste des activités humaines sur leur déclenchement (Dikau et al., 
1996a ; Neuhäuser et Terhorst, 2007 ; Sass et al., 2008 ; Schmidt et Dikau, 2004 ; Terhorst, 
2007). 
 
En Crimée, dans un relief de cuesta, où les calcaires jurassiques reposent sur des flysch du 
Trias à l’origine des mouvements (Panek et al., 2009), les versants des vallées cataclinales 
sont affectés par des mouvements complexes (extension latérale, glissement, coulée, voire 
basculement) et anciens. Ils subissent aussi des réactivations récurrentes. Les facteurs de 
déclenchement sont multiples : structure, tectonique, capture hydrographique, incision des 
vallées et conditions climatiques (Panek et al., 2008a, 2008b). 
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Le Royaume-Uni, notamment dans sa partie sud – sédimentaire – est également régulièrement 
touché par les mouvements de terrain. Si beaucoup d’études, notamment du British 
Geological Survey, se concentrent sur les phénomènes de cambrure de versant (cf. chapitre 3), 
de nombreux glissements de terrain sensu stricto, causant des dégâts importants, sont 
répertoriés dans la Yorkshire (Chambers et al., 2011)  ou encore dans le sud du Pays de Galles 
(Bentley et Siddle, 1996). 
 
En France, au-delà du vignoble champenois, de nombreux secteurs du Bassin parisien sont 
affectés par des mouvements de masse. Plusieurs exemples sont répertoriés dans l’est du 
bassin de Paris, sur la cuesta du Bajocien (Toffolini et Rat, 1990), et de nombreuses études 
ont été menées en Normandie, dans le Pays d’Auge, où les instabilités sont fréquentes le long 
des côtes (Maquaire, 1990, 2000 ; Lissak, 2012) et en milieu continental (Fressard, 2013). 
Dans ces deux derniers exemples, la craie du Cénomanien, qui forme la corniche, repose sur 
des alternances d’argiles, de sables, de marnes et de calcaires du Crétacé moyen et du 
Jurassique. Aux paramètres structuraux s’ajoutent le type d’occupation des sols et les 
conditions climatiques comme facteurs d’instabilité. De types variés (glissements, chutes de 
blocs, effondrements, coulées de boue), ces mouvements de terrain peuvent causer 
d’importants dégâts. 
 
Toutes ces régions ont en commun des caractéristiques morphologiques et structurales 
semblables. Dans un contexte de bas plateaux et/ou de collines, les glissements de terrain 
affectent des versants de faible commandement et de valeur de pente inférieure à 20 %. Ces 
régions, dont la structure sédimentaire est généralement monoclinale (voire aclinale), 
présentent des faciès lithologiques propices aux mouvements de terrain, telles que des argiles 
ou des marnes, en alternance avec des formations potentiellement aquifères, cohérentes ou 
non (craie, calcaire, sable…). 
 

1.1.2. La recherche sur les mouvements de terrain en 
Champagne 

En Champagne, les premières traces écrites relatant des instabilités de versants apparaissent 
dès le milieu du XXème siècle (Poinsot, 1946-1947). Elles traitent du glissement de 
Champillon, sur le versant sud de la Montagne de Reims, où le tracé de la route D251 
(anciennement RN51) a dû être rectifié en 1936. Cette route, construite en 1852, avait en effet 
pris la forme d’un arc de cercle de rayon de 13 à 14 mètres, vers le lieu-dit « les Rosières ». 
Des travaux ont donc été effectués pour retrouver un tracé plus rectiligne. Le segment en arc 
de cercle a été transformé en parking, qui existe encore aujourd’hui. Sur la route, certains 
indices (déformations, fissures…) prouvent que le glissement est toujours actif (Figure 1-1). 
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Figure 1-1: Déformations actuelles sur la RD 251, liées au glissement de terrain de Champillon. 
 
Si les géologues ont longtemps négligé les mouvements de terrain (et la dynamique de 
surface, d’une manière générale), quelques observations de glissements « profonds et 
anciens » figurent dans les notices des cartes géologiques au 1/50 000 du BRGM (Bureau de 
Recherches Géologiques et Minières). Réalisée à la fin des années 1960, la notice de la feuille 
de Château-Thierry mentionne des « éboulis de pente » très fréquents mais qui « la plupart du 
temps, (…) n'ont pas été représentés, afin de faciliter la lecture de la carte. » (Bliet, 1969). En 
1977, parlant des niveaux de l’Yprésien et du Lutétien inférieur, J.-N. Hatrival écrit dans la 
notice de la feuille d’Epernay : « il est fréquent de retrouver ces couches glissées en masse 
sur le versant des vallées », puis précise « aussi retrouve-t-on des sables cuisiens descendus 
en conservant leur stratification, en masses suffisamment importantes pour être exploitées » 
(Hatrival, 1977). Les glissements de terrains (ou des anomalies de gisement interprétées 
comme tel) sont ainsi pour la première fois répertoriés, mais sous-estimés en dehors de 
l’observation de phénomènes de solifluxion. Les glissements les plus importants ne sont pas 
définis comme tels et assimilés à des phénomènes tectoniques, comme à Passy-Grigny. La 
notice de la feuille d’Avize (Laurain, 1986), fait elle aussi référence à des instabilités de 
versants lors du Quaternaire : « Le façonnement par les phénomènes périglaciaires 
quaternaires est très important : on leur doit l'emportement des flancs des vallées et de la 
cuesta par d'importantes coulées de solifluxion ainsi que de nombreuses coulées boueuses, 
des éboulements et des glissements de terrain ». Les mouvements de terrain en général, et les 
glissements en particulier, n’ont donc pas été ignorés dans les travaux de cartographie 
géologique du secteur,  mais leur ampleur a été sous-estimée, montrant le faible intérêt qui 
leur était porté. 
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Dans les années 1980, les mouvements de terrain du vignoble champenois ont connu un 
regain d’intérêt, particulièrement à la suite des glissements qui se sont produits à Rilly-la-
Montagne en 1986 (Marre, 1987) et à Cuis en 1988 (Guérémy et Vejux, 1987). Le 
mouvement de Rilly-la-Montagne, situé sur le versant nord de la Montagne de Reims, est à 
l’origine d’une évolution importante dans l’interprétation des mouvements de terrain de la 
région, jusqu’ici expliqués par un sapement basal, dans des ambiances périglaciaires. En effet, 
il s’est produit sur le haut du front de cuesta, dans des conditions climatiques tempérées, et 
loin de tout cours d’eau déstabilisant. Quant au glissement de Cuis, analysés comme une 
réactivation partielle d’un glissement de terrain plus large, déjà repris plusieurs fois au cours 
du Quaternaire (Guérémy et Vejux, 1987), il fait suite à des travaux de terrassement entrepris 
dans le cadre de l’aménagement du vignoble. 
 
Grâce à la cartographie géomorphologique, et notamment avec le développement de la 
méthode champenoise (Guérémy et Marre, 1996), la question du nombre et de l’âge des 
mouvements de terrain affectant le vignoble est abordée en combinant deux approches : 1) 
une étude spatiale, qui montre des mouvements de terrain très nombreux et souvent 
coalescents (Cozeret, 1987), et 2) une étude chronologique basée sur le modelé et la 
géométrie des formes. Dans les années 1990 et 2000, de nombreuses études se développent 
autour de la cartographie géomorphologique. L’objectif est d’abord d’inventorier tous les 
mouvements de terrain des versants de la vallée de la Marne et de la Montagne de Reims 
(Rousseau, 1991) puis de comprendre leur nature et leur origine (Framery, 1993), pour ensuite 
dater chaque phénomène de façon relative (Marre, 2004). Il apparaît ainsi que le versant nord 
de la vallée de la Marne et littéralement couvert de glissements de terrain (Satabin, 1990 ; 
Guérémy et Marre, 1991 ; Simon, 2000). Il en est de même du versant sud de la vallée de la 
Marne et du pourtour de la Montagne de Reims (Marre et Laurain, 1996 ; Zornette et al., 
2006a ; Pasquier, 2007 ; Bollot, 2009 ; Simon, inédit). Tous les travaux récents font état d’un 
nombre très importants de glissements de terrain qui viennent draper en quasi-continuité 
l’ensemble des versants (Van Den Eeckhaut et al., 2010). En parallèle, la chronologie relative 
des événements est précisée (Marre et al., 1997). 
 

1.1.3. Les études techniques en Champagne 

De nombreuses études techniques (appuis aux administrations, avis d’expert), à grande ou 
petite échelle, ont été menées sur les mouvements de terrain de la vallée de la Marne et de la 
Montagne de Reims, dans le cadre de collaborations entre le BRGM et l’Université de Reims. 

 

1.1.3.1. Les études portant sur des événements ponctuels 

 
Les diagnostics portant sur des événements ponctuels (mouvements récents et actuels, 
généralement décrits comme des réactivations de mouvements plus anciens et aujourd’hui 
dormants) sont le plus souvent demandés par les collectivités et diligentés par le BRGM, à la 
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suite d’épisodes à l’origine de dégâts. Ils ont généralement pour but d’identifier le phénomène 
et de donner des recommandations ou des préconisations pour stopper les processus et/ou 
minimiser leur impact. Il s’agit généralement de mouvements de terrain d’emprise modeste, 
souvent peu profonds et provoqués par les activités humaines, principalement dans les vignes 
(plantations, modifications de la topographie du versant, travaux divers de drainage). À 
Vandières, par exemple, les désordres sont provoqués par le nivellement réalisé en bas de 
versant et qui résulte en un talus de hauteur métrique (Pannet, 2008). Cet aménagement a 
supprimé la butée de pied et entrainé la réactivation partielle d’un glissement plus important 
et ancien, privé de ses contreforts (Figure 1-2). 

 

Figure 1-2 : Le glissement actuel de Vandières au lieu-dit Les Tuileries (vallée de la Marne). 
 
Les études techniques ne rendent pas toujours compte de la multiplicité possible de l’origine 
anthropique des instabilités. Ainsi, à Grauves (versant ouest de la Montagne d’Avize), par 
exemple, les plantations qui venaient d’être réalisées dans les vignes ne doivent pas être mises 
en cause pour expliquer le glissement de 2009 : l’hypothèse d’une fuite de canalisation ou 
d’ouvrages hydrauliques datant de 1934, notamment au niveau du drain passant juste au-
dessus du glissement, est plus probable (Bollot et Thuon, 2009). 
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1.1.3.2. Les études globales 

 
En complément des études ponctuelles, qui renseignent sur des phénomènes de réactivation et 
permettent d’améliorer la connaissance des processus, le besoin d’une réflexion globale et 
appliquée s’est rapidement imposé afin de répondre aux problèmes concrets d’exploitation 
rencontrés par les vignerons sur l’ensemble du vignoble champenois, mais aussi par les 
municipalités, dans le cadre de leur développement. À ce titre, le BRGM et le CIVC (Comité 
Interprofessionnel du Vin de Champagne) se sont associé pour éditer des cartes d’aléa 
mouvement de terrain portant sur le vignoble, et dont l’intensité se décline en quatre 
catégories : faible, modéré, fort et très fort (Figure 1-3). Ces cartes ont pour objet 
l’identification des zones nécessitant une gestion spécifique (Laville et al., 1993). 

 

Figure 1-3 : Extrait de carte d'aléa mouvement de terrain, commune de Champillon (Laville et al., 1993). 

 
 

Plus récemment, la Direction Régionale de l’Environnement (DIREN) de Champagne-
Ardenne a confié au BRGM, après prescription, la réalisation d’un PPR pour le secteur de la 
vallée de la Marne et de la Côte d’Ile-de-France. Cette étude comprend quatre phases : 
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- Un inventaire des phénomènes historiques, basé sur une recherche bibliographique 
complète, une enquête auprès des communes et des vérifications sur le terrain ; 
 

- La caractérisation de l’aléa, basée sur la combinaison d’une étude de terrain et de la 
réalisation d’une cartographie sous SIG (pente, géologie…) ; 
 
 

- L’identification des enjeux, qui distingue les enjeux surfaciques (zone viticole, zone 
agricole, zone urbaine et urbanisable, zone forestière et naturelle), les enjeux linéaires 
(réseaux routiers, lignes électriques, réseaux de gaz…) et les enjeux ponctuels (école, 
mairie, caserne de pompiers, musée, château d’eau…) ; 
 

- Une proposition de zonage réglementaire vis-à-vis du risque considéré, qui synthétise 
l’ensemble des résultats des trois phases précédentes. 

Découpée en trois commandes, cette étude est donc la plus complète sur les mouvements de 
terrain du secteur de la vallée de la Marne et de la Côte d’Ile-de-France. Elle constitue une 
source majeure d’informations, tout en précisant et en actualisant les différents travaux déjà 
effectués. Les résultats confirment notamment la prédominance du processus glissement de 
terrain sur les versants de la vallée de la Marne et de la Montagne de Reims. La cartographie 
distingue trois périodes d’activité : pléistocène, holocène, et récent à actuel (Figure 1-4). 

 

Figure 1-4 : Carte d'inventaire des glissements de terrain, exemple de Vandières, vallée de la Marne (Pannet et al., 2008). 
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Ces cartes d’inventaire sont ensuite couplées avec les cartes d’aléa (Figure 1-5), élaborées à 
partir d’investigations sur le terrain et de recherches sous SIG. Elles rendent compte de 
l’activité actuelle et de la susceptibilité des phénomènes. 
 

 
 

Figure 1-5 : Carte d'aléa glissement de terrain, exemple de Vandières, vallée de la Marne (Zornette et al., 2009). 

 
Les différentes analyses d’experts, à petite ou à grande échelle, apparaissent ainsi comme le 
moyen le plus efficace pour obtenir des informations sur les instabilités de versant dans le 
vignoble champenois.  Dans un but de préconisation et de gestion du risque, ces analyses, 
souvent réalisées avec le concours de l’Université de Reims Champagne-Ardenne, sont donc 
la source la plus fiable et la plus concrète pour fournir de nouveaux arguments sur l’évolution 
des versants du secteur et donc sur le déclenchement, l’évolution ou la réactivation des 
mouvements de terrain. 
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1.2. L’âge des mouvements de terrain 

 
En l’absence de datations absolues (14C, U-Th…), l’analyse de différents indices de terrain 
permet de proposer une datation relative. 
 

1.2.1. Les premières propositions de datations en Champagne 

Comme évoqué plus haut, les premières propositions de datation apparaissent dans les notices 
des cartes géologiques, en même temps que les premières mentions des mouvements de 
terrain. Si, sur la feuille de Château-Thierry, ne figurent pas les glissements de terrain qui 
affectent les versants de la vallée de la Marne, la notice fait cependant référence à des éboulis 
(cf. supra). Cependant, aucun âge n’est avancé. Il faut attendre 1977 et la publication de la 
feuille d’Epernay pour voir les premières mentions de glissements de terrain assortis d’une 
datation. Si elles ne sont pas rapportées précisément par un figuré sur la carte, les « couches 
glissées » font l’objet d’un paragraphe entier où il est expliqué que ces phénomènes ont lieu à 
la faveur de « conditions climatiques périglaciaires ». Peu précis, ce discours témoigne tout 
de même de formes « dormantes », voire fossiles, héritées des périodes froides du 
Quaternaire. La notice de la feuille d’Epernay mentionne également des réactivations, 
désignées comme « processus d’accumulation par gravité – solifluxion » qui se produisent en 
partie dans « les conditions climatiques actuelles, en particulier lors des dégels et des 
précipitations abondantes ». Il est aussi mentionné que le phénomène est fréquent dans la 
vallée de la Marne et joue un rôle important dans le modelé des versants. En outre, le facteur 
anthropique est pointé : « une mise en culture parfois intempestive qui a provoqué, au cours 
des siècles, une intense érosion anthropique, responsable d’accumulations notables ». 
 
Il s’agit donc ici d’un  premier essai de datation, établi en référence aux facteurs de 
déclenchement a priori principaux : les conditions climatiques et le forçage anthropique, très 
important dans le vignoble champenois à cause des méthodes de culture. Deux périodes se 
distinguent : (1) une période où les conditions climatiques sont de type périglaciaire (sans plus 
de précision) et propices au déclenchement des plus gros et profonds glissements de terrain et 
(2) une période récente à actuelle où les conditions climatiques sont les mêmes que 
maintenant, et à l’occasion propices aux réactivations partielles et plus superficielles. 
 

1.2.2. Chronologie des mouvements de terrain en Champagne : 
rappel 

Jusqu’ici, les recherches sur l’âge des mouvements sur les versants, âge établi sur le terrain à 
partir de critères morphologiques, stratigraphiques et sédimentologiques (régularisation des 
formes, principes de recoupement et de recouvrement, analyse de coupes), ont abouti à 
l’établissement d’une chronologie relative plus précise que celle mentionnée dans les notices 
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de cartes géologiques. Au moins trois générations de mouvements sont identifiées (Guérémy 
et Vejux, 1987 ; Guérémy, 1993) :  
 

- Les mouvements les plus anciens, régularisés, antérieurs à la dernière phase froide ; 
- Les mouvements dits holocènes ou de la fin du Würm, aujourd’hui dormants ; 
- Les mouvements actuels, souvent des coulées, sous forme de réactivations partielles. 

 
Cette chronologie se base sur l’analyse des formes. Ainsi, les mouvements les plus anciens 
sont caractérisés par une forte régularisation de leur profil, datant de la dernière phase froide 
(versant réglé). Il est donc impossible de délimiter avec précision l’emprise du phénomène et 
les formes qui lui sont associées. Les mouvements rapportés à l’Holocène sont quant à eux 
plus facilement identifiables puisqu’ils n’ont pas été estompés par une dynamique postérieure 
à leur fonctionnement. Généralement d’ampleur importante, ces mouvements ont souvent une 
composante rotationnelle et sont considérés comme « dormants ». Ils sont cependant souvent 
le siège de réactivations partielles. 
 
Les études menées sur des coupes et des tranchées, notamment dans la vallée du Cubray 
(Figure 1-6), ont permis de confirmer et de préciser cette chronologie (Marre et al., 1997) : 
 

 
 

Figure 1-6 : Coupe interprétative de la superposition de deux coulées, à partir de sondages dans la vallée du Cubray (d’après 
Marre et al., 1997). 

 
- Les mouvements très anciens, difficilement repérables car recouverts de « head ». 

Leur régularisation par des formations superficielles d’ambiance froide (formation 
gélifluidale périglaciaire) permet de les considérer comme antérieurs à la dernière 
période glaciaire du Pléistocène. 
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- Les mouvements anciens, dont les escarpements de tête en arc de cercles ont 
discernables, bien qu’également adoucis par des formations de type « head ». Plus 
volumineux que les précédents, ils sont également rapportés au Pléistocène. 

 
- Les mouvements récents, soit complexes (composés d’un glissement rotationnel 

associé à une coulée ; les escarpements de tête sont abrupts et aucune formation 
périglaciaire ne les recouvre), soit sous la forme de coulées qui naissent au pied des 
glissements anciens. Ils sont datés de l’Holocène, car postérieurs à la dernière période 
froide du Quaternaire. 

 
- Les mouvements très récents, dont l’âge est connu via des témoignages oraux ou 

écrits. Généralement beaucoup moins volumineux que les précédents, ils résultent des 
conditions climatiques actuelles. 

 
La méthode de cartographie géomorphologique champenoise fait largement écho à cette 
chronologie. Cependant, la distinction faite entre les deux générations d’instabilités d’âge 
pléistocène est difficile à représenter. Finalement, pour modéliser l’évolution des versants à 
l’échelle du Quaternaire, le protocole établi par Guérémy et Marre (1996) sert de base à toutes 
les représentations cartographiques (Tableau 1-1). 
 

 
Age 

 
Ancien (Pléistocène) 

Récent (Holocène) 
plus de 10 

ans 
moins de 10 

ans 
Fréquence Nulle Indéterminée Annuelle 

 
Activité 

Processus 
éteint 

Processus 
fortement 
dormant 

Processus 
dormant 

Processus 
actif 

Valeurs des couleurs 
correspondantes 

Valeur claire Valeur 
moyenne 

Valeur 
foncée 

 
Tableau 1-1 : Degrés d'activités des processus morphogéniques et âge (d'après Guérémy et Marre, 1996). 

 
Ce protocole se rapproche de celui utilisé par J. McCalpin (1984). Cet auteur explique en effet 
que si les formes peuvent rester longtemps inscrites dans le paysage, elles s’estompent 
progressivement par une usure dont l’efficacité dépend de plusieurs facteurs, tels que le type 
de mouvement, la lithologie, la végétation ou encore le climat (Figure 1-7). Il n’en reste pas 
moins que l’âge de la forme est déduit de sa fraîcheur. 
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Figure 1-7 : Changements morphologiques d'un glissement au cours du temps (d’après McCalpin, 1984). 

Jusqu’au récent PPR glissements de terrain de la Côte d’Ile-de-France et de la vallée de la 
Marne, l’appréhension des glissements de terrain s’est faite à partir d’un scénario en trois 
actes (Rousseau, 1993 ; Pasquier, 2007 ; Bollot, 2009), permettant d’extrapoler les conditions 
de déclenchement : 1) les mouvements de terrain anciens contemporains d’une phase de 
réchauffement climatique avec fonte du pergélisol apportant beaucoup d’eau ; 2) les 
mouvements « holocènes » produits lors d’une phase humide indéterminée ; 3) les 
mouvements récents à actuels qui répondent à des conditions climatiques contemporaines. 
  

1.2.3. Fluctuations climatiques et mouvements de terrain 

En Europe, des datations rendent compte de plusieurs périodes favorables à l’activité des 
mouvements de terrain de type glissement. Les travaux entrepris dans les Alpes, en Crimée ou 
encore en Belgique convergent vers les mêmes périodes d’activité, quelles que soient les 
méthodes de datation employées (dendrochronologie, palynologie, radiocarbone…). Trois 
périodes d’activité se détachent, que ce soit en milieu montagnard ou en région de bas 
plateaux, et malgré l’écart longitudinal entre les sites étudiés (Figure 1-8). 
 

- Une première phase d’instabilité majeure va du Tardiglaciaire au Préboréal. Marquant 
la transition entre Pléistocène et Holocène, cette période est caractérisée par un 
réchauffement climatique important (Bosselin et Djindjian, 2002)  interrompu par 
l’épisode froid du Dryas récent. Dans ces conditions, les instabilités ont lieu suite 
notamment à la fonte du pergélisol (Panek et al., 2008b ; Panek et al., 2010a ; Panek et 
al., 2012)  ou, en milieu montagnard, aux effets de décompression et de détente 
mécanique sur les versants (Cossart et al., 2008 ; Di Maggio et al., 2013). 
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- Une phase de réactivations court de la fin de l’Atlantique au Subboréal, à la faveur de 
conditions climatiques plus fraîches et humides (Borgatti et Soldati, 2010 ; Wanner et 
al., 2011) . De nombreuses études montrent que ces périodes ont été très propices aux 
instabilités (Soldati et al., 2004 ; Hradecky et al., 2007 ; Van Den Eeckhaut et al., 
2007a ; Panek et al., 2008a ; Gioia et al., 2010 ; Panek et al., 2011 ; Panek et al., 
2013 ; Zerathe et al., 2014). 
 

- Une phase subatlantique, notamment lors du Petit Age Glaciaire, correspond à une 
oscillation fraîche mais aussi à une période de pression anthropique accrue (Gonzalez 
Diez et al., 1996). La période antique (particulièrement l’époque romaine), plus 
humide, est aussi propice aux déclenchements de mouvements de terrain (Schoeneich 
et al., 1996). Dans sa globalité, cette dernière phase est toutefois marquée par des 
phénomènes plus modestes (Astrade et al., 1998). 

 

 
 

Figure 1-8 : Synthèse de la chronologie des phases d'instabilité en Europe. 

 
Pour certaines régions, l’activité sismique s’ajoute au forçage climatique (Huynh, 2005 ; 
Qi et al., 2010). Dans ce cas, le mouvement de terrain est aussi la conséquence d’un facteur 
stochastique et donc imprévisible. Enfin, l’évolution d’un versant répond également à la 
« position du système géomorphologique dans le ʺcycle d’érosionʺ », ce qui influe donc sur sa 
sensibilité aux diverses instabilités gravitaires, dont les glissements de terrain (Poiraud, 2012), 
ce qui rejoint le scénario de J. McCalpin (1984).Ces datations, plus précises que celles 
déterminées par le biais de l’analyse des formes dans la région champenoise, corroborent 
toutefois l’existence de trois phases d’instabilité depuis le Tardiglaciaire inclus. Une activité 
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antérieure à la dernière phase froide est aussi décrite dans quelques publications en Europe ou 
en Afrique du Nord (Busche, 2001 ; Mather et al., 2003). Au total, l’analyse de la 
bibliographie montre un large panel de résultats convergents sur l’âge des mouvements de 
terrain, et implicitement, cette chronologie exprime l’influence des conditions climatiques. 
 
 

1.3. Vers une approche renouvelée 

 
Notre propos sera donc, à partir d’un inventaire cartographique des mouvements de terrain, de 
déterminer les principes de leur fonctionnement, en tenant compte de l’ensemble des facteurs 
structurels et conjoncturels susceptibles d’avoir un rôle : parmi eux, les ressources en eaux et 
le comportement hydrodynamiques à l’interface substratum-formations superficielles n’ont 
jamais fait l’objet de recherches spécifiques. 
 

1.3.1. Cartographie géomorphologique et inventaire 

L’inventaire des mouvements de terrain consiste à les dénombrer et la cartographie à en 
délimiter l’emprise et les processus qui les régissent. La réalisation de la carte s’appuie sur 
des observations indirectes (photo-interprétation, télédétection diverse, archives)  et sur des 
observations directes sur le terrain, où l’on vérifie en outre le bien fondé des interprétations 
découlant des observations indirectes (Van Den Eeckhaut et al., 2005 ; Guzzetti et al., 2012). 
Certains auteurs ont d’ailleurs souligné (Figure 1-9) à quel point le degré de connaissance du 
terrain conduit à des interprétations très différentes (Van Westen et al., 2006). 
 

 
 

Figure 1-9 : Comparaison de cartes d'inventaire réalisées par trois équipes différentes en Italie (d’après Ardizzone et al., 
2002). 

Quelle que soit la qualité et la performance des outils utilisés (LiDAR, photo-interprétation…) 
(Martha et al., 2013), la cartographie des glissements de terrain reste donc soumise à une part 
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de subjectivité. L’atténuation des formes à travers le temps complique la lecture du paysage et 
renforce la difficulté d’interprétation. 
 

1.3.2. Pluviométrie et déclenchement des glissements de terrain 

Beaucoup d’auteurs ont cherché, via une multitude d’approches, à comprendre les 
mécanismes générant les mouvements de terrain. À ce titre, l’influence des conditions 
climatiques, déjà évoquées dans les essais de chronologie, sont souvent discutés. Dans le 
vignoble champenois, les études menées sur le déclenchement de glissements récents mettent 
en avant le rôle des précipitations. Le glissement de Rilly-la-Montagne, survenu en 1986, a 
été l’occasion de mettre en relation les données climatologiques et le déclenchement du 
mouvement (Marre, 1987). Ainsi, les deux hivers précédant le déclenchement ont été 
anormalement froids, ce qui a favorisé les phénomènes de gélivation et l’apparition de fentes 
de gel, déjà à l’origine d’une activité plus importante du glissement de Champillon à l’hiver 
1984-1985. Juste avant le déclenchement, à l’été 1986, le mois de juillet est particulièrement 
sec, avec seulement 29,59 % des précipitations moyennes du mois (normale calculée sur la 
période 1951-1975). A contrario, le mois d’août est excédentaire (113,68 % des précipitations 
moyennes du mois), avec notamment une série d’orages jusqu’à la veille du glissement, le 23 
août. L’hypothèse est donc que l’eau a pu facilement s’infiltrer et s’engouffrer non seulement 
par les fissures préparées par les hivers froids mais aussi par celles liées à la rétraction par 
dessiccation dans les formations argileuses du plateau de la Montagne de Reims. Ainsi, 
l’humectation des argiles lutétiennes et sparnaciennes en profondeur a provoqué leur 
gonflement puis leur déstabilisation. 
 
Un suivi comparatif des précipitations et des déformations a été mené sur le glissement de 
Boursault, actif en 2000. En comparant les cumuls des précipitations et des déplacements 
enregistrés par GPS sur une échelle logarithmique (pour faciliter la comparaison), on constate 
que les deux courbes se superposent (Figure 1-10).  
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Figure 1-10 : Relation entre les cumuls des précipitations et des déformations du glissement de Boursault du 01/03/2001 au 
01/06/2001 (d’après Simon, inédit). 

Une relation étroite existe donc entre les précipitations et les déplacements mesurés. 
Toutefois, un laps de temps de trois semaines est nécessaire pour constater les effets de l’eau 
précipitée sur l’évolution du glissement. Cette inertie est aussi évoquée dans le suivi des 
mouvements de terrain côtiers du Pays d'Auge (Lissak, 2012). Que se passe-t-il entre le 
moment où l’eau arrive sur le sol et celui où un déplacement est mesuré ? 
 
Cette question trouve un début de réponse dans les travaux corrélant épisodes pluvieux et état 
hydrique des matériaux (Grandjean et al., 2009 ; Lebourg et al., 2010 ; Ruiz-Villanueva et al., 
2011 ; Belle et al., 2013), ou encore pluviométrie et fluctuations du niveau de la nappe (Pierre 
et Lahousse, 2006). Les relations hydrogéologiques entre le substrat et les formations 
superficielles constituant le mouvement de terrain, sont également abordées par le biais d’une 
approche chimique et isotopique (Compagnon et al., 1997), une modélisation numérique 
basée sur l’hydrogéologie et la structure du milieu (Guglielmi et al., 2005) ou encore des 
investigations géophysiques, particulièrement de résistivité électrique (Grandjean et al., 
2006a ; Lee et al., 2008). Mais rien de probant n’est dit sur « la relation subtile entre 
événements pluvieux et mouvements »: « l’eau dans le sous-sol a souvent été traitée comme 
une boîte noire » (Parriaux, 2010). 
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1.3.3. Questions en suspens et méthodologie 

Pour préciser les relations hydrogéologiques entre substrat et formations superficielles, il est 
indispensable de croiser plusieurs approches, relevant de la géomorphologie, mais aussi de 
l’hydrologie. Couplées à des investigations hydrogéologiques, les recherches sur la structure 
interne des mouvements de terrain (par la méthode géophysique), avec comme exemple le 
glissement des Jacotines et celui de Montchenot, permettent de définir le comportement de 
l’eau depuis l’aquifère jusqu’aux masses glissée et de proposer un modèle transposable à 
l’échelle du vignoble (Figure 1-11). 
 

 
 

Figure 1-11 : Localisation des sites d'investigation. 

 
Cette recherche doit donc aboutir à une meilleure connaissance des mouvements de terrain en 
général et plus particulièrement dans le vignoble champenois. Elle vise l’apport de réponses 
aux acteurs locaux, principalement les vignerons, premières victimes de l’instabilité des 
versants. De plus, la compréhension du fonctionnement des mouvements de terrain et 
conditions nécessaires à leur déclenchement doit permettre de préciser leur âge. 
 
Une part importante du travail se base sur la cartographie géomorphologique, résultat d’une 
démarche quantitative et naturaliste. Les cartes, levées dans un périmètre où des prospections 
ont déjà eu lieu, valident, complètent et parfois corrigent les données antérieures. L’intérêt de 
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ce travail est d’avoir une connaissance fine de la répartition spatiale et de la chronologie des 
mouvements de terrain du secteur d’étude. Il permet aussi de replacer les phénomènes dans 
leur contexte géomorphologique et donc de préciser leurs fonctionnements et leurs 
interactions avec le milieu.  
 
Le mouvement de terrain des Jacotines, à Reuil dans la vallée de la Marne, sert de référence et 
fait l’objet d’investigations géomorphologiques et géophysiques permettant de déterminer sa 
structure interne. Les recherches géomorphologiques, géophysiques et hydrogéologiques sur 
le mouvement de Montchenot (versant nord de la Montagne de Reims) visent à comprendre 
les circulations de l’eau au sein de la masse glissé et à son interface avec le substrat. Les 
résultats, complétés par une approche hydrologique à l’échelle d’un bassin versant, celui de la 
Semoigne, visent également à comprendre le rôle des eaux souterraines dans le 
déclenchement de phénomènes de réactivation. Cette recherche s’appuie donc sur une 
méthodologie empruntant à plusieurs disciplines (Figure 1-12). 
 

 
 

Figure 1-12 : Synthèse de la méthodologie suivie. 
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1.4. Conclusion du chapitre 1 

 
 
 
Les reliefs de plaines et de bas plateaux d’Europe, tel que celui du vignoble champenois, sont 
régulièrement affectés par des phénomènes de mouvements de terrain d’ampleurs diverses et 
d’impacts variés sur les activités humaines. Si des études ponctuelles ont permis de mieux 
caractériser ces phénomènes, les mouvements de terrain en contexte de relief de faible énergie 
restent peu étudiés. C’est le cas dans le vignoble champenois où les travaux déjà effectués 
laissent des questions en suspens. Or, dans un contexte où les enjeux économiques sont 
majeurs, la demande des acteurs locaux est pressante. Cette recherche, basée sur une approche 
couplant géomorphologie et hydrologie, vise donc à une meilleure compréhension du 
phénomène d’instabilité des versants du vignoble champenois, utile à une bonne gestion du 
risque.  
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Chapitre 2. Cadre général du vignoble 

champenois 

 
 
 
 
 
Le vignoble champenois, et plus particulièrement le secteur de la vallée de la Marne et de la 
Montagne de Reims, est largement affecté par les mouvements de terrain. Si des raisons 
anthropiques sont régulièrement avancées pour expliquer le déclenchement de phénomènes 
superficiels, les traces d’activité plus anciennes et plus importantes ne peuvent être expliquées 
par ce critère. Les paramètres géomorphologique, géologique et climatique sont souvent 
désignés comme facteurs de prédisposition et de déclenchement des mouvements de terrain 
du secteur (Guérémy et Vejux, 1987 ; Marre, 1987 ; Marre et al., 1997) . Ce chapitre s’attache 
à présenter ces paramètres dans le but de mener, par la suite, une réflexion plus approfondie 
sur la présence des mouvements de terrain. 
 
La section 2.1 présente le cadre géographique et géomorphologique et analyse les principaux 
modelés et les dynamiques du secteur d’étude. La section 2.2 est consacrée au cadre 
géologique et décrit les formations en présence. La section 2.3 aborde le cadre 
hydrogéologique, hydrologique et climatique, souvent désigné comme essentiel dans le 
déclenchement des mouvements de terrain. 
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2.1. Cadre géographique et géomorphologique du 
vignoble champenois  

 
Le secteur de la vallée de la Marne et de la Montagne de Reims se situe à l’est du Bassin 
parisien, dans un contexte de bas plateaux avec des altitudes comprises entre 60 m (vallée) et 
290 m (plateau).  
 

2.1.1. Une région de bas plateaux 

La Montagne de Reims et la vallée de la Marne occupent le front et le revers de la cuesta 
d’Ile-de-France (Figure 2-1).  
 

 
 

Figure 2-1 : Contexte général du secteur d'étude. 

 
Le secteur d’étude est ainsi situé à la limite des terrains tertiaires du centre de Bassin de Paris 
(succession d’argiles, de sables, de marnes et de calcaires) et de la craie du Crétacé qui 
affleure en Champagne Pouilleuse.  
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Les plateaux tertiaires du revers se partagent en trois Pays : la Montagne de Reims, le 
Tardenois et la Brie (Figure 2-2). 
 

- La Montagne de Reims, à l’est, marque l’interfluve entre les vallées de la Marne et de 
la Vesle. Ses contours correspondent au front de la cuesta au nord et à l’est, à la vallée 
de la Marne au sud et à la limite avec le Tardenois à l’ouest. Son relief est attaqué par 
la vallée de la Livre et de son principal affluent, la Germaine, cours d’eau conquérants 
affluents de la Marne. Les particularités faunistiques et floristiques de la Montagne de 
Reims sont à l’origine de la création d’un parc naturel régional du même nom. 

 
- Le Tardenois, dont la surface est dans la continuité de celle de la Montagne de Reims, 

s’en différencie par la présence d’une petite cuesta, dont le commandement est 
d’environ 50 mètres au nord de la vallée de la Marne et à l’ouest de celle de l’Ardre. 
Cette cuesta, dite cuesta bartonienne (ou du Tardenois), est calée sur l’affleurement  
des formations bartoniennes (marnes du Ludien inférieur et calcaires silicifiés du 
Ludien moyen). 

 
- La Brie se caractérise par des plateaux très humides, notamment à cause des argiles à 

meulière qui les couvrent. Située au sud de la vallée de la Marne, la Brie est également 
délimitée à l’est par la cuesta d’Ile-de-France et domine donc, comme la Montagne de 
Reims, la Champagne Pouilleuse, c'est-à-dire le revers de la cuesta de Champagne. La 
Brie est un large pays qui peut être subdivisé et dont la région d’Epernay fait partie. La 
région comprise entre la Marne et le Surmelin constitue l’extrémité orientale de la 
Brie, dite Brie champenoise. 
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Figure 2-2 : Carte de localisation du secteur d'étude. 

 

2.1.2. Un réseau hydrographique dense 

Ces trois pays sont entaillés par de larges vallées, au commandement pouvant atteindre, au 
maximum, 200 mètres (Figure 2-2). La plus importante, la vallée de la Marne, incise les 
terrains tertiaires à partir d’une large percée cataclinale (où est installée la ville d’Epernay), et 
reçoit notamment les apports de la Livre, au nord, et du Cubry, au sud, ce dernier séparant la 
Brie de la Montagne d’Avize. Plus en aval, la Marne a pour affluents le Ruisseau du Brunet, 
le Ruisseau de Belval, et la Semoigne en rive nord, ainsi que la Flagot en rive sud. Ces 
affluents sont tous, selon leur orientation principale, des cours d’eau orthoclinaux et prennent 
leur source sur le revers de la cuesta d’Île-de-France. 
 
Au nord de la Montagne de Reims, la Vesle a, comme la Marne, un cours cataclinal, et 
recoupe la cuesta d’Île-de-France dont elle incise, sur une profondeur d’environ 150 mètres, 
les terrains tertiaires à partir d’une large percée, un peu en aval de Reims. Sur le revers, en 
rive droite, son principal affluent est l’Ardre. Orthoclinal, l’Ardre prend sa source dans la 
Montagne de Reims et longe le front de la cuesta bartonienne jusqu’à Fismes. 
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Ce dense réseau hydrographique, dont l’encaissement est variable, détermine une grande 
quantité de versants dont les valeurs de pente sont, sauf exception, assez faibles, comprises 
entre 2 % et 15 %. Les versants des vallées sont donc généralement longs et fuyants (Figure 
2-3) et malgré cela, propices aux mouvements de terrain. 
 
 

 
 

Figure 2-3 : Profil de versant, exemple dans la vallée du Flagot (affluent de rive gauche de la Marne). 

 
À l’aval des percées cataclinales, peu de terrasses sont identifiables, notamment parce que la 
faible cohésion des matériaux sablo-argileux des assises tertiaires a favorisé de nombreux 
mouvements de terrain. Cependant, des travaux menés en amont montrent différentes phases 
d’incision le long de la vallée de la Marne (Lejeune, 2005), auxquelles peuvent être corrélés 
les quelques terrasses observables, à Troissy et surtout à Binson-et-Orquigny, où plusieurs 
niveaux apparaissent (Pauporte, 1990). Ces niveaux s’avèreront être de bons indices pour 
dater les mouvements de terrain de la région. 
 

2.1.3. Une région fortement marquée par la viticulture 

Profitant de la pente et/ou de l’exposition, le vignoble, et particulièrement la zone AOC du 
champagne, occupe essentiellement les versants. Les plateaux sont quant à eux recouverts de 
forêts en Montagne de Reims, tandis que les cultures céréalières deviennent majoritaires vers 
le nord du secteur d’étude ainsi qu’au sud des sources du Cubry et du Darcy, jusqu’à donner 
des paysages complètement ouverts. Les fonds de vallée sont généralement occupés par les 
cultures céréalières (blé, colza et maïs principalement) qui profitent de la fertilité des 
alluvions. Enfin, les villages de la vallée de la Marne et de ses environs sont, dans leur 
globalité, soit implantés en bas de versant, au niveau du raccordement avec la plaine alluviale 
(village de Reuil – Figure 2-4) soit en haut de versant, juste en contrebas de l’escarpement de 
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tête sur de vastes replats/contrepentes de mouvements de terrain anciens, aujourd’hui stables 
(villages de Venteuil et de Hautvillers – Figure 2-4). 
 

 
 

Figure 2-4 : Occupation du sol, exemple du versant de rive droite de la Marne. 

 
Au cœur du vignoble champenois, tout ce secteur compris entre la confluence Ardre/Vesle au 
nord, la vallée du Surmelin au sud, la commune de Dormans à l’ouest, et le front de la cuesta 
d’Île-de-France à l’est, est riche en mouvements de terrain et les demandes des acteurs locaux 
concernant la gestion du risque y sont récurrentes. 
 
 

2.2. Cadre structural du vignoble champenois 

 
La présence de nombreux mouvements de terrain au sein du secteur d’étude s’explique en 
partie par la présence des nombreuses formations « sensibles » au sein des assises tertiaires 
(Figure 2-5). 
 

2.2.1. Lithologie des assises secondaires et tertiaires 

Basées sur les notices des cartes géologiques (Laurain, 1976, 1986 ; Hatrival, 1977 ; Laurain 
et al., 1981), les descriptions des formations géologiques de la région du vignoble champenois 
sont importantes pour comprendre le cadre dans lequel se situent les recherches. L’objectif est 
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d’avoir une vision d’ensemble de la nature et de la structure des matériaux dans lesquels 
s’inscrivent les mouvements de terrain. 
 

2.2.1.1. La craie du Campanien 

 
La craie du Campanien, qui affleure notamment en Champagne Pouilleuse, occupe la base de 
la série stratigraphique de la région. Elle est blanche, homogène et suffisamment cohérente 
pour qu’y soient creusées les caves à Champagne – les Crayères – très nombreuses à Epernay 
et à Reims. La craie du Campanien s’observe généralement en bas de versant dans l’est, mais 
elle peut atteindre la cote 220 m sur le front de côte. Dans la vallée de la Marne, elle affleure 
toujours en bas de versant jusque la commune de Châtillon-sur-Marne. De nombreux 
affleurements sont visibles dans la région d’Epernay et dans les vallées du Cubry et de son 
principal affluent, le Darcy. 
 

2.2.1.2. Les sables et les marnes du Thanétien 

 
Les formations du Thanétien reposent en discordance sur la craie. Ceci explique les 
importantes variations de son épaisseur, de quelques décimètres à une vingtaine de mètres. À 
l’est, une couche d’argile crayeuse d’une épaisseur d’environ un mètre forme la base du 
Thanétien. Ailleurs, il présente des faciès sableux fins de couleur blanche ou rousse. Il peut 
aussi contenir des niveaux marneux, souvent rougeâtres et parfois gris ou blancs. Sur les 
flancs de la Montagne de Reims, le Thanétien est constitué de sables et/ou de grès riche en 
Microcodium dont l’épaisseur peut atteindre 10 m à Trépail. 
 

2.2.1.3. Les argiles et les marnes de l’Yprésien inférieur 

 
La série type de l’Yprésien inférieur, appelé aussi Sparnacien, a été définie au mont Bernon, 
près d’Epernay. Cet étage présente plusieurs faciès et des variations latérales brusques. La 
base du Sparnacien est constituée, selon la série type, par des marnes calcaires blanches ou 
grises déposées en lentilles. Cette couche est surmontée par d’autres marnes ou des argiles 
vertes à grises selon les secteurs, puis par des argiles grises. Intercalées entre ces formations, 
les argiles à lignites sont disposées en lentilles et ont parfois donné lieu à une exploitation, 
comme sur la commune de Trépail, à l’Est de la Montagne de Reims. Ces formations sont 
généralement désignées comme responsables de la grande majorité des mouvements de terrain 
du vignoble champenois. L’agencement des différentes formations du Tertiaire et leur 
positionnement sur les versants permettent en effet de constater que beaucoup de surfaces de 
rupture se trouvent dans l’Yprésien inférieur (Marre, 1987 ; Simon, 2000 ; Bollot et al., 
2012). 
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2.2.1.4. Les sables de l’Yprésien supérieur 

 
D’une épaisseur variable, autour d’une dizaine de mètres, les sables de l’Yprésien supérieur, 
dit aussi Cuisien, sont de couleur grise à rousse, avec des zones « rouge-brique lie-de-vin ou 
verts » (Hatrival, 1997). La partie inférieure de ces sables est essentiellement constituée 
d’éléments grossiers  tandis que la partie supérieure présente des éléments fins dont l’analyse 
morphoscopique révèle une action éolienne surimposée à une action marine, traduisant une 
sédimentation en condition de rivage marin. Ces sables peuvent être surmontés par une 
succession de lits d’argiles, discontinus dans le secteur d’étude. Ces lits sont épais de 
quelques millimètres, voire de quelques centimètres, et alternent avec des lits sableux 
d’épaisseurs similaires. Ce niveau, appelé Argiles de Laon, peut atteindre quatre mètres. 
 

2.2.1.5. Les formations du Lutétien 

 
Le Lutétien se divise en différentes formations qui présentent d’importants changements 
latéraux de faciès. Il débute dans la région de la vallée de la Marne par le Tuffeau de Damery, 
daté du Lutétien moyen, qui peut atteindre une quinzaine de mètres. Celui-ci n’affleure 
cependant pas à l’est, dans le Montagne de Reims, ni au nord, où il est remplacé par un 
calcaire grossier indifférencié du Lutétien inférieur et moyen qui forme la surface structurale 
des plateaux et la corniche de la cuesta. Reposant sur ces niveaux, le Lutétien supérieur est 
constitué de Marnes et caillasses, dont l’épaisseur peut varier entre 10 et 40 mètres, lesquelles 
disparaissent dans la Montagne de Reims, à l’est de la Livre. Très hétérogène, ce niveau 
comporte des marnes et des argiles vertes, grises, blanches voire jaunes, en alternance avec 
des bancs calcaires décimétriques. 
 

2.2.1.6. Les formations du Bartonien 

 
Souvent difficile à différencier sur le terrain, les formations du Bartonien sont donc 
régulièrement décrites dans leur ensemble. Elles sont constituées d’une succession de marnes, 
d’argiles, de sables et de calcaires, dans la continuité des Marnes et caillasses du Lutétien 
supérieur. Au sud-est du secteur d’étude, le Bartonien est représenté par un calcaire massif 
pouvant dépasser 20 mètres d’épaisseur. Typique de la Montage d’Avize, ce calcaire est 
blanc, compact et dur. Il détermine par endroits un escarpement très abrupt dont l’origine est 
expliquée par son exploitation (Laurain, 1986) ou par des mouvements de terrain (Guérémy et 
Vejux, 1987).Dans le reste du secteur d’étude, le Bartonien est composé d’une succession de 
plusieurs formations sableuses, argileuses et marneuses surmontées à l’ouest par deux niveaux 
calcaires : les calcaires de Saint-Ouen, lacustres et de couleur brun-jaune, et les calcaires de 
Champigny, calcaires silicifiés pouvant atteindre 20 mètres d’épaisseur. Enfin, dans la partie 
ouest du secteur d’étude, ces formations sont surmontées par des marnes supra-gypseuses, qui 
affleurent rarement. Au nord-ouest, l’alternance des marnes et des calcaires silicifiés est à 
l’origine de la cuesta bartonienne du Tardenois. 
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2.2.1.7. Les argiles et les sables du Stampien 

 
Surmontant le Bartonien, à l’ouest et au sud du secteur d’étude, le Stampien, rarement 
observable, est argileux. De couleur verte, ces argiles sont discontinues et peu épaisses 
(quelques mètres maximum).Le Stampien est également représenté par des sables, dits Sables 
de Fontainebleau. Ces sables sont fins, azoïques et argileux. Ils apparaissent au nord-ouest du 
secteur d’étude ou à l’extrémité sud-est dans des dépressions de quatre à cinq mètres de 
profondeur. 
 

 
 

Figure 2-5 : Exemples de faciès des différentes formations affleurant dans le vignoble champenois. 
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2.2.2. Stratigraphie et variation des faciès 

Dans cette structure monoclinale, le pendage vers l’Ouest est faible, voire très faible avec des 
valeurs généralement inférieures à 2 % (Figure 2-6). Les formations tertiaires se présentent en 
discordance sur la craie du Campanien, dont le toit représente une surface d’érosion 
irrégulière, exhumée jusqu’à la transgression marine du Thanétien. C’est pourquoi les 
formations thanétiennes présentent des lacunes. 
 

 
 

Figure 2-6 : Coupe géologique simplifiée au nord de la vallée de la Marne. 

 
Les multiples phases de transgression et de régression marine expliquent l’importante 
panoplie de faciès. Elles expliquent également la fréquence des variations latérales. Chaque 
étage est en effet marqué par des changements latéraux plus ou moins importants et fréquents. 
Ainsi, le Lutétien inférieur et moyen est représenté par un calcaire massif au nord du secteur 
d’étude et par un tuffeau au sud. Le Bartonien est un calcaire massif à l’est et un complexe 
argilo-sableux et marneux plus à l’ouest (Figure 2-7). 
 

 

Figure 2-7: Evolution des faciès selon une coupe Ouest-Est au Nord de la vallée de la Marne. 
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La structure géologique du secteur d’étude apparait ainsi très compliquée. Les faciès du 
Tertiaire sont nombreux et se succèdent le long des versants des vallées. Ces alternances de 
marnes, d’argiles, de sables et de calcaires, qui favorisent les mouvements de terrain, en 
compliquent cependant la lecture et l’interprétation. 
 

2.2.3. Les formations superficielles 

La nature du substrat du vignoble champenois et les conditions climatiques qui se sont 
succédé dans la région expliquent le faible nombre d’affleurements visibles sur le terrain. Une 
couverture de formations superficielles drape en effet les versants, les plateaux et les fonds de 
vallée. Les fonds de vallées sont marqués par les dynamiques fluviatiles du Quaternaire et le 
dépôt d’alluvions qui leur est associé. Les plateaux sont recouverts par des formations 
superficielles résultant de processus éoliens quaternaires, mais aussi par des altérites d’âge 
tertiaire et quaternaire. Enfin, les versants sont souvent recouverts par des matériaux déplacés 
dont l’épaisseur peut dépasser 10 mètres et dont l’origine est diverse. 
 

2.2.3.1. Les formations de plateaux 

 
La totalité des plateaux de la feuille d’Epernay, les plateaux tertiaires de la feuille d’Avize et 
les plateaux du sud de la feuille de Fismes, sont couverts par des argiles rouges, vertes ou gris 
foncé qui contiennent des blocs irréguliers de meulière caverneuse, blanche ou ocre, voire 
rose. Ces argiles à meulière, pouvant atteindre 15 mètres d’épaisseur, reposent en discordance 
sur le Bartonien. Elles résultent d’une météorisation chimique stampienne (silicification) et 
quaternaire (décarbonatation) qui en font une formation superficielle in situ polyphasée 
(Dewolf et Pomerol, 1997). Ces matériaux contribuent à l’imperméabilisation de la surface 
des plateaux, limitant l’infiltration des eaux météoriques et entretenant une hydromorphie 
expliquant la présence de nombreux points d’eau (étangs, mares…). Ils sont couverts par une 
épaisseur de limons lœssiques périglaciaires pouvant atteindre cinq mètres. 
 

2.2.3.2. Les formations de fond de vallée 

 
Les fonds de vallée, souvent plats, permettent d’observer des formations fluviatiles datant du 
Quaternaire. Les niveaux les plus anciens sont composés de matériaux divers, souvent 
grossiers (graviers calcaires ou siliceux) et de sables, voire d’argiles rubéfiées. Les alluvions 
les plus récentes sont constituées de limons argileux beiges ou bruns. Des niveaux de terrasse 
se distinguent, bien que la nature des terrains, propices à l’instabilité des versants, n’en ait pas 
favorisé la conservation. Ils sont tout de même visibles, dans notre secteur d’étude, à Troissy 
et à Binson-et-Orquigny, où six niveaux ont été observés (Pauporte, 1990). Cependant, tous 
ne sont pas raccordables à des niveaux décrits sur le cours amont de la vallée de la Marne. 
Comme expliqué précédemment, ils sont le témoignage de différentes phases d’incision 
(Lejeune, 2005) et contribuent à la datation relative des formes de versants qui tronquent, 
recouvrent ou rejoignent les formations alluviales. 
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2.2.3.3. Les formations de versant 

 
Outre les matériaux déplacés par des mouvements de terrain, les formations colluviales sont 
nombreuses et dépendent de la nature du substrat sous-jacent. La faible cohérence des terrains 
tertiaires explique l’importance de l’emprise et de l’épaisseur des formations superficielles sur 
les versants. Les versants du vignoble champenois sont ainsi largement drapés de colluvions 
d’origine périglaciaire. Ces colluvions se présentent sous formes de blocs calcaires de taille 
centimétrique à décimétrique issus de divers niveaux, et compris dans une matrice argilo-
calcaire, voire sableuse, blanchâtre à grise. Leur formation est facilitée par la sensibilité à la 
météorisation mécanique, liée au froid, du substrat. Dans la vallée de la Marne et de ses 
affluents, les colluvions se raccordent fréquemment aux alluvions. Sur le front de la Côte 
d’Île-de-France, les cycles gel-dégel et la cryoturbation au cours des épisodes froids du 
Quaternaire ont entrainé la formation de graveluches, c’est-à-dire des grèzes lités, qui 
s’accumulent sur le versant généralement selon une stratification simple résultant de 
l’alternance lits gras / lits maigres (Mathieu et Pomerol, 1976). Dans les secteurs plantés en 
vignes, il est très fréquent de retrouver des formations sans rapport génétique avec le substrat 
sur des épaisseurs pouvant atteindre deux mètres. Il s’agit de remblais liés à la pratique 
viticole : certaines parcelles ont été couvertes, après décapage, d’une terre riche pour les 
vignes. Ces remblais réapparaissent lors de travaux divers mais aussi sur les cicatrices de 
départ de glissements de terrain. 
 

 

2.3. Cadre hydro-climatique 

 
Le cadre structural du vignoble champenois, complexe et hétérogène, est à l’origine d’une 
hydrogéologie particulière, caractérisée par un grand nombre de nappes perchées plus ou 
moins connectées, et par des niveaux aquicludes et aquitards. 
 

2.3.1. Les principaux niveaux aquifères 

Apparente en bas de versant à l’est et non affleurante à l’ouest, la craie constitue l’aquifère 
principal du secteur d’étude, qui alimente notamment l’agglomération de Reims par champs 
captant. Malgré une porosité totale de l’ordre de 40 %, la porosité efficace de la craie est 
faible du fait de sa structure vacuolaire qui ralentit les circulations internes dans l’aquifère. 
Localement, la transmissivité au sein de l’aquifère peut augmenter via la fracturation. Enfin, 
lorsque la craie est affleurante, la microporosité favorise les remontées capillaires jusqu’à la 
surface du sol. Au-dessus de la craie, la superposition des formations tertiaires, diversement 
perméables, entraine la constitution d’un ensemble de réservoirs peu épais (Figure 2-8). 
Malgré des changements latéraux de faciès, certains de ces niveaux forment des aquifères 
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relativement importants pour la série tertiaire. Le principal est celui des sables de l’Yprésien 
supérieur. L’épaisseur et la nature sableuse de ce niveau lui permettent d’être capacitif. La 
nappe de l’Yprésien supérieur, alimentée par drainance via les niveaux semi-perméables sus-
jacents, repose sur les argiles de l’Yprésien inférieur qui constituent un véritable mur aquifère. 
L’Yprésien supérieur forme un aquifère encore plus conséquent lorsqu’il est associé avec 
celui du Lutétien inférieur et moyen quand ce dernier est calcaire, comme c’est le cas dans la 
vallée de l’Ardre (Devos et al., sous presse). Les différents niveaux décimétriques de calcaire 
du Lutétien supérieur compris dans les marnes constituent aussi des réserves d’eau, tout 
comme les formations du Bartonien (sables, marnes, argiles et calcaires) et du Thanétien 
(sables et argiles). Cet ensemble stratigraphique constitue donc un aquifère multicouche. 
Ponctuellement, les formations de couverture (argiles à meulière et limons de plateaux) 
peuvent correspondre à des aquifères peu capacitifs. 
 

 
 

Figure 2-8 : Géométrie des niveaux aquifères en rive droite de la Marne. 

 

2.3.2. L’hydrologie de surface 

Ces différents niveaux aquifères sont drainés ou alimentés, suivant les cas et leur position sur 
le versant, par un réseau hydrographique entaillant les formations du Tertiaire. Ce réseau 
forme un chevelu hydrographique plus abondant que sur la craie. La densité hydrographique 
est en effet plus importante dans les formations tertiaires que dans la craie mésozoïque, du fait 
de l’influence du substrat sur l’évolution du réseau. Ainsi, sur un tronçon de 20 à 25 km de 
longueur, juste en aval de sa percée cataclinale, la Marne reçoit l’apport de 8 affluents d’ordre 
3 à 4 (selon l’ordination d’Horton)dont les surfaces de bassin versant peuvent approcher 
100 km² : la Livre, le Cubray, le Cubry, le ruisseau de Champillon, le ruisseau du Brunet, le 
ruisseau de Belval, le Flagot et la Semoigne (Tableau 2-1). Elle reçoit également l’apport de 
petits affluents pérennes ou temporaires d’ordre 1. Au nord du secteur d’étude, l’Ardre, 
d’ordre 4, draine également les formations tertiaires et forme, avec son principal affluent 
l’Orillon, un bassin versant de 297 km². 
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Affluent Superficie du 
BV (km²) 

Ordre selon 
Horton 

La Livre 100 4 
Le Cubray 9 2 
Le Cubry 115 4 

Le Champillon 10 3 
Le Brunet 19 3 
Le Belval 59 3 
Le Flagot 64 3 

La Semoigne 91 4 
 

Tableau 2-1 : Tableau récapitulatif des principaux affluents de la Marne dans le vignoble champenois. 

 
L’érosion par les cours d’eau entraine l’incision d’un nombre important de vallées. Par 
conséquent, il existe de nombreux versants où des déséquilibres peuvent apparaître. La partie 
orientale de la Montagne de Reims (vallée de la Livre et front de cuesta) est en outre affectée 
par la présence d’un karst étagé de contact lithostratigraphique, qui se développe dans les 
formations gréseuses du Thanétien et dans la craie du Campanien. Les formes exokarstiques, 
peu développées, sont uniquement présentes sur les replats structuraux qu’elles immunisent, 
et consistent en dolines hétérométriques (de quelques mètres à plus de 50 mètres de 
diamètres), en gouffres et en rares vallées aveugles. Le karst de la Montagne de Reims est 
original puisqu’il se situe en front de côte, et non en position de revers de cuesta comme c’est 
généralement le cas (Lejeune et Devos, 2001). Outre qu’il immunise les replats structuraux, 
ce karst est important pour les versants qui le surplombent puisque, en soutirant les matériaux 
canalisés dans l’écoulement, il contribue au déséquilibre des versants et est responsable de 
nombreux glissements de terrain rotationnels, de coulées, ou de la combinaison des deux. 
 

2.3.3. Les conditions climatiques 

Le climat du secteur de la Montagne de Reims et des vallées de la Marne et de l’Ardre est un 
climat tempéré océanique dégradé (Figure 2-9). Les précipitations, qui atteignent 767 mm par 
an en moyenne, sont régulières sur l’année, de l’ordre de 59 mm par mois. Les températures 
varient de 3,5°C en janvier à 19,5°C en juillet, l’amplitude thermique est donc faible (16°C).  
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Figure 2-9 : Diagramme ombrothermique d'Epernay, période 1983-2013 (données du CIVC). 

 
Le climat actuel du vignoble champenois présente peu de variations interannuelles. Sa 
régularité et son homogénéité dans le temps ne permettent pas de dégager de périodes plus 
humides, sauf épisode exceptionnel. Cette homogénéité temporelle masque cependant une 
hétérogénéité spatiale, que traduisent bien les données climatologiques du CIVC. Les 
précipitations sont en effet plus abondantes sur les plateaux de la Montagne de Reims et du 
Tardenois que dans la Champagne Pouilleuse, à l’est et au nord (Figure 2-10). Les écarts 
peuvent varier de plus de 100 mm entre le haut et le bas du front de cuesta. À Bouzy, deux 
stations espacées d’environ 100 mètres d’altitude, permettent d’observer la différence entre 
les précipitations en haut du talus – de l’ordre de 679 mm – et au pied du talus, de l’ordre de 
654 mm. Même si la répartition des stations de mesure est disparate et que leur densité dans 
certains secteurs peut entrainer des biais, le réseau est suffisamment abondant pour permettre 
l’observation de ces contrastes de précipitations annuelles. Il résulte que, sans surprise, la 
rugosité du relief joue un rôle important sur la répartition des précipitations. 
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Figure 2-10 : Répartition des précipitations annuelles, période 1994-2014. 
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2.4. Conclusion du Chapitre 2 

 
 
 
Le vignoble champenois, dans le grand secteur de la Montagne du Reims et de la vallée de la 
Marne, est installé sur les versants des vallées qui incisent les terrains tertiaires de la région. 
L’extrémité est de ces formations forme le front de cuesta de la Côte d’Île-de-France. Le 
relief est assez peu marqué, avec des commandements de 100 à 200 mètres et des pentes de 
l’ordre de 15 % maximum. 
 
La nature des formations tertiaires est variée : sables, argiles, marnes et calcaires. 
L’alternance de ces matériaux plus ou moins cohérents, perméables et réactifs à l’eau est à 
l’origine de la complexité des circulations de l’eau à l’intérieur du plateau. Elle explique aussi 
l’instabilité des versants. Dans une région où les précipitations annuelles sont modérées et 
régulières, quels sont les facteurs qui contrôlent l’activation ou la réactivation des 
mouvements de terrain ? 
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Conclusion de la Partie 1 

 
 
 
Le vignoble champenois est fortement marqué par des phénomènes de mouvements de terrain 
affectant les versants des vallées qui entaillent les terrains tertiaires du plateau et le front de la 
cuesta d’Ile-de-France. Les caractéristiques géologiques, hydrologiques, topographiques et 
climatologiques semblent chacune jouer un rôle dans le déclenchement de mouvements de 
terrain, rôle dont la nature exacte et l’importance relative reste à définir. Les plateaux 
tertiaires, dont l’altitude dépasse rarement 300 mètres, sont formés par une alternance 
d’argiles, de marnes, de sables et de calcaires entrainant une hydrogéologie complexe. Le 
front de la cuesta d’Ile-de-France et les versants des vallées ont un commandement faible qui 
ne dépasse pas 200 mètres, sauf exception. 
 
De nombreux travaux antérieurs ont mis en évidence la présence et l’ampleur des 
mouvements de terrain dans le vignoble champenois. Ils fournissent aussi des explications 
intéressantes et argumentées sur leur fonctionnement et leur dynamique. Mais des 
interrogations subsistent, aussi bien sur le plan de la recherche fondamentale que vis-à-vis des 
demandes des acteurs locaux du vignoble champenois. Il est donc nécessaire de confirmer, de 
préciser ou de réévaluer les résultats des recherches déjà effectuées, tant sur les mouvements 
anciens que récents. Une caractérisation multicritères du milieu, s’appuyant sur plusieurs 
méthodes dont les résultats doivent être croisés est donc nécessaire : 
 

- Par une approche naturaliste, il est possible de faire une typologie précise des 
phénomènes qui affectent les versants. L’analyse des formes de terrain est donc une 
des composantes principales de ce travail et aboutit à une cartographie 
géomorphologique systématique de la vallée de la Marne et de la Montagne de Reims, 
précisée par une analyse statistique permettant d’identifier les facteurs de 
prédisposition et de déclenchement des mouvements de terrain. 
 

- L’approche instrumentale associe méthodes géophysiques, hydrologiques et 
hydrogéologiques. Menée sur deux mouvements de terrain (un glissement typique de 
la vallée de la Marne, le glissement des Jacotines, et un glissement de front de cuesta – 
équipé en outre de piézomètres, le glissement de Montchenot) la tomographie apporte 
une connaissance de la structure interne des mouvements de terrain. Les mesures 
hydrologiques et hydrogéologiques s’appuient notamment sur des suivis 
piézométriques couplés à des données physico-chimiques de l’eau pour le glissement 
de Montchenot, sur le versant nord de la Montagne de Reims. La finalité de ces 
mesures est de comprendre comment s’effectue la circulation de l’eau au sein du 
glissement, mais aussi quelles sont les relations hydrogéologiques potentielles avec le 
substrat, et enfin quel en est l’impact sur le comportement de ce glissement. 
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Partie 2. Les mouvements de 

terrain dans le vignoble 

champenois 
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Chapitre 3. La cambrure de versant 

 
 
 
 
 
L’approche naturaliste distingue deux grands types de modelé dans le vignoble champenois. 
Au sud, les flancs de la Montagne de Reims et les versants de la vallée de la Marne et de ses 
affluents sont affectés par une succession de glissements de terrain souvent coalescents. Au 
nord, notamment dans la vallée de l’Ardre et sur le front de la Côte d’Île-de-France, les 
versants sont marqués par un modelé différent, fait de replats de dimensions variées se 
succédant en continu de haut en bas de versant. Cette morphologie s’apparente à celle décrite 
dans la littérature anglo-saxonne et identifiée sous le terme de cambrure de versant. Ce 
chapitre examine les diverses méthodes d’investigation permettant de définir les processus, la 
répartition spatiale et l’âge de la cambrure. 
 
 

  



 

68 
 

3.1. Caractérisation de la cambrure 

 
Le terme désigne le fléchissement et l’étirement d’une strate cohérente sur un versant par 
érosion des couches tendres, généralement argileuses, sous-jacentes. La cambrure 
s’accompagne d’une fracturation ouverte débitant des trains de blocs qui drapent les versants 
(Figure 3-1). Ce processus est depuis longtemps décrit par les auteurs anglais sous le terme de 
valley-side cambering (Hollingworth et al., 1944), et a même fait l’objet de parties distinctes 
dans les manuels (Selby, 1993 ; Ballantyne et Harris, 1994). 
 

 
 

Figure 3-1 : Principe de la cambrure de versant (d'après Parks, 1991). 

En France, A. Buvignier (1852) est sans doute le premier à décrire un mode d’évolution des 
versants par « reflux » d’assises argileuses, affaissement et courbure, dans le Jurassique de la 
Côte de Bar. Mais il faut attendre le milieu du XXème siècle pour que la cambrure de versant, 
« problème méconnu de géologie appliquée » et « champ de recherche vierge » en France, soit 
évoquée (Maubeuge, 1949). Cet appel n’a cependant eu qu’un faible écho, puisque les seules 
mentions faites de processus apparentés sont dues à J. Tricart et à A. Guilcher et J. Tricart 
dans les années 1950, toujours dans le Jurassique de l’est du bassin de Paris (Tricart, 1952 ; 
Guilcher et Tricart, 1954). Mais ces processus sont considérés comme actuels ou 
postglaciaires (Tricart, 1977), et classés parmi les glissements de terrain. En 2014, la 
cambrure de versant a fait l’objet d’un article où le processus est décrit selon une approche 
multiscalaire (Bollot et al., 2014). Les déformations des calcaires du Lutétien y sont 
analysées, d’un rebord de plateau à l’autre, à partir de forages et d’observations directes en 
carrières souterraines. Sur les versants, la structure superficielle est déduite de la description 
de coupes, complétée par l’analyse des formes. 
 

3.1.1. Les déformations à l’échelle de l’interfluve 

À l’échelle des interfluves, sur des distances kilométriques, la géométrie des couches a été 
reconstituée à partir des données de sondages validées sur le plateau et disponibles sur la BSS 
(Banque du Sous-Sol). Ces données sont complétées par les altitudes d’affleurement 
indiquées sur les cartes géologiques au 1/50 000 numérisées du BRGM. L’ensemble est 
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regroupé dans une banque de données sous SIG. La profondeur du mur des calcaires du 
Lutétien au sein des plateaux est ainsi reconstituée. En superposant ces informations à un 
MNT, il est possible de vérifier et de corriger l’altitude en surface de chaque forage de la BSS 
pris en compte, ainsi que l’altitude du mur des calcaires du Lutétien. Cette méthode permet 
aussi d’attribuer une altitude à l’affleurement du Lutétien sur les cartes géologiques. 
L’ensemble des données est interpolée par la méthode bilinéaire dite « du plus proche 
voisin ». Cette méthodologie est la plus adaptée à la distribution de l’échantillonnage 
puisqu’elle offre un bel amalgame entre sensibilité au bruit et accentuation des discontinuités. 
La carte obtenue montre une variation de plus de 200 m de l’altitude du mur du Lutétien sur 
l’ensemble du secteur d’étude, étendu au sud-est du Soissonnais (nord-ouest du secteur 
d’étude) (Figure 3-2). 
 

 
 

Figure 3-2 : Cartographie de l'altitude du mur du Lutétien. 

 
Les importantes variations, d’un interfluve à l’autre, de l’altitude et de la géométrie du mur 
des calcaires du Lutétien, ne s’expliquent pas uniquement par l’histoire tectonique du secteur. 
Dans un ensemble dont le pendage général ouest est de l’ordre de 0,2 % pour les assises 
tertiaires, M. Duprat (1997) décrit, à partir de la géométrie du toit de la craie campanienne et 
des variations d’épaisseur de la sédimentation tertiaire, une série de « cuvettes et hauts 
structuraux »associée à des déformations continues ou discontinues post-campaniennes. 
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Cependant, ni le pendage général, ni les déformations secondaires ne rendent compte de la 
géométrie précise du Lutétien. De plus, le Lutétien est le seul étage dont le mur ne soit pas 
parallèle au toit de la craie (Figure 3-3). 
 

 
 

Figure 3-3 : Géométrie du mur du Lutétien, du mur de l'Yprésien supérieur et du toit du Campanien. 

 
Le dernier étage conforme est l’Yprésien inférieur, comme l’illustrent les coupes CIN1, CIN2, 
CIN3, CIN4, CIN5 et CIN6 où le toit des argiles sparnaciennes (qui correspond au mur du 
Cuisien) a le même pendage et les mêmes variations d’altitude que le toit de la craie 
campanienne. Le long des mêmes coupes, les calcaires lutétiens présentent un pendage non 
conforme (d’une valeur de 1,2 % vers le NNE et de 1,7 % vers le SSW pour la coupe CIN4, 
par exemple). De fait, à l’approche des vallées, le mur du Lutétien s’infléchit en moyenne de 
3,3 %, avec un maximum de 9,3 % sur l’interfluve Vesle/Ardre et un minimum de 1 % sur 
l’interfluve Crise/Vesle. Ce fléchissement est très bien illustré par les coupes CIN5 et CIN6, 
disposées en continuité et seulement séparées par la vallée de l’Ardre. On peut cependant 
observer une légère déformation anticlinale du toit du Sparnacien quand celui-ci affleure en 
fond de vallée (pendages divergents de l’ordre de 1 à 3 %), qui s’explique probablement par 
un phénomène de décompression lié au creusement de la vallée (Letourneur et Dayre, 1981). 
En résumé, la déformation des couches est susceptible de se produire 1) à l’échelle de 
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l’interfluve, où le gauchissement du Lutétien peut être imputable à un phénomène de 
décompression ; 2) à l’approche des versants, où les anomalies de pendage (ou l’exagération 
du pendage, sur les bordures de plateau tournées vers le centre du bassin de Paris) et 
l’abaissement de l’altitude du Lutétien traduisent un phénomène de détente par appel au vide, 
initiant une cambrure ; 3) dans le fond des vallées, où la décompression joue à nouveau. Dans 
les trois cas, ces modifications de la structure ne doivent rien aux déformations tectoniques 
régionales, d’origine interne. Cependant, à cette échelle, aucun indice ne permet de définir si 
ce fléchissement est souple ou cassant. 
 

3.1.2. Les déformations à l’échelle des rebords de plateau 

L’exploitation des Calcaires grossiers du Lutétien moyen pour la pierre de taille a laissé dans 
la région un grand nombre de carrières souterraines, les « creutes ».Il est possible d’y 
observer, en bordure de plateau, la fracturation des calcaires induite par la détente mécanique 
liée au creusement des vallées (Blondeau, 1965 ; Moiriat et al., 2005 ; Devos et al., 2012). Sur 
plusieurs centaines de cavités dans le secteur d’étude, 32 ont fait l’objet d’une cartographie, 
de mesures d’azimut magnétique des fissures recoupées par les cavités, ainsi que de mesures 
de largeur des fissures et de distance entre fissures. Seules les discontinuités ouvertes et 
antérieures au creusement de la carrière sont prises en compte. Les variations de ces 
paramètres sont donc décrites, du haut des versants (où se trouve l’entrée des carrières) vers 
l’intérieur des plateaux, sur des distances hectométriques (jusqu’à 500 m). Les résultats sont 
valorisés par des indices de fracturation calculés pour chaque carrière, de manière à connaître 
la densité du réseau de fissures des bordures des plateaux, et sa relation avec la morphologie 
de surface. 
 
Les valeurs de fléchissement du Lutétien vers les vallées, mises en évidence par les altitudes 
du mur de la formation relevées en forage sur les plateaux et à l’affleurement dans les vallées, 
sont calculées à partir de données validées, mais trop souvent interprétées. Sur les versants, le 
substrat est généralement nappé d’épaisses formations superficielles masquant la structure. 
Dans ces conditions, la position du mur ou du toit des formations est parfois déduite à partir 
de critères morphologiques (Laurain, 1976), et reste donc imprécise. De plus, la répartition 
spatiale et la densité des forages contraignent à une interpolation hasardeuse des cotes NGF 
qui complique l’interprétation des données. La méthode d’interpolation choisie détermine un 
biais, traduit comme un fléchissement souple des couches géologiques vers les vallées. 
L’approche souterraine montre au contraire que ce fléchissement s’inscrit dans un réseau de 
fissures qui n’est dense qu’en bordure des plateaux. En effet, pour les 32 carrières 
topographiées, l’indice de fracturation au mètre linéaire (If), correspondant au nombre de 
fissures parallèles aux versants et recoupées par les galeries, est de 0,15 fissure.m-1, ce qui se 
traduit par une amplitude de 8,46 m entre chaque fissure (Devos et al., 2012). Cette densité de 
fissures cache en réalité une forte hétérogénéité spatiale due à la proximité du versant. La 
corrélation entre la distance au versant et l’indice de fracturation, qui détermine un nuage de 
point répondant à une loi exponentielle décroissante, illustre cette hétérogénéité (Figure 3-4).  
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Figure 3-4 : Indices de fracturation dans les carrières souterraines du Tardenois et du Soissonnais. 

 
À l’entrée des bouches de cavage des carrières souterraines, c’est-à-dire au niveau du versant, 
le réseau de fissures est le plus dense avec des valeurs d’If supérieures à 0,3 fissure.m-1, 
correspondant à des amplitudes inférieures à 5 m. Pour une distance au versant comprise entre 
0 et 150 m, le degré de fracturation est important mais diminue fortement avant de se 
stabiliser, au-delà de 150 m, autour d’une valeur d’If de 0,1 fissure.m-1, soit des amplitudes de 
plus de 15 m. Cette variation spatiale témoigne non seulement d’une détente mécanique liée 
au creusement de la vallée mais aussi du contexte cassant dans lequel le fléchissement des 
calcaires s’inscrit. 
Cependant, comme ces indices de fracturation sont calculés à partir de segments de droites 
perpendiculaires aux versants affectés par les fissures, ils intègrent toutes les discontinuités 
recoupées, dont celles proches du versant. Ils cachent donc des disparités spatiales au sein 
d’une même carrière. Pour illustrer l’organisation spatiale de la fracturation, les plans des 
carrières souterraines de Ventelay, d’Hermonville 1 et de Branscourt 3 ont été dressés 
(Figure3-5). 
 

 
 

Figure 3-5 : Topographie et réseaux de fissure des carrières souterraines de Branscourt 3, Hermonville 1 et Ventelay. 

 
Les indices de fracturation, dans les trois cas, s’intègrent bien dans la corrélation décrite plus 
haut (Figure 3-4), ce qui indique que les trois carrières sont représentatives de l’échantillon, et 
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qu’elles s’inscrivent, en outre, sur la bordure des plateaux, à une cinquantaine de mètres du 
versant. À Ventelay et Branscourt (site de versant de vallée) la galerie principale, 
perpendiculaire au versant, recoupe 6 et 13 fissures sur une longueur de 45 et 48 m, 
respectivement. Pour ces deux carrières, le degré de fracturation est donc très important. À 
Hermonville (site de front de cuesta), l’organisation spatiale des fissures a guidé l’exploitation 
souterraine, comme c’est souvent le cas pour les carrières du XIXème siècle (Devos et al., 
2010), ce qui détermine peu de recoupement de fissures par les galeries les plus longues, 
parallèles au versant (Figure 3-6). L’azimut magnétique des fissures est clairement associé à 
celui du versant pour les trois carrières, ce qui permet de confirmer l’origine dynamique 
(c’est-à-dire liée à la détente), et non tectonique, de ces discontinuités. À l’image des carrières 
visitées, toutes les discontinuités correspondent à des fissures ouvertes dont la largeur (ou 
distance entre les blocs disjoints) est centimétrique voire métrique (Figure 3-6).  
 

 
 

Figure 3-6 : Fissures ouvertes dans les carrières d'Hermonville 1 et de Ventelay (Soissonais). 

 
Certaines de ces fissures sont pénétrables mais la plupart est comblée par un remplissage de 
blocs hétérométriques dans une gangue argileuse provenant du soutirage des Marnes et 
caillasses du Lutétien supérieur (Figure 3-7). L’ouverture de fissure résulte donc d’une 
détente mécanique et d’une extension latérale, conditionnées, en première approche, par un 
appel au vide. 
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Figure 3-7 : Soutirage de la couverture des Marnes et caillasses du Lutétien supérieur comblant une fissure à Roucy, Aisne 
(d'après Devos et al., 2012). 

 

3.1.3. Les déformations à l’échelle des hauts de versant 

À l’échelle des hauts de versant, les carrières souterraines sont encore d’un grand secours. 
Dans les carrières de Ventelay, d’Hermonville 1 et de Branscourt 3, des relevés de bancs ont 
été effectués, à l’aide d’un niveau de chantier, sur une cinquantaine de mètres dans les 
galeries perpendiculaires au versant. Au sommet du Lutétien moyen, les niveaux de chailles 
brunes, de faluns et de calcaires durs sont suffisamment constants pour servir de repères 
(Figure 3-8). Ces relevés permettent de mesurer les décalages verticaux le long des fissures de 
détente, et les anomalies de pendage des blocs désolidarisés de la couche géologique, du fait 
de la proximité du versant. 
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Figure 3-8 : Echelle stratigraphique (d’après Fronteau et al., 2002) et bancs repère du Lutétien. 

 
À l’approche du haut de versant, où la densité de fissures est la plus élevée, des anomalies de 
pendage et des mouvements relatifs des blocs de calcaires lutétiens sont soulignés par les 
décalages de niveaux repères (chaille, falun et niveau argileux) qui se suivent le long des 
galeries perpendiculaires au versant (Figure 3-9). 
 

 
Figure 3-9 : Relevé de bancs des carrières de Branscourt 3  (a), Ventelay (b) et Hermonville 1 (c). 

 
Pour les trois carrières souterraines retenues, ouvertes sur des versants regardant vers l’amont-
pendage, les anomalies de pendage sont d’autant plus marquées que l’inclinaison des bancs, 
qui peut dépasser 15 % (comme à Hermonville), n’est plus conforme au pendage régional. 
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Les niveaux repères mettent aussi en évidence des déplacements horizontaux et verticaux de 
part et d’autre des fissures séparant les blocs. Les pendages anormaux (dépassant 10 %) et les 
décalages verticaux (atteignant 60 cm) sont les plus importants dans les carrières de Ventelay 
et Hermonville 1, où le fléchissement des couches vers la vallée est le plus marqué. À 
Branscourt 3, les pendages (≤ 4,5 %) et les décalages verticaux (souvent inférieurs à 10 cm) 
sont moins importants, et les jeux de blocs ne se font pas systématiquement en fonction de la 
pente du versant : aux basculements s’ajoutent des tassements. L’ouverture des fissures est 
variable (comprise entre 50 cm et 2 m), et l’espace entre les blocs est rempli par des 
matériaux de soutirage. Enfin, l’examen détaillé des joints de stratification montre, par 
endroits, des décollements et des glissements banc sur banc d’ordre centimétrique. 
L’ensemble de ces déformations traduit un relâchement des contraintes qui affecte toutes les 
discontinuités des calcaires lutétiens, dont le volume augmente. Cette dilatance (Sirieys, 
1984) se répercute dans les Marnes et caillasses sus-jacentes qui subissent à leur tour des 
déformations, des tassements et du soutirage. 
 
 

3.2. Les mécanismes de la cambrure de versant 

 
La cambrure de versant marque le paysage par un modelé spécifique, dont l’observation a 
initié ce travail. Les recherches en carrières souterraines et l’outil SIG permettent de mieux 
comprendre l’agencement des modelés. 
 

3.2.1. Structure et modelé des versants 

En l’absence de mesures géophysiques et de sondages, l’interprétation de la structure des 
versants repose sur l’analyse de la topographie et des affleurements. Sur les communes de 
Jouy-Lès-Reims, en front de cuesta (Figure 3-10), et de Janvry, sur le versant de rive gauche 
de la vallée de la Vesle, on observe des blocs de calcaires lutétiens reposant sur les sables 
cuisiens à des altitudes de 170 m, soit près de 20 m plus bas qu’en position de plateau. 
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Figure 3-10 : Bloc lutétien sur sables du Cuisien sur le front de cuesta à Jouy-Lès-Reims. 

 
Ces anomalies d’altitude ont déjà été constatées et interprétées en termes de fauchage sur le 
haut de versant (Laurain, 1976) ou de tectonique par J. Laurent (1908), qui a réalisé une coupe 
précise au col de Pargny (Figure 3-11). 
 

 
 

Figure 3-11 : Coupe interprétative au col de Pargny (d'après Laurent, 1908). 

 
Cependant, ces deux hypothèses ne rendent pas compte de la présence de blocs de Lutétien en 
fond de la vallée à 85 m d’altitude, soit 45 m plus bas que leur position initiale. C’est le cas, 
par endroits, dans la vallée de l’Ardre, où le Lutétien repose en outre sur les sables cuisiens, et 
non sur les argiles sparnaciennes qui affleurent dans le talweg, d’après la carte géologique. 
Sur les versants les plus longs de la rive droite de la vallée de l’Ardre, une série de ressauts, 
soulignés par des teintes blanchâtres sur les photographies (notamment visibles lors des 
labours), donne un aspect ondulé au versant (Figure 3-12). Les blocs de Lutétien sont visibles 
au niveau de l’avant-dernier ressaut, recoupé par la route, et les plus bas jouxtent la rivière. 
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Figure 3-12 : Profil de versant type dans la vallée de l'Ardre. 

 
Les orientations de pendage des blocs de calcaires lutétiens, dans leurs différentes positions 
topographiques, concordent avec celles relevées dans les Cotswold Hills et le Rutland où la 
cambrure de versant est très fréquente (Chandler et al., 1976 ; Horswill et Horton, 1976 ; 
Hobbs et Jenkins, 2008) . Dans le Tardenois, les blocs qui jalonnent les versants au profil 
rectiligne, et inclinés de 8° à 10°, ont un pendage parallèle à la pente qu’ils drapent (drape 
profile), comme sur le front de cuesta et sur le versant de rive gauche de la Vesle. Le long des 
versants à replats et moins pentus (5° à 6°), où s’observent parfois de légères contrepentes, les 
blocs sont au contraire relevant vers l’aval (back-tilted blocks). C’est le cas en rive droite de la 
vallée de l’Ardre, c'est-à-dire sur le versant dont la pente est conforme au pendage régional 
(Figure 3-13). Enfin, les blocs de grandes dimensions qui atteignent les fonds de vallée au 
pied de versants courts, peuvent être plus redressés (30°), ce qui expriment un mouvement 
translationnel sur une pente décroissante, configuration également décrite dans les Cotswold 
Hills (Chandler et al., 1976). À cette structure de pied de versant est associé un replat, 
probablement perfectionné par un comblement colluvial. Il faut souligner que tous les 
versants de la vallée de l’Ardre ne présentent pas de cambrure continue : certains d’entre eux 
se terminent par une pente raide (14°) taillée dans les sables cuisiens. À ces endroits, où la 
vallée se resserre, le Lutétien ne forme cependant pas de corniche puisque, du fait de sa 
fracturation, il s’incline vers la vallée (hinge point des auteurs anglais). 
 

 
 

Figure 3-13 : Affleurement d'un bloc Lutétien (back-tilted block) en fond de vallée à Courville. 
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3.2.2. Le processus de cambrure de versant 

D’après les cartes géologiques, les plateaux du Tardenois et du Soissonnais ne sont pas faillés. 
Cependant, un ensemble de contraintes tectoniques post-campaniennes affectant l’Éocène a 
été déduit de l’étude des linéaments (Duprat, 1997). Il apparait que les vallées d’ordre 1 à 3 
(classification de Horton) sont contraintes par les fracturations tectoniques d'orientation N 125 
(armoricaine) et N 160, tandis que les vallées principales conservent un tracé est-ouest 
probablement hérité de la topographie fini-tertiaire de plaine, inclinée vers le centre du Bassin 
parisien (Dewolf et Pomerol, 1997). Dans ce dernier cas, la fracturation qui affecte les 
calcaires lutétiens est uniquement d’origine mécanique (« néofracturation »), tandis que le 
long des vallées secondaires, les fissures de détentes se superposent à la trame tectonique. Au 
phénomène de détente, résultant d’un appel au vide sur les versants des vallées, il faut ajouter 
celui de décompression résultant d’une décharge et d’une minoration des contraintes 
lithostatiques (Letourneur et Dayre, 1981). La décompression, également susceptible de 
révéler des discontinuités virtuelles, affecte probablement le Lutétien en position d’interfluve, 
là où il est débarrassé des étages sus-jacents (Bartonien, Ludien et Stampien). Elle est aussi à 
l’origine des déformations anticlinales suspectées dans les argiles du Sparnacien en fond de 
vallée, que les auteurs anglo-saxons appellent valley bulging. Le manque d’affleurement ne 
permet malheureusement pas de confirmer ce processus dans notre secteur d’étude. La 
fracturation des calcaires s’accompagne d’un soutirage des sables du Cuisien, emporté dans 
les flux des eaux souterraines, créant un mouvement gravitaire verticale. Ce dernier explique 
les décalages des bancs calcaires et leurs pendages non conformes. Il créé ainsi de véritables 
trains de blocs jointifs qui drapent le versant jusqu’au fond de vallée (Figure 3-14). 
 

 
 

Figure 3-14 : Coupe géomorphologique interprétative de la cambrure de versant. 

 
La question est de savoir quelle partie des sables cuisiens est mobilisée. L’analyse 
micromorphologique d’échantillons sableux prélevés dans le premier mètre sous le contact 
Cuisien-Lutétien (à Jouy) apporte des éléments de réponse (Figure 3-15). La photographie 3-
15b présente le faciès typique du Cuisien. Il s’agit de sables quartzeux fins, dont la médiane 
est comprise entre 0,16 et 0,23 mm, une valeur qui les situe à mi-chemin entre le faciès marin 
et le faciès littoral des sables cuisiens (Laurain et al. 1976), il est faiblement glauconieux et 
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contient de rares paillettes de muscovite. Les grains de quartz, séparés par des vides 
d’entassement,  sont émoussés et quelques-uns sont brisés. Sur la photographie 3-15b, 
l’altération de la glauconie produit une faible quantité de plasma qui diffuse et enrobe des 
petits grains de quartz du squelette (de taille inférieure à la médiane). Du fait de la quasi-
absence de plasma, on n’observe pas, dans le Cuisien, de traits pédologiques (c'est-à-dire 
post-sédimentaires) à l’exception de quelques ferri-argilanes tapissant les parois inférieures 
des vides (Figure 3-15c), ou sous forme de coiffes couvrant le sommet de plusieurs grains de 
quartz adjacents. Les eaux qui percolent dans ces sables ont donc une charge en suspension 
réduite et argileuse (la turbidité des eaux de source du Cuisien est d’ailleurs, de nos jours, très 
faible). Le fait que cutanes et taches d’imprégnation ne soient pas détruites ou basculées 
indique que le sable n’a pas subi de déplacement le long du versant, ni de processus de 
cryoturbation. Les lits ferruginisés synsédimentaires donnant aux sables un faciès rubané 
(Feugueur, 1963) sont eux-mêmes intacts (Figure 3-15d). Les caractéristiques 
micromorphologiques plaident donc en faveur d’un pergélisol sec à cette profondeur, ce qui 
s’accorde bien avec le caractère filtrant des sables (y compris là où s’observent les 
intercalations argilo-sableuses ou argilo-ligniteuses: à Savigny-sur-Ardre, les Argiles de Laon 
ne sont pas cryoturbées). Au total, les sables conservent l’essentiel de leur structure 
diagénétique. 
 

 
 

Figure 3-15 : Emplacement des litholamelles (a) et photographies (b, c et d). 
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Par conséquent, (figure 3-14), la crypto-érosion affecte la base, et non le sommet du Cuisien, 
quand l’eau de la nappe, en s’écoulant, exporte des sables par un processus de soutirage. À 
quel moment la nappe est-elle susceptible de se vidanger, et d’exporter des sables qui dans 
leur partie supérieure restent gelés et solidaires du Lutétien ? Le contexte le plus favorable 
relève probablement de conditions anaglaciaires, quand l’onde de gel, se propageant à partir 
de la surface, n’a pas encore atteint la zone saturée de l’aquifère (base du Cuisien), dans 
laquelle les écoulements continuent de se produire. En période cataglaciaire, la régression 
plus rapide du pergélisol sur les versants (Lebrouc et al., 2013) est plus propice à la formation 
d’un pergélisol discontinu qui n’exclue pas le soutirage, mais ne garantit pas non plus la 
cohésion des compartiments Cuisien-Lutétien. C’est peut-être ce qui explique les 
cisaillements perpendiculaires à la stratification qui s’observent parfois dans les Argiles de 
Laon, quand ils affleurent. L. Feugueur (1963) attribue ces déformations à un phénomène de 
« tassement sur les pentes lors du creusement quaternaire »). 
 

3.3. La répartition spatiale de la cambrure de versant 

 
La cambrure de versant apparait comme le processus dominant dans la vallée de l’Ardre et sur 
la partie nord de la Côte d’Ile-de-France. Il reste cependant à préciser son emprise spatiale. 
 

3.3.1. Déformation du Lutétien et cambrure de versant 

Les versants de la vallée de la Marne et de ses principaux affluents, comme ceux de la 
Montagne de Reims, ne montrent pas les mêmes profils. Pourtant, le colluvionnement 
important de la région oblige à faire preuve de prudence dans la détermination de la présence 
ou non de cambrure de versant dans la partie sud du vignoble champenois. L’analyse des 
sondages BSS et des affleurements renseigne sur la présence de la cambrure. Les 344 
sondages concernant le Lutétien sont corrélés avec 297 sondages renseignant sur l’Yprésien 
supérieur, décrit comme le dernier niveau tertiaire concordant. La disposition de l’altitude des 
murs de l’Yprésien supérieur et du Lutétien montrent pour les deux formations, à l’échelle 
globale, un pendage ouest (Figure 3-16). 
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Figure 3-16: Altitude du mur de l'Yprésien supérieur et du Lutétien. 

 
Pour déterminer l’aire où le Lutétien et déformé, la cartographie sous SIG des variations de 
l’altitude du mur du Lutétien est établie (Figure 3-17). À l’approche des vallées, le mur du 
Lutétien s’abaisse selon un pendage pouvant dépasser 12 %. Cette variation semble 
systématique au nord comme au sud du vignoble champenois, mais elle est davantage 
prononcée dans la partie septentrionale. Ces résultats suggèrent que le phénomène de 
cambrure de versant pourrait être présent sur l’ensemble du secteur d’étude, même au sud 
jusqu’à la vallée du Surmelin où le Lutétien est surmonté d’une épaisseur de Bartonien 
importante et affleure en bas de versant. 
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Figure 3-17: Carte du pendage du mur du Lutétien. 

 
Pourtant, le modelé des versants des vallées de la Marne et de ses affluents est bien différent 
de celui des versants du nord du secteur d’étude où la cambrure de versant domine. Deux 
hypothèses pourraient être avancées pour expliquer cette répartition : 1) le modelé résulte 
essentiellement de la nature du Lutétien ; 2) les résultats de l’interpolation du mur du Lutétien 
et du calcul de son pendage sont biaisés et il n’existe pas de cambrure dans la sud du secteur 
d’étude. Pour vérifier ces hypothèses, la variation de la distance entre le mur de l’Yprésien 
supérieur et celui du Lutétien est calculée sous SIG à partir de leur altitude respective. 
Puisque la cambrure est entrainée par le départ des sables de l’Yprésien supérieur, la distance 
entre les murs des deux formations doit diminuer vers les versants (Figure 3-18). 

Chapitre 3 : La cambrure de versant



 

84 
 

 
Figure 3-18 : Différence d'altitude entre les murs de l'Yprésien supérieur et du Lutétien. 

 
Il apparaît que, au nord, les altitudes des murs de l’Yprésien supérieur et du Lutétien se 
rapprochent en bordure de vallée, alors que ce n’est pas le cas au sud. Cela s’observe très bien 
dans la vallée de l’Ardre, où la puissance de l’Yprésien supérieur diminue en moyenne de 4,1 
mètres tous les 100 mètres dans les 500 mètres bordant la vallée. Sur le front de la cuesta, 
cette diminution est en moyenne de 2,1 mètres tous les 100 mètres. Dans la vallée de la Marne 
ou de ses affluents, les variations d’épaisseur de l’Yprésien supérieur sur une distance de 500 
mètres en rebord des vallées ne sont en moyenne que de 0,3 mètres tous les 100 mètres. 
Même si l’épaisseur est diagénétiquement moins importante au sud, ces valeurs de gradient 
déterminent que le phénomène de cambrure n’est présent qu’au nord du secteur d’étude. Au 
sud, un autre processus affecte les versants des vallées et du front de côte. Il ne suffit donc pas 
que le Lutétien soit déformé pour qu’il y ait cambrure. 
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3.3.2. Faciès du Lutétien et cambrure de versant 

La cambrure n’est donc présente qu’au nord du vignoble champenois. Elle correspond au 
processus décrit par les anglo-saxons et implique la présence d’une couche cohérente. La 
relation entre milieu de sédimentation du Lutétien et cambrure de versant peut donc être 
établie : la cambrure n’est présente que dans les zones où le Lutétien moyen à un faciès 
calcaire. Elle n’apparait pas au sud, où le faciès du Lutétien moyen est marneux et où il est 
recouvert de plus de 10 mètres de formations bartoniennes. Les variations latérales de faciès 
du Lutétien moyen sont conditionnées par les modalités de sédimentation de l’Eocène du 
bassin de Paris. À la différence des formations du Jurassique et du Crétacé essentiellement 
marines, les couches du Tertiaire sont marquées par des conditions de dépôt plus diversifiées 
(continentales, lagunaires, marines) et par de nombreux cycles de régression et transgression 
marine, notamment à l’Eocène (Duprat, 1997 ; Guillocheau et al., 2000). Durant cette période, 
les contrées actuellement situées à l’est de Reims sont bordées à l’ouest par une mer 
déterminant une sédimentation littorale concordant avec le tracé actuel de la côte d’Île de 
France et une sédimentation franchement marine vers l’ouest (Gély, 1996 ; Devos et al., 
2009 ; Gély et al., 2009).  
 
Durant le dépôt des premières couches sédimentaires du Lutétien, couches dites de la 
« Glauconie grossière », le secteur d’étude se situe très majoritairement sur le continent 
(Figure 3-19a). Les sédiments ont alors un faciès typiquement transgressif de sables 
glauconieux hétérogènes. Le début du Lutétien moyen est marqué par une nouvelle 
transgression marine qui correspond au dépôt des couches dites de la « Pierre à Liard ». Lors 
de cette phase, la partie supérieure du bassin actuel de l’Ardre est émergée, la partie médiane 
est en situation littorale (dépôt de sable glauconieux transgressif) et la partie aval se trouve en 
milieu marin (dépôt des Nummulites laevigatus), au même titre que le secteur de la Vesle 
actuelle, en aval de l’entonnoir de percée cataclinale (Figure 3-19b). Cette dualité entre 
l’Ardre supérieure et l’Ardre inférieure se retrouve plus en amont du bassin versant au 
moment du dépôt des calcaires à Ditrupa strangulata (Figure 3-19c). Lors de cette période, le 
secteur de la Marne actuelle se situe également en zone continentale à l’est et en milieu marin 
à l’ouest (la transition se situant vers la confluence de la Marne avec le ruisseau de Belval). 
Enfin, durant le dépôt du « Banc à verrins » ou à Cérithes géants, la sédimentation est littorale 
dans la partie amont du bassin versant de l’Ardre et juste en aval de la percée de la Marne 
(vase devenue un calcaire fin à milioles), de hauts fonds marins dans sa partie médiane (faluns 
coquillers) puis franchement marine vers l’ouest (calcaires) (Figure 3-19d). 
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Figure 3-19 : Phases de sédimentation au Lutétien inférieur et moyen (d’après Gély, 2009). 

 
Les conditions environnementales de dépôts au Lutétien inférieur et moyen sont donc liées au 
contexte paléogéographique. Elles confèrent à la sédimentation du secteur une dualité entre le 
nord-ouest et le sud-est. Le sud et l’est sont marqués par des apports fluviatiles terrigènes 
provenant du continent tertiaire. La dérive littorale et les courants de marée déterminent de 
faibles épaisseurs et de fortes variations latérales de faciès. Par contre, le nord et l’ouest sont 
davantage caractérisés par une sédimentation marine plus calme, propice à la constitution de 
calcaires plus homogènes (futurs aquifères). La cambrure n’est possible que dans cette partie 
nord-ouest, en avant du Bartonien qui contrarie sa présence. 
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3.4. Conclusion du chapitre 3 

 
 
 
Le nord du secteur d’étude présente un modelé spécifique lié à la cambrure de versant, très 
semblable à celle décrite dans la littérature anglo-saxonne. Les sables de l’Yprésien supérieur 
sont entrainés par soutirage et leur épaisseur diminue du haut vers le bas des versants. Les 
calcaires du Lutétien sus-jacents, préalablement fracturés par détente mécanique (comme on 
l’observe en carrière souterraine), suivent le mouvement en s’abaissant. Le processus, révélé 
par les sondages de la BSS, affecte les versants de la vallée de l’Ardre et le versant sud de la 
vallée de la Vesle, ainsi que le front de cuesta au nord de Ville-Dommange. L’analyse de 
lames minces d’échantillons de sable prélevés à Pargny-lès-Reims montre que les blocs 
calcaires qui drapent les versants, se sont abaissés en restant solidaire des sables sur lesquels 
ils reposent, puisque ces derniers ne présentent aucun indice de déformation. C’est donc un 
ensemble Cuisien supérieur-Lutétien qui a subi un déplacement essentiellement vertical. La 
description précise de la cambrure de versant mettant en avant la présence et le rôle d’une 
couche dure, la répartition spatiale du processus s’explique par l’extension du faciès calcaire 
du Lutétien, s’il n’est pas recouvert par une épaisseur trop grande de Bartonien. 
  

Chapitre 3 : La cambrure de versant



 

88 
 

 
  



 

89 
 

Chapitre 4. Les glissements de terrain 

de la vallée de la Marne et de la 

Montagne de Reims 

 
 
 
 
 
Le modelé des versants de la vallée de la Marne et de ses affluents ainsi que de ceux de la 
Montagne de Reims contraste avec celui des versants cambrés du nord du secteur d’étude. Il 
résulte de mouvements de terrain de type glissements. Ces glissements, très nombreux et 
même coalescents dans certains secteurs, ont fait l’objet de plusieurs études pionnières 
montrant l’importance d’un processus largement ignoré jusqu’alors. En complément de ces 
études, l’objectif de ce chapitre est, à partir d’un inventaire le plus complet possible, de 
dresser une typologie de ces glissements, basée sur leur morphologie et sur leur contexte 
structural, et d’aboutir à une cartographie par type, traduisant une répartition spatiale 
susceptible de mettre en avant des facteurs explicatifs nouveaux. 
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4.1. Inventaire 

 
Pour cerner la répartition spatiale et la densité de glissements de terrain sur les versants, la 
carte géomorphologique demeure un outil incontournable. Superposée à d’autres cartes 
thématiques, elle permet en outre d’appréhender le milieu dans lequel les mouvements de 
terrains s’inscrivent, et renseigne de fait sur les processus d’instabilité (Moeyersons et al., 
2008). Ces cartes sont regroupées dans le tome 2 de ce travail de thèse et sont présentées par 
sous bassin versant, dans le même ordre que les commentaires ci-après. 
 

4.1.1. Méthodologie de la cartographie géomorphologique 

Les cartes sont dressées selon la méthode champenoise (Guérémy et Marre, 1996)  
partiellement modifiée. Basée sur la dynamique des différents processus, cette méthode est 
bien adaptée à l’étude des aléas naturels, dont les glissements de terrain. Une gamme de 
couleur est ainsi appliquée au processus glissement de terrain pour permettre une lecture 
rapide. Les valeurs de couleurs diffèrent ensuite selon le degré d’activité du processus : claire 
pour les processus stables, plus foncée pour les phénomènes dormants et foncée pour ceux qui 
sont actifs (Figure 4-1). 
 

 
 

Figure 4-1 : Structure de la méthode champenoise de cartographie géomorphologique. 

 
Les cartes, résultat de plusieurs mois de levés de terrain au 1/5 000ème et au 1/10 000ème, sont 
présentées au 1/20 000ème.  Elles ont été comparées aux documents du même type, mais non 
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exhaustifs, déjà disponibles (Cozeret, 1987 ; Simon, 2000 ; Bollot, 2009). Lorsque des 
divergences sont apparues entre les différents levés, une vérification a été faite sur le terrain 
pour valider l’une ou l’autre des hypothèses. Cette méthode de travail a permis de limiter au 
maximum les biais liés au levé des cartes géomorphologiques (Ardizzone et al., 2002) . Dans 
le secteur de la Montagne de Reims, où de nombreux documents existaient, le travail de 
terrain a surtout consisté à vérifier, valider et éventuellement corriger ou compléter les levés 
déjà effectués (Marre, 1987, 1995 ; Lejeune, 1999, 2000)  pour enfin les assembler et unifier 
la cartographie du secteur en question. 
 

4.1.2. Des versants affectés par les glissements de terrain 

Les versants des vallées de la Marne, de ses affluents et ceux du front de la cuesta d’Île-de-
France sont marqués par une grande densité de glissements de terrain. 
 

4.1.2.1. Le secteur de la Montagne de Reims 

 
Le secteur de la Montagne de Reims peut être divisé en deux sous parties bien distinctes : le 
front de côte qui le délimite et le bassin versant la Livre qui l’incise depuis le sud. Les 
versants nord, est et sud-est de la Montagne de Reims, présentent, du haut vers le bas, 1) une 
pente forte et rectiligne recoupant les formations tertiaire. Il s’agit d’un versant réglé auquel 
se raccorde, vers 225 mètres d’altitude et souvent en continuité, un glacis, lui-même perché 
au-dessus d’un ou parfois deux niveaux de glacis dont le plus récent rejoint la plaine alluviale 
de la Vesle. Seul le niveau de glacis le plus haut est cartographié. L’ensemble est le résultat de 
processus périglaciaires qui ont modelé les versants de la Montagne de Reims. Quelquefois, le 
versant réglé et le haut niveau de glacis sont séparés par un replat, comme à Montchenot, au 
lieu-dit « Les Vaux » à Villers-Allerand, à Craon-des-Ludes, à Mailly-Champagne, au niveau 
du Moulin de Verzenay, au lieu-dit « Le château » à Verzy ou encore à celui du « Haut Dû » à 
Trépail. Ce niveau de replat n’est autre que le replat structural de la craie, sur lequel peuvent 
encore reposer des lambeaux du Thanétien, comme au Phare de Verzenay (Figure 4-2). 
 

 
 

Figure 4-2: Le replat structural du Phare de Verzenay (front de cuesta). 
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Ces replats structuraux forment généralement des éperons séparant deux vallons. En effet, de 
nombreux vallons courent le long des versants de la Montagne de Reims. Ils prennent 
généralement naissance dans les formations tertiaires, à des altitudes proches de 250 mètres 
où affleurent soit les sables de l’Yprésien supérieur, soit des niveaux plus sableux dans les 
formations de l’Yprésien inférieur. De nombreux autres vallons apparaissent également entre 
200 et 230 mètres, altitudes d’affleurement des formations sableuses et gréseuses du 
Thanétien. Ces vallons présentent un profil transversal en berceau, et sont de plus en plus 
larges, notamment au gré de confluences, vers l’aval. Peu profonds, ils ne sont 
majoritairement plus drainés et sont donc l’héritage de conditions d’écoulement périglaciaires. 
Certains peuvent toutefois partiellement fonctionner lors d’épisodes pluvieux particulièrement 
intenses, d’autres sont encore drainés par un cours d’eau pérenne (Wiedmann, 1976). 
 
En grande majorité, la tête de ces vallons est occupée par des glissements de terrain, et 
présente donc, sur des surfaces souvent vastes, une topographie irrégulière (nombreuses 
bosses, contrepentes, replats…). Villers-Allerand, par exemple, occupe une zone glissée de 90 
ha. Un total de 27 glissements de terrain a été recensé sur le front de la cuesta, dont certains, 
coalescents, sont comptés comme un seul phénomène, comme à Verzy. 24 d’entre eux (soit 
90 %) naissent en amont des vallons, entre 240 et 270 mètres d’altitude, puis s’y engouffrent 
pour dévaler le front de cuesta parfois jusqu’à la cote 150 mètres selon l’importance de la 
masse glissée. Ces mouvements se présentent sous la forme de coulée pour les plus modestes 
mais correspondent généralement à des glissements rotationnels profonds, parfois coalescents, 
notamment sur le flanc nord de la Montagne de Reims où ils sont les plus imposants 
(Figure 4-3). 
 

 
 

Figure 4-3 : Glissement de terrain sur le versant nord de la Montagne de Reims (Chigny-les-Roses). 

 
Sur la commune de Villers-Marmery, de petits glissements de terrain sont dus au soutirage 
associé aux processus karstiques. Seuls les plus importants sont indiqués sur les cartes et leur 
origine explique pourquoi ces petits mouvements ne sont pas, à l’instar de la majorité, situés 
en tête de vallon. Leurs formes sont en général plus fraîches, car elles répondent à des 
processus actuels. 
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Dans la vallée de la Livre, les phénomènes karstiques existent également et conditionnent les 
petites coulées présentes à Trépail, au lieu-dit du « Trou de la Baticaude ». De trop petite 
taille, ces coulées ne sont pas reportées sur la carte géomorphologique. Sur le reste du bassin 
versant de la Livre, 57 glissements de terrain ont été comptabilisés, notamment dans le 
corridor fluvial de la Livre et le long de la vallée de son principal affluent, la Germaine. Ces 
glissements, rotationnels ou translationnels, présentent régulièrement un ou plusieurs replats – 
parfois des contrepentes – puis se prolongent par une coulée (Figure 4-4). 
 

 
 

Figure 4-4: Glissement dans la vallée de la Livre, l’exemple des "Communs" sur la commune de Louvois. 

 
Comme sur le front de côte, ces glissements se trouvent tous à la tête d’un vallon, drainé ou 
non, affluent d’ordre 1 de la vallée principale. La taille de ces glissements est relativement 
constante, de l’ordre de 10 hectares en moyenne, et certains d’entre eux ont la morphologie de 
glissements rotationnels assez profonds, comme au lieu-dit « Les Perthes », à Tauxières-
Mutry. 
 
La vallée de la Germaine et la partie amont de la vallée de la Livre, qui s’inscrivent dans la 
craie campanienne, ont des versants en pente forte dans leur partie inférieure. À l’aval, la 
Livre coule au contraire dans une large vallée aux versants fuyants et en pente douce, taillés 
dans le Tertiaire en rive droite et toujours dans la craie campanienne en rive gauche (Figure 4-
5). Par ailleurs, de nombreux replats structuraux sont conservés dans la craie, comme aux 
« Bâtis de Mutry », sur la commune de Tauxières-Mutry. À Fontaine-sur-Ay, au lieu-dit « Les 
Bouquins », un replat à + 20 mètres correspond certainement à un ancien niveau d’incision du 
cours d’eau. 
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Figure 4-5 : La vallée de la Livre à Ville-en-Selve (Montagne de Reims). 

 

4.1.2.2. Le bassin versant du Cubry 

 
Le ruisseau du Cubry, dont l’exutoire est à Epernay, est le premier affluent de rive gauche de 
la Marne à prendre sa source dans les formations tertiaires, à Saint-Martin-d’Ablois, 
formations qu’il traverse rapidement pour s’écouler ensuite sur la craie. Il recoupe en effet 
l’ensemble des 80 mètres du Tertiaire en seulement 1,5 km. Ainsi, il provoque des 
glissements de terrain profonds sur les versants aux lieux dits « Les Philipettes » et « Les 
Rochettes ». Cette configuration se retrouve également sur les versants de son premier 
affluent, le Sourdon, depuis le lieu-dit du même nom, où deux glissements rotationnels 
profonds et coalescents exposent en rive droite une imposante cicatrice d’arrachement et deux 
larges contrepentes. Sur l’interfluve, le reliquat d’un glissement plus ancien, dans la partie 
supérieure du versant, est trahit par un replat puis un front de coulée d’environ cinq mètres de 
hauteur. Dans l’ensemble du bassin versant du Cubry le toit de la craie définit un replat à mi-
versant. En contre bas de ce replat, les versants crayeux ont une pente forte (entre 10 et 20 %), 
tandis que les hauts de versants, taillés dans les niveaux tertiaires sont généralement 
caractérisés par une pente douce, parfois surmontée d’un versant réglé d’une valeur de pente 
d’environ15 %. Le long  du Cubry (avant sa confluence avec le Darcy), le versant de rive 
gauche, lorsqu’il n’est pas affecté par des glissements de terrain, présente la succession 
suivante : 1) versant réglé dans la partie sommitale, 2) glacis dans la partie médiane et 3) 
versant de raccordement  à pente plus forte dans la partie inférieure. Sur la rive sud,  les 
versants sont plus longs et la craie engendre un replat structural où se positionne, par exemple, 
le village de Courcourt ou l’église de Chavot. En contre bas de ce replat, un versant à pente 
forte se raccorde au fond de vallée par une pente concave. Cette dissymétrie entre les versants, 
conséquence de la position du chenal, décalé vers la rive gauche, se traduit par un plus grand 
nombre de mouvements de terrain sur le versant nord, où les glissements, généralement 
positionnés en tête de vallon, sont plus profonds et ont une emprise plus grande : leur surface 
est en moyenne deux fois plus importante. De nombreuses réactivations affectent ces 
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mouvements, notamment au niveau de leurs coulées, comme à Moussy, au lieu-dit « Les 
Crayons » (Figure 4-6).  
 

 
 

Figure 4-6 : Bourrelet frontal de la réactivation du glissement de Moussy aux "Crayons" (vallée du Cubry). 

 
À partir du lieu-dit « Les Brousses », cinq glissements s’engouffrent dans les vallons de 
rang 1 affluent du Cubry. Dans ce secteur, comme dans la Montagne de Reims, la craie 
occupe presque toute la moitié inférieure du versant. 
 
À Pierry, le Cubry conflue avec le Darcy dont la source se situe au cœur de la Montagne 
d’Avize. La vallée du Darcy présente des versants similaires à ceux de la vallée du Cubry 
jusqu’à Grauves, où le sommet du versant est marquée par une corniche d’environ 20 mètres 
taillée dans les calcaires du Bartonien. Au lieu-dit « Les Marottes », cette corniche forme un 
arc de cercle. Il s’agit de l’escarpement de tête du grand glissement rotationnel étudié par 
P. Guérémy et V. Vejux (1987). Le glissement se propage en coulée jusqu’au fond de vallée 
dans deux vallons délimités par des pointements crayeux. Ce glissement subit des 
réactivations partielles, notamment sur la coulée nord (Figure 4-7), où les déplacements 
déstructurent la plantation des vignes qui prennent l’aspect de vignes folles. 
 

 
 

Figure 4-7 : Glissement des Marottes (a) et réactivation superficielle de la coulée (b). 
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Plus en amont, la vallée du Darcy présente des glissements de terrain de tête de vallon sur le 
versant ouest et des glissements plus superficiels et récents sur le versant est, dont l’origine 
pourrait être anthropique (Bollot et Thuon, 2009). L’ensemble de ce secteur a déjà fait l’objet 
de recherches (Guérémy et Vejux, 1987 ; Pannet et al., 2008) qui mentionnent des glissements 
très anciens sur l’ensemble des versants. En l’absence d’indices suffisants, le choix a été fait 
de ne pas mentionner sur la carte ces glissements potentiels. À Monthelon, le Darcy reçoit les 
eaux du Mancy, dont la vallée présente, depuis sa source à Moslins, neuf glissements peu 
profonds. Le plus imposant, à l’aplomb du village de Monthelon, affecte l’ensemble du 
versant cultivé en vignes. À Moslins, sur le versant ouest, ces glissements peu profonds 
s’inscrivent dans des glissements plus importants et plus anciens, fortement régularisés. 
Ailleurs, comme dans le reste du bassin versant, les versants sont souvent marqués par la 
succession versant réglé – glacis (ou replat structural dégradé) – versant de raccordement et 
dominent une vallée à fond plat (Figure 4-8). 
 

 
 

Figure 4-8 : Versant type du bassin versant du Cubry, exemple de la vallée du Darcy à Grauves. 

 
En aval de la confluence du Cubry et du Darcy, le versant oriental, dépourvu de formations 
tertiaires, culmine à seulement 145 mètres d’altitude, formant un interfluve crayeux entre le 
Cubry et un dernier vallon orthoclinal dont l’écoulement intermittent prend sa source à 
Cramant. En aval de la confluence de ce vallon avec le Cubry, le bassin versant est délimité à 
l’est par le Mont Bernon, où la craie et son modelé spécifique apparaissent jusque 175 mètres 
d’altitude, tandis que le haut du versant, aux pentes plus douces, est occupé par les formations 
tertiaires jusqu’au sommet situé à 208 mètres. Le Mont Bernon est une butte témoin de la 
cuesta d’Ile-de-France que le Cubry longe jusque la Marne. 
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4.1.2.3. La vallée de la Marne 

 
La vallée de la Marne, d’orientation est-ouest, incise les formations du Tertiaire à partir d’une 
large percée cataclinale, à Epernay, où la plaine alluviale dépasse 2 km de largeur. À cet 
endroit, la forme des versants est fortement influencée par la craie, qui affleure sur une 
épaisseur de 100 mètres environ à partir du fond de la vallée et qui engendre toujours un 
versant rectiligne en pente forte. La partie supérieure des versants est généralement 
représentée par 1) un versant régularisé au niveau des formations marneuses, argileuses et 
argilo-calcaires du Lutétien et des étages postérieurs, 2) un niveau de glacis à la hauteur des 
formations sableuses et argileuses du Thanétien et de l’Yprésien. En rive droite de la percée, 
en aval de la confluence avec la Livre, la Marne reçoit les eaux du Cubray à Ay. Ce petit 
ruisseau orthoclinal forme une vallée dont la profondeur atteint 150 mètres. Cet encaissement 
important du Cubray explique la présence de glissements de terrain, notamment sur les 
versants de rive gauche. Les escarpements de tête de ces glissements se situent, sauf au lieu-
dit « Brise Pot », en partie sommitale du versant. Les instabilités se propagent ensuite 
jusqu’au fond de vallée via des vallons étroits. La particularité des glissements du Cubray est 
la forme « en éventail » du front de la coulée (Figure 4-9).  
 

 
 

Figure 4-9 : Morphologie des glissements de la vallée du Cubray. 

 
En effet, à la faveur d’une pente plus douce et d’un vaste espace d’épandage, la coulée 
s’élargit et peut modifier le cours du drain principal, comme F. Simon (2000) l’avait déjà 
noté. Dans la partie haute de ces glissements, des réactivations partielles peuvent se produire, 
comme sur le versant ouest, au « Bois de Charlefontaine », où deux glissements plus profonds 
– selon l’amplitude du modelé – subissent des désordres superficiels. En amont de la vallée, 
des traces de glissements plus anciens, dont les formes sont régularisées, sont visibles. Le 
versant ouest se termine par deux replats structuraux dans la craie. Proche de la confluence 
avec la Marne, un replat à environ + 20 mètres correspond certainement à un ancien niveau 
d’incision semblable à celui de Fontaine-sur-Ay. 
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Toujours sur le versant nord de la vallée de la Marne, mais plus en aval, à Dizy, le ruisseau de 
Champillon se jette dans la Marne via une vallée à fond plat, depuis le lieu-dit « Les 
Chaillois », sur la commune de Hautvillers. Les sources du ruisseau de Champillon sont 
situées dans la forêt domaniale de Hautvillers, où s’engouffre dans les vallons les débris d’un 
glissement rotationnel dont la surface est supérieure à 80 hectares. Ce dernier est aujourd’hui 
incisé par les cours d’eau et présente des réactivations superficielles. De même, le village 
d’Hautvillers est situé dans une zone de glissements rotationnels, plus modestes, dont les 
coulées se propagent vers le fond de vallée en empruntant les vallons. Ces glissements 
s’inscrivent dans un modelé de glissements plus anciens et régularisés qui couvrent 
entièrement la partie supérieure du versant et atteignent en aval le niveau de replat structural 
de la craie à la hauteur de la vallée du Brunet. Le versant oriental est aussi affecté par des 
glissements de terrain sur lesquels le village de Champillon est implanté. Au sud du village, 
les glissements sont rotationnels et se propagent, comme sur le versant ouest, via les vallons 
incisés dans la craie en contrebas : le glissement dit des « Rosières » en est un exemple. Dans 
la partie supérieure de ces glissements rotationnels, des réactivations  partielles et 
superficielles se produisent. (Figure 4-10).  
 

 
 

Figure 4-10 : Réactivation superficielle de la partie supérieure d’un glissement dormant, exemple à Dizy. 

 
Quant au replat du lieu-dit « Les Terres Rouges », qui peut être subdivisé en deux parties, il 
s’agit d’un niveau de terrasse dont les dépôts alluviaux ont été visibles lors de la construction 
de la RD 951 (anciennement RN 51) (Cozeret, 1987). 
 
Entre Dizy et Cumières, la Marne méandre vers le nord-ouest et vient saper le versant de rive 
droite, ce qui est probablement à l’origine du glissement de terrain sur les hauteurs de 
Cumières. Ce glissement, à composante rotationnelle, présente un escarpement de tête large 
de plus de 1 km et se propage jusqu’au village, en contrebas du versant, sous la forme d’une 
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coulée qui s’engouffre dans un vallon incisé dans la craie. En face, sur le versant de rive 
gauche, un glissement similaire sur la commune de Mardeuil présente aussi un large 
escarpement de tête – de presque 2 km – et une coulée étroite en aval, se propageant via un 
vallon. La partie médiane du versant est constituée de replats, voire de contrepentes, qui se 
succèdent et marquent, suivant les cas, soit des glissements complexes, soit des 
remobilisations postérieures. Ce profil de versant se retrouve de part et d’autre de la Marne 
jusqu’à sa confluence avec le ruisseau du Brunet. Peu avant cette confluence, le glissement 
des « Culots » s’engouffre dans un vallon et forme une longue langue gagnant le bas du 
versant où elle constitue un véritable interfluve au sein même du vallon désormais divisé en 
deux. Sur le versant opposé, outre deux petites loupes de solifluxion à mi-versant, les 
glissements engendrent, à Vauciennes, de larges replats-contrepentes dominés, sur le haut du 
versant, par une large cicatrice de départ dont le commandement atteint 50 mètres (Figure 4-
11).  
 

 
 

Figure 4-11 : Terminaison occidentale de l’escarpement de tête en arc de cercle, et contrepente à Vauciennes (vallée de la 
Marne). 

 
Ces glissements se répandent en coulées dans plusieurs vallons et des réactivations récentes 
s’y sont produites, comme au lieu-dit « Les Saints Rys ». À  Boursault en 2000, une 
réactivation plus importante s’est déclenchée dans la partie supérieure du glissement et a 
causé de nombreux dégâts toujours perceptibles aujourd’hui malgré des travaux de drainage. 
Sur la coulée, les routes de vignes sont déformées, ce qui prouve que le glissement est encore 
actif.  
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Entre Cumières et les confluences du Belval et du Flagot, la vallée de la Marne présente un 
tracé rectiligne anormal. L’hypothèse « d’une ligne tectonique actuellement dégagée par 
l’érosion » a été avancée pour expliquer ce tracé (Hatrival, 1977). Après la confluence avec le 
Brunet, la craie n’apparait plus qu’en bas des versants, jusque + 30 mètres par rapport au 
niveau actuel de la Marne. Les glissements de terrain y sont larges et les coulées ne se 
propagent plus dans des vallons mais sur l’ensemble du versant. Les replats et contrepentes, 
très marqués, succèdent en haut de versant à d’importants escarpements de tête circulaires, en 
amphithéâtre (Figure 4-12).  
 

 
 

Figure 4-12 : Escarpement de tête circulaire et contrepente aux Jacotines (Reuil, vallée de la Marne). 

 
Le glissement s’étend jusqu’au fond de vallée. Ces grands glissements recoupent des 
glissements plus anciens partiellement régularisés et encore bien visibles sur le versant de rive 
gauche où leur extension semble plus importante. De nombreuses réactivations actuelles ou 
récentes ont lieu sur tous ces glissements, particulièrement au niveau des cicatrices de départ 
(Boursault, Oeuilly…) et des fronts de coulée (Mareuil-le-Port…). 
 
En aval des confluences du Belval et du Flagot, les glissements de terrain ne couvrent plus 
l’ensemble des versants. De taille plus modeste, ils se cantonnent à leurs parties médianes et 
basses, comme au-dessus du village de Mareuil-le-Port ou à « La Fontinette », sous la statue 
du pape Urbain II de Châtillon-sur-Marne, où les glissements sont de taille très modeste et ne 
se propagent pas jusqu’au fond de la vallée. À Vandières, les glissements de terrain, toujours 
de taille modeste, sont compris dans des glissements continus et régularisés plus anciens. À 
l’aplomb du village, les différentes phases d’instabilités sont visibles, notamment au niveau 
du glissement actuel présenté en chapitre 2, dont l’évolution depuis 2008 est notable et gêne 
considérablement l’exploitation des vignes (Figure 4-13).  
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Figure 4-13 : Glissement de Vandières (vallée de la Marne) en mai 2009 (a) et en janvier 2013 (b, c et d). 

 
À cet endroit, le modelé des phases anciennes est plus difficile à percevoir et a certainement 
été estompé par les cours d’eau affluents de la Marne. Plus à l’ouest, le sapement du versant 
par un méandre de la Marne engendre des glissements rotationnels successifs sur l’ensemble 
du versant. Le glissement du versant des « Garennes » est en effet constitué d’une coalescence 
de replats et de contrepentes qui se recouvrent partiellement de haut en bas du versant. Ce 
schéma se retrouve à l’identique plus à l’ouest, à Vincelles, où la Marne forme également un 
méandre du même type qu’à Vandières. Les glissements s’échelonnent le long du versant 
(Figure 4-14) et se superposent à d’autres plus anciens et régularisés, du même type, et dont 
les indices sont encore visibles à « La Champagne ».  
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Figure 4-14 : Glissements successifs de l'Ermitage à Vincelles (vallée de la Marne). 

 
Entre ces deux zones de glissements de Vandières et Vincelles, la Marne reçoit, en rive droite, 
les eaux de la Semoigne. Le versant situé entre la confluence et les glissements des 
« Garennes » est long, fuyant et présente les mêmes caractéristiques que la majorité des 
versants du vignoble champenois avec un niveau supérieur réglé qui se prolonge par un long 
glacis colluvial rejoignant le fond de la vallée par un petit versant de raccordement. Sur le 
versant de rive gauche, les glissements sont peu nombreux et de taille relativement modeste. 
À Troissy, les instabilités se trouvent en haut de versant et correspondent à de la solifluxion 
affectant les parties les plus pentues. Malgré sa composante rotationnelle, le glissement de 
Bouquigny présente une emprise surfacique faible, inférieure à 20 hectares. Plus à l’ouest, les 
bas de versant sont affectés par des glissements de terrain récents à actuels,  aux formes plus 
fraîches et dont la taille ne dépasse pas 4 hectares. D’autres glissements de terrain superficiels 
et récents à actuels se sont produits dans la partie inférieure des versants des vallées du Ru du 
Vassy et de la Beaucharderie, sur la commune de Dormans : leur terminaison sur la plaine 
alluviale de la Marne dessine un cône d’épandage de quelques mètres de hauteur. À la 
« Goutte d’Or » la partie sommitale du versant est marquée par un éperon dû à la présence des 
Marnes et caillasses du Lutétien. Plus bas, un niveau de replat se cale au contact des argiles du 
Sparnacien (Yprésien inférieur) et des sables du Cuisien (Yprésien supérieur). Enfin, le 
village de Dormans est situé dans la plaine alluviale de la Marne.  
 

4.1.2.4. Le bassin versant du Brunet 

 
Le Brunet, en rive droite, est le premier affluent majeur de la Marne en aval de l’entonnoir de 
percée cataclinale. Il la rejoint par une vallée à fond plat de direction globalement nord-sud. 
 
Dans l’ensemble de la vallée du Brunet, la craie affleure jusqu’à la cote 150 mètres environ. 
Elle engendre des bas de versant en pente forte se raccordant à un fond de vallée plat 
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(Figure 4-15). Dans la partie amont du bassin, la partie supérieure des versants de rive droite 
présente un profil réglé visible au nord de Fleury-la-Rivière et à Cormoyeux. Il se prolonge 
par un niveau de glacis qui se raccorde à un replat situé à une altitude d’environ 175 mètres 
correspondant au toit des argiles de l’Yprésien inférieur. Il ne reste aujourd’hui que deux 
lambeaux observables de ces glacis, aux « Fourtières » et vers le village de Cormoyeux. Le 
premier rejoint un replat au lieu-dit « Les Chêneaux », raccordable à celui des « Brugnodes » 
à l’est. Le second est aujourd’hui tronqué par l’incision du ruisseau des Gros Sourdons. 
 

 
 

Figure 4-15 : Fond de la vallée du Brunet à l'aval du bassin versant. 

 
Dans la section aval du bassin du Brunet et jusqu’à la confluence avec la Marne, la partie 
supérieure des versants est affectée par des instabilités gravitaires dont le modelé 
caractéristique se propage jusqu’au niveau du replat, situé à environ 175 mètres d’altitude, 
sous la forme de fronts de coulée. Bien que certains replats soient encore visibles en aval du 
bassin versant, aux « Bois des Loges » ou aux « Chéneaux Rouges », les modelés de 
glissements sont estompés : les escarpements de tête sont régularisés et affectés localement 
par de la solifluxion, et les coulées sont recouvertes par des dépôts colluviaux. 
 
Dans la continuité spatiale des très vieux glissements de terrain, un modelé de glissement plus 
récent et peu régularisé s’identifie de part et d’autre de la vallée. En amont du bassin, sur les 
versants de Cormoyeux et du nord de Romery, ces glissements occupent l’ensemble de la 
partie médiane du versant. L’escarpement de tête est continu entre les différents vallons 
provenant du plateau. Les replats ont une forme longiligne et n’occupent le versant qu’avec 
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parcimonie. Les plus importants se situent aux « Caillaudries » où un glissement se prolonge 
par une coulée dont le bourrelet frontal est plus marqué et s’est propagé plus bas sur le 
versant. Ce type de glissement est également présent au nord de la commune de Fleury-la-
Rivière sur le versant ouest, aux lieux dits « Les Beauregards » ou « Les Chenillonnes », où le 
modelé de glissement est encore plus marqué et les coulées plus longues (Figure 4-16).  Des 
réactivations actuelles ou récentes affectent ces glissements, notamment au niveau de 
l’escarpement de tête des « Vieilleries ». Sur les bas versants des « Brugnodes », deux petits 
glissements peu profonds se sont déclenchés récemment. 
 

 
 

Figure 4-16 : Escarpement de tête sur le versant de rive droite du Brunet à Fleury-la-Rivière. 

 
La même relation spatiale entre glissement anciens et récents s’observe dans la partie aval du 
bassin versant de Brunet, mais la morphologie diffère un peu. L’escarpement de tête du 
glissement de Romery, vers 240 mètres d’altitude, est circulaire. Le glissement s’étend ensuite 
jusqu’au village, installé sur un replat au sein de la coulée. À  ce niveau, le glissement s’évase 
jusqu’au fond de la vallée après un segment plus étroit. Si l’ampleur du glissement de Romery 
est beaucoup plus grande – entre deux et trois fois plus d’emprise surfacique –, sa 
morphologie rappelle, au même titre que le glissement du Moulin de Brunet plus en aval, celle 
des glissements de la vallée du Cubray. Les autres glissements de terrain de la partie aval du 
bassin versant de Brunet, et notamment ceux du versant oriental, naissent également vers 240 
mètres d’altitude. Ils présentent un escarpement de tête circulaire atteignant 50 mètres de 
commandement. Celui du « Bois de Raday » se prolonge par une contrepente aux rebords 
abrupts qui prouve le caractère rotationnel du déplacement. Les coulées s’engouffrent ensuite 
dans des vallons et s’amincissent, sans toutefois atteindre la plaine alluviale. Ces glissements 
sont donc profonds, rotationnels et systématiquement placés en tête de vallon. 
 
Proche de l’exutoire, la rive droite du Brunet, où est implanté le village de Damery, se 
présente comme une zone plane perchée de 10 à 15 mètres au-dessus du talweg. Cette forme 
est associée à un lambeau de cône de déjection du Brunet sur la plaine alluviale de la Marne 
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(Simon, 1999). Le cours d’eau actuel, très peu puissant (Figure 4-15), est ainsi détourné vers 
l’est via un fond de vallée moins large. 
 

4.1.2.5. Le bassin versant du Belval 

 
Le ruisseau du Belval, comme le ruisseau de la Maquerelle, son principal affluent, est un 
cours d’eau orthoclinal, sauf dans sa partie amont (cataclinale). Le Belval est le second 
affluent de rive droite de la Marne après le Brunet. La partie amont de son bassin versant 
présente un réseau hydrographique dense qui draine l’ouest du lambeau de plateau formant 
l’étroit interfluve avec les bassins versants de l’Ardre et du Brunet. À  Belval-sous-Châtillon, 
les versants sont courts et organisés autour d’une rupture de pente vers 180 mètres d’altitude 
correspondant à l’affleurement du mur des Marnes et caillasses du Lutétien supérieur. Ces 
dernières sont affectées par des glissements de terrain peu profonds et de surface réduite (12 
hectares maximum). Les trois glissements situés entre le village de Belval-sous-Châtillon et le 
hameau de La Poterne sont des glissements récents et encore actifs (Rouxel-David, 2002). 
 
Le versant nord du ruisseau des Marais, premier affluent du Belval, est également affecté par 
un glissement de terrain peu profond mais un peu plus vaste, sur un versant plus raide (Figure 
4-17). Ce type de glissement superficiel qui couvre la quasi-totalité du versant se retrouve sur 
le versant nord jusqu’au village de Cuchery. À  ce niveau, le versant sud est seulement affecté 
par de petits glissements résultant de la solifluxion des formations de versant et des Marnes et 
caillasses. 
 

 
 

Figure 4-17 : Glissements superficiels sur les versants à Belval-sous-Châtillon. 

 
À  Cuchery, où le ruisseau de Belval reçoit les eaux du ruisseau des Aulnes, des glissements 
superficiels régularisent partiellement un glissement rotationnel au lieu-dit « Les Chafaux ». 
Sur le versant nord de la vallée du Belval, le ruisseau du « Bois de la Cohette » déstabilise le 
versant au lieu-dit « La Cohette » et provoque un glissement qui s’engouffre dans le vallon. 
 
Plus en aval, jusqu’à la confluence avec le ruisseau de la Maquerelle, les versants se 
caractérisent en rive droite par un versant réglé dans la partie supérieure puis un niveau de 
glacis qui se prolonge par un versant de raccordement d’environ 15 mètres de hauteur. En rive 
gauche,  la partie supérieure du versant est entièrement affectée par des glissements de terrain 
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peu profonds. En bas de versant, deux petits mouvements de terrain, correspondant à des 
loupes de solifluxion, se développent au « Marais du Diable » au sud (Figure 4-18) et entre les 
lieux dits « La Pièce de l’Eglise » et « Le Gros Cul » au nord. 
 

 
 

Figure 4-18 : Modelé de solifluxion au "Marais du Diable" à Baslieux-sous-Châtillon. 

 
À  cet endroit, le Belval a une vallée à fond plat et reçoit l’apport de son principal affluent, le 
ruisseau de la Maquerelle. La partie amont de la vallée de la Maquerelle présente des versants 
fuyants et de faible pente, comme les versants du ruisseau de Jonquery, son principal affluent. 
Localement, des indices de solifluxion subsistent, malgré l’activité agricole qui lisse le 
modelé, mais le processus reste de faible ampleur. Au lieu-dit « Le Bois de Longaux », le 
versant déstabilisé par le vallon en contrebas présente un glissement en gradins de quelques 
mètres. La partie aval de la vallée du ruisseau de la Maquerelle est marquée par des pentes 
plus fortes dans la partie supérieure des versants au niveau du village de Cuisles. Le versant 
ouest du Belval est affecté par d’importants glissements de terrain, dont les escarpements de 
tête enregistrent des commandements de 50 mètres. En contrebas, les masses glissées sont 
coalescentes et incisées par des vallons (Figure 4-19).  
 
Des formes plus modestes apparaissent à la surface des masses glissées qui se prolongent dans 
la vallée du Belval jusqu’au village de Châtillon-sur-Marne, à la confluence avec la Marne. 
Sur le versant oriental, les glissements superficiels du « Bois de Binson » se déclenchent 
depuis les fronts des glissements profonds et atteignent le  hameau de Montigny. Des 
réactivations plus récentes affectent aussi la partie basse des glissements au lieu-dit « La Haie 
Benoît ». 
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Figure 4-19 : Glissements profonds des "Chauffours" (commune de Châtillon-sur-Marne), en aval de la vallée du Belval. 

 

4.1.2.6. Le bassin versant du Flagot 

 
Le Flagot est un affluent de rive gauche de la Marne entièrement inscrit dans les formations 
tertiaires. Dans sa partie amont, sur le territoire de la commune d’Igny-Comblizy, les versants 
sont longs et fuyants et les commandements, d’une cinquantaine de mètres maximum, restent 
modestes.  En rive gauche, deux niveaux de replats structuraux jalonnent le versant. Le niveau 
supérieur se cale sur un niveau calcaire du Marinésien supérieur et du Ludien inférieur, et le 
niveau inférieur correspond à l’affleurement des Marnes et caillasses lutétiennes. La surface 
du plateau est, dans l’ensemble du bassin versant du Flagot, très humide, avec beaucoup 
d’étangs, de points d’eau et de marécages, ce qui explique le réseau hydrographique qui se 
développe depuis la forêt de Boursault. 
 
Dans la vallée principale, les premiers glissements de terrain apparaissent au niveau du village 
de Comblizy. De tailles modestes, ces glissements laissent rapidement place, à Nesle-le-
Repons, à des systèmes de glissements coalescents beaucoup plus profonds dominés par des 
escarpements de tête pouvant atteindre les 50 mètres sur des versants dont le commandement 
atteint seulement le double. En contrebas, d’importants reliquats de masses glissées sont 
incisés par le cours actuel du Flagot. En rive gauche, les glissements s’échelonnent sur le 
versant qui présente deux niveaux de replats, à l’instar du secteur de Vincelles et Vandières 
(voir supra). Cette configuration se retrouve également sur les versants du ruisseau de Vassy, 
qui conflue avec le Flagot entre Festigny et Leuvrigny. Localement, et notamment au niveau 
de la « Côte de la Chapelle », des glissements de terrain plus anciens, partiellement 
régularisés, sont reconnaissables en haut de versant. 
 
En aval de Nesle-le-Repons, après le lieu-dit « L’Argensol », une dualité entre versant de rive 
droite et versant de rive gauche apparaît. Le versant de rive droite, jusqu’à la confluence avec 
le ruisseau de Vassy, est affecté par des glissements de terrain coalescents couvrant 
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l’ensemble du versant, tel que présenté précédemment. Le versant de rive gauche est quant à 
lui constitué d’un versant réglé dans sa partie supérieure, puis d’un glacis et d’un versant de 
raccordement rejoignant l’étroit fond de vallée. Ce niveau de glacis est surmonté à la hauteur 
de Festigny par un replat structural dû à l’affleurement du Tuffeau de Damery (Figure 4-20).  
 

 
 

Figure 4-20 : Profil des versants dans la vallée du Flagot entre Festigny (premier plan) et Nesle-le-Repons (arrière-plan). 

 
Le versant réglé sommital et le versant de raccordement engendrent des glissements de terrain 
superficiels et de taille modeste (maximum de trois hectares), répondant à des dynamiques 
gravitaires actuelles, et à la mise en culture sur le versant réglé (dont la pente est trop forte).  
 
Cette dualité s’estompe partiellement en aval de la confluence avec le ruisseau de Vassy, dont 
la vallée est affectée par de grands glissements de terrain, notamment à « La Boulonnerie ». 
En effet, après le dernier grand glissement, qui occupe l’ensemble du versant et dont une 
réactivation affecte la partie supérieure au lieu-dit « Le Buisson Monsieur », le versant de rive 
droite présente la succession replat-glacis observée en rive gauche. Cependant, sa partie 
supérieure en pente forte est affectée par des glissements de terrain peu profonds aux formes 
discrètes, comme au-dessus du village de Leuvrigny.  Ce type de glissement se retrouve sur le 
versant de rive gauche au-dessus du village de Cerseuil. À  partir de Cerseuil, le Flagot coule 
dans une vallée à fond plat large de plus de 400 m. Dans la partie aval du bassin versant les 
glacis s’allongent et l’entaille du Flagot s’approfondit, déstabilisant quelque peu les versants 
de raccordement à Mareuil-le-Port. Dans la vallée de la Marne, une carrière au lieu-dit « Les 
Garennes » rognent les formes et ne permet pas de lire le paysage. 
 

4.1.2.7. Le bassin versant de le Semoigne 

 
La carte géomorphologique n’a été dressée que pour la partie aval du bassin-versant de la 
Semoigne, où se concentrent l’essentiel des glissements de terrain. En amont, les versants sont 
au contraire fuyants et se raccordent sans rupture de pente au fond plat de la vallée, comme, 
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par exemple, en aval du village de Sainte-Gemme. Les vallées sont larges mais les 
commandements faibles, de l’ordre de 50 mètres. Des petites coulées de solifluxion sont 
visibles mais restent peu fréquentes. En aval du village de Sainte-Gemme, la Semoigne reçoit 
l’apport du Champvoisy. Les versants ont alors un commandement d’environ 100 mètres et 
sont marqués par une dualité rive gauche/rive droite importante.  
 
En rive gauche, jusqu’à la confluence avec la Marne, les versants présentent dans leur partie 
haute un versant réglé suivi d’un glacis. Ce profil se retrouve également dans la vallée de la 
Brandouille. Localement, les formations tertiaires que recoupent les versants sont affectées 
par des glissements de terrain superficiels lorsque les valeurs de pentes atteignent 10 % dans 
la partie basse des versants. Dans la vallée de la Brandouille, trois mouvements de terrain sont 
visibles au niveau de la confluence avec le ruisseau de Vandières. De taille modeste, entre 2 et 
5 hectares, ils sont liés à la solifluxion des formations meubles sous-jacentes. Dans la vallée 
de la Semoigne, au niveau du hameau de « La Malmaison » et jusqu’au lieu-dit « Le cul du 
singe », la partie haute du versant est également affecté par un glissement de terrain 
superficiel sur une étendue d’environ 25 hectares. Entièrement en milieu forestier, comme les 
trois glissements de la Brandouille, il présente un modelé irrégulier d’échelle métrique voire 
décamétrique. En rive droite, la partie amont du bassin-versant du ruisseau de Champvoisy 
présente des versants fuyants à faible commandement (moins de 60 mètres) jusqu’au fond de 
vallée, d’abord en berceau puis à fond plat dès le village de Champvoisy. Vers sa confluence 
avec la Semoigne, en arrivant dans la commune de Passy-Grigny, les commandements sont 
plus forts – environ 120 mètres – et la partie inférieure des versants est affectée par des 
glissements de terrain en rive droite et en rive gauche. Sur le versant de rive gauche, les 
glissements sont peu profonds et coalescents, et rejoignent un glissement de type rotationnel 
dans la vallée de la Semoigne, en contrebas du lieu-dit « La Colleterie ». Ce dernier est 
d’ailleurs figuré sur la feuille géologique d’Epernay comme une faille (Hatrival, 1977). Sur le 
versant de rive droite, les glissements de « La Gourdonnerie » sont plus modestes mais le 
modelé et la forme des arbres, en queue de pipe, dans la partie boisée montre qu’ils sont 
aujourd’hui encore en activité (Figure 4-21 a et b).  
 

 
 

Figure 4-21 : Déformations liées au glissement de "La Gourdonnerie" à Passy-Grigny. 

Chapitre 4 : Les glissements de terrain de la vallée de la Marne et de la Montagne de Reims



 

110 
 

 
En aval de Passy-Grigny, le versant de rive droite de la Semoigne est affecté par des 
glissements de terrain profonds. Les escarpements de tête sont larges et occupent une grande 
partie du versant avec un commandement d’environ 40 à 50 mètres. En contrebas se trouvent 
de vastes replats ou « méplats », qui correspondent au toit de la masse glissée qui atteint le 
fond de la vallée et recouvre même en partie les niveaux de basses terrasses. En amont du 
lieu-dit « Vide-Bourse », un secteur boisé est encore actif et expose des modelés typiques 
d’une reprise superficielle des déplacements (Figure 4-22).  
 

 
 

Figure 4-22 : Glissements de terrain profonds sur le versant de rive droite en aval de la vallée de la Semoigne. 

 
Ces grands glissements de terrain « dormants » s’inscrivent eux-mêmes dans des glissements 
plus anciens dont les formes régularisées sont encore identifiables. Perchés plus haut sur le 
versant, le front de ces glissements anciens domine le fond de vallée actuel de 15 à 20 m (lieu-
dit du « Vide-Bourse » et de « La Grande Vigne »), lequel se raccorde finalement à la plaine 
alluviale de la Marne par un cône de déjection. 
 

4.1.3. Discussion 

Caractérisés par des formes lisses (versants réglés, glacis et terrasses) (Guérémy et al., 1991) 
recoupés ou recouverts par des formes rugueuses, c’est-à-dire les mouvements de terrain 
(Guérémy et al., 1991), les versants du vignoble champenois présentent donc une unité 
d’ensemble. Les versants de la Montagne de Reims et de la vallée de la Marne et ses affluents 
ont un profil semblable lorsqu’ils ne sont pas affectés par les glissements de terrain. Le haut 
du versant, en général réglé (sous climat périglaciaire), se prolonge par au moins un niveau de 
glacis, et se raccorde au fond de vallée par un versant d’érosion en pente forte. Ces versants 
sont souvent couverts d’un voile colluvial arrimé au versant réglé sommital. Vers l’est, la 
craie affleure de plus en plus haut sur le versant, ce qui engendre des pentes plus longues et la 
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présence d’un replat structural correspondant au toit de la craie sur le front de la cuesta, ainsi 
que des pentes généralement plus fortes dans les vallées. 
 
Les versants affectés par des mouvements de terrain présentent des profils plus variés, qu’il 
s’agisse de glissements « dormants » ou de mouvements plus récents (nouveaux glissements, 
coulées, solifluxion) se superposant aux précédents. On distingue ainsi : 1) les versants à 
glissements très anciens, inactifs et recouverts d’une pellicule colluviale lissant leur profil; 2) 
les versants à glissements « dormants », moins réguliers et 3) les versants à glissements actifs 
ou très récents au formes fraîches et au profil rugueux (Guérémy et al., 1991 ; Marre et al., 
1997).Les versants de la Montagne de Reims et des vallées de la partie est du secteur étudié 
sont affectés par des glissements de taille plus modeste que ceux de la vallée de la Marne, 
souvent couverts à 90 % par de grands glissements coalescents, d’âge varié, et parfois 
superposés. Les plus anciens glissements se suivent parfois en continu sur le haut des 
versants, comme dans la vallée du Brunet, ou subsistent par lambeaux, comme dans la vallée 
de la Semoigne. 
 
La répartition des glissements de terrain dans les vallées du Flagot et de la Semoigne répond 
fréquemment au schéma suivant : les versants de rive droite sont affectés par de volumineux 
glissements alors que ceux de rive gauche ne subissent que des désordres superficiels en haut 
de versant. Par endroits, le même contraste s’observe dans la vallée du Belval. L’orientation 
variée de ces versants permet d’écarter l’hypothèse d’une explication liée à leur exposition. Il 
est beaucoup plus probable que les glissements ont majoritairement lieu sur les versants de 
rive concave, du fait du sapement basal par les cours d’eau. Ainsi, sur les 264 glissements de 
terrain répertoriés dans la Montagne de Reims et le long des vallées de la Marne et de ses 
affluents, presque la moitié est située en versant de rive concave (43 %), seulement 15% en 
versant rive convexe, 32 % sur tronçon rectiligne et seulement 10 % se situent sur le front de 
la cuesta. En outre, 70 % des 151 glissements hors versant concave se situent en tête de vallon 
(Tableau 4-1). Le contraste d’activité entre versant opposés s’explique donc largement par le 
tracé plus ou moins sinueux des vallées, de même que certaines caractéristiques des 
glissements, telle que la profondeur, comme nous le verrons plus loin. 
 

 Glissements sur versant de rive 
concave 

Glissements sur l’ensemble des 
autres versants 

Effectif Pourcentage Effectif Pourcentage 
 

Total 
 

 
113 

 
43 % 

 
151 

 
57 % 

Glissements 
situés en tête de 

vallon 

 
66 

 
58 % 

 
106 

 
70 % 

Glissements non 
situés en tête de 

vallon 

 
47 

 
42 % 

 
45 

 
30 % 

 
Tableau 4-1 : Tableau récapitulatif de la situation des 264 glissements du vignoble champenois. 
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L’analyse des glissements de terrain du secteur montre également des différences 
morphologiques et cinétiques entre les phénomènes. Ainsi, la variation des caractéristiques 
des glissements permet d’en établir une typologie. 
 
 

4.2. Typologie des glissements de terrain 

 
La carte géomorphologique permet également de distinguer les glissements de terrain en 
fonction de leur type. Cette typologie prend en compte le modelé et, de fait, la cinétique du 
glissement. Les travaux de F. Simon (2000)  faisaient déjà état d’une telle typologie qu’il est 
possible de compléter et de préciser. 
 

4.2.1. Les glissements de type « Reuil » 

Le type de glissement le plus répandu est celui de type « Reuil », décrit dans cette commune 
au lieu-dit des « Jacotines ». Ce type se retrouve sur les versants de la vallée de la Marne, en 
aval de l’entonnoir de percée cataclinale, mais également le long des vallées de la Livre, du 
Brunet, du Belval et du Flagot, ou encore sur le versant nord de la Montagne de Reims. Il 
s’agit d’un mouvement complexe, composé d’un large glissement rotationnel puis d’une 
coulée. Il affecte généralement la partie sommitale des versants et se développe jusqu’au fond 
de la vallée, parfois à la faveur d’un vallon. Dans la partie supérieure, l’escarpement de tête 
est de forme circulaire, sub-verticale, et peut atteindre plusieurs dizaines de mètres de 
commandement. Les formations glissées se déplacent vers le bas du versant le long d’une 
surface courbe, se traduisant dans la topographie par une large contrepente, ou parfois 
seulement par un replat, dans la moitié supérieure du versant. Cette contrepente abrite 
généralement une zone humide avec une végétation hydrophile ou même de marécages. Dans 
le cas d’un glissement multiple, la contrepente peut être découpée en gradins. Dans la moitié 
inférieure du versant, une coulée se développe jusqu’au pied du versant engendrant une 
topographie irrégulière et bosselée puis un bourrelet frontal, ou tout du moins une convexité 
basale (Figure 4-23). La coulée est composée d’un matériel hétérométrique disposé en vrac 
dans une matrice généralement argileuse. Du fait de la nature du matériel, de la valeur de la 
pente et en fonction de la teneur en eau, la coulée est particulièrement propice aux 
réactivations partielles régulièrement observées. Ces réactivations ont une emprise surfacique 
généralement limitée et sont, à la vue des formes dérivées, relativement superficielles (de 
l’ordre de la dizaine de mètres de profondeur au maximum). 
 

Chapitre 4 : Les glissements de terrain de la vallée de la Marne et de la Montagne de Reims



 

113 
 

 
 

Figure 4-23 : Les glissements de type "Reuil". 

 
En fonction de leur ancienneté, ces glissements peuvent avoir subi une régularisation partielle 
de leur escarpement de tête. En bas de versant, le ruissellement peut avoir progressivement 
évacué les matériaux de la coulée (après leur stabilisation). Ce type de glissement est 
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certainement le plus courant des plus anciens phénomènes répertoriés sur la carte 
géomorphologique et dont il ne reste plus aujourd’hui que la partie haute, régularisée. 
 

4.2.2. Les glissements de type « Vincelles » 

Les glissements de type « Vincelles » s’observent dans la partie ouest de la vallée de la 
Marne, principalement sur le versant de rive droite, sur les communes de Vincelles, Verneuil 
et Vandières. Ces glissements sont caractérisés par une partie sommitale en pente forte 
laissant apparaitre le substrat aux endroits où les colluvions sont absentes. L’escarpement de 
tête est souvent large de plusieurs centaines de mètres mais ne présente pas un rejet aussi 
important que dans le type « Reuil ». Morphologiquement, ce type de glissement se présente 
comme une succession de replats, voire de contrepentes, étagés le long du versant. En 
contrebas, une courte coulée de matériaux hétérométriques dans une matrice argileuse se 
termine par un bourrelet frontal de quelques mètres de hauteur maximum (Figure 4-24). 
 

 
 

Figure 4-24 : Les glissements de type "Vincelles". 

 
L’étagement des replats montre les différents épisodes de fonctionnement de ce type de 
glissement où chaque masse glissée est venue s’appuyer sur celle qui la précède (Figure 4-25). 
Il s’agit donc d’un glissement polyphasé et rétrograde dont la chronologie peut être établie 
grâce au recouvrement partiel des masses les unes sur les autres mais dont la datation et la 
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temporalité ne sont pas établies. À  noter que des villages comme Vincelles ou Passy-sur-
Marne, plus à l’ouest, sont installés sur ces replats aujourd’hui stables. 
 

 
 

Figure 4-25 : Interprétation des glissements de type "Vincelles". 

 

4.2.3. Les glissements de type « Châtillon » 

Les glissements de type « Châtillon » s’observent principalement dans les vallées de la 
Semoigne, du Flagot et du Belval. Très proches du type « Vincelles », ils s’en distinguent par 
leur caractère non répétitif. En effet, il s’agit d’une seule masse glissée, de taille importante, 
qui parvient jusqu’en bas de versant (Figure 4-26), où elle peut recouvrir les niveaux de 
terrasses, comme à Trélou-sur-Marne (Simon, 2000) (Figure 4-27). Contrairement au type 
« Vincelles », la masse glissée est imposante et contient certainement plusieurs millions de 
mètres cubes de matériaux. 
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Figure 4-26 : Les glissements de type "Châtillon". 

 
Les vastes escarpements de tête s’inscrivent dans la partie sommitale des versants et peuvent 
dépasser 100 mètres de hauteur. Leurs formes sont aujourd’hui estompées par des matériaux 
soliflués ou éboulés. Ils peuvent être coalescents, comme à Châtillon-sur-Marne, et ainsi 
former un unique versant à forte pente surmontant un niveau de replat, reliquat des masses 
glissées (Figure 4-27). 
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Figure 4-27 : Interprétation des glissements de type "Châtillon". 

 

4.2.4. Les glissements de type « Romery » 

Les glissements de type « Romery » s’observent principalement dans la vallée du Brunet. Ils 
se présentent, comme ceux de type « Reuil », en glissement complexe avec une partie 
rotationnelle en haut de versant mais leur coulée se propage dans un vallon inscrit dans la 
craie. 
 
Ils s’inscrivent dans la partie sommitale des versants par un large escarpement de tête 
circulaire pouvant atteindre plusieurs dizaines de mètres de hauteur et une centaine de mètres 
de largeur, et dont les formes sont encore bien distinctes et délimitables. Cet escarpement 
surmonte un replat-contrepente unique, de largeur hectométrique, qui se caractérise en surface 
par une zone humide. En contrebas, une coulée pouvant atteindre plusieurs centaines de 
mètres de longueur s’engouffre dans un vallon sec ou encore drainé, qui s’inscrit dans la craie 
du Campanien, affleurant dès la mi-versant dans ce secteur (Figure 4-28). Dans ce dernier cas, 
la coulée déporte les écoulements vers les bordures extérieures des vallons du fait de la forme 
bombée du profil transversal de la coulée. 
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Figure 4-28 : Les glissements de type "Romery". 

 

4.2.5. Les glissements de type « Germaine » 

Les glissements de type « Germaine » sont des glissements qui s’engouffrent dans un vallon 
étroit inscrit dans la craie. Si cette caractéristique lui donne un point commun avec le type 
« Romery », les glissements de type « Germaine » sont moins volumineux, et leur surface est 
moindre. De plus, l’analyse des formes laissent penser que ces glissements sont moins 
profonds et ne présentent pas systématiquement une composante rotationnelle (Figure 4-29). 
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Les glissements de type « Germaine » se retrouvent principalement sur les versants de la 
Montagne de Reims et dans les vallées de la Livre et du Cubry. Ils sont ainsi présents là où les 
terrains tertiaires sont relativement peu épais et surmontent la craie qui forme une partie 
importante du versant. 
 

 
 

Figure 4-29 : Les glissements de type "Germaine". 

 

4.2.6. Les glissements de type « Ay » 

Le dernier type de glissements rencontré sur le secteur d’étude est le type « Ay ». Ces 
glissements sont très proches de ceux de type « Romery » dans leur fonctionnement. 
Cependant, la morphologie de la coulée, et plus particulièrement du front de la coulée, est 
complètement différente. En effet, la coulée s’engouffre dans un vallon inscrit en pente raide 
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dans la craie avant d’atteindre le fond de la vallée où elle s’étale. À  la faveur d’une pente plus 
faible, les matériaux de la coulée s’accumulent et forment un large front « en éventail ».  Cette 
morphologie rend compte du caractère relativement fluide de ces coulées et donc de la grande 
quantité d’eau nécessaire à leur formation (Figure 4-30).Ces glissements se retrouvent 
uniquement dans la vallée du Cubray, où ils affectent les versants dans leur totalité malgré la 
faible épaisseur des formations tertiaires. Ces fronts de coulée « en éventail », ont provoqué 
une modification du parcours originel du ruisseau du Cubray qui les contourne aujourd’hui. 
 

 
 

Figure 4-30 : Les glissements de type "Ay". 
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4.3. Répartition spatiale des différents types de 
glissements 

 
La cartographie géomorphologique montre qu’en fonction de leur type les glissements de 
terrain ont une répartition spécifique. À l’échelle du vignoble champenois, les différents types 
répondent à des critères structuraux et morphodynamiques qui permettent de dégager une 
tendance sur la répartition spatiale de ces glissements de terrain (Figure 4-31).  
 

 
 

Figure 4-31 : Répartition spatiale des types de glissement de terrain dans le vignoble champenois. 

 
La cartographie des glissements en fonction de leur type montre une répartition selon un axe 
est-ouest. À  l’est, les glissements de type « Germaine » sont les plus nombreux. Puis ils sont 
remplacés vers l’ouest par des glissements de plus en plus larges et profonds, jusqu’à couvrir 
l’ensemble des versants, de type « Vincelles », seulement présents à l’ouest du secteur 
d’étude, ou de type « Châtillon ».  Les glissements de type « Reuil » sont majoritaires dans le 
corridor fluvial de la vallée de la Marne, jusque Vandières. Ils sont aussi prédominants sur le 
versant nord de la Montagne de Reims, même si leurs caractéristiques divergent (ici, la coulée 
s’engouffre dans un vallon en aval, à l’instar du type « Romery »). Les glissements de type 
« Germaine » n’apparaissent que dans la Montagne de Reims, bien que deux glissements 
assimilés à ce type soient répertoriés à Châtillon-sur-Marne. La vallée du Brunet abrite deux 
des six glissements de type « Ay », mais elle se distingue surtout par la variété des types de 
glissement qui l’affectent. À noter également la présence de nombreux glissements 
superficiels (donc difficilement classables) à l’ouest et au sud du secteur d’étude. 
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Cette répartition spatiale des types de glissement correspond globalement à l’évolution de la 
structure géologique, présentée en première partie. Le pendage vers l’ouest se traduit par la 
diminution puis la disparition à l’affleurement de la craie campanienne et s’accompagne de 
changements de faciès, souvent de plus en plus meubles, dans les formations tertiaires 
(Figure 4-32). 
 

 

Figure 4-32 : Répartition spatiale des types de glissement en fonction de la structure, le long de la Marne. 

 
Les types de glissements dont la coulée s’engouffre dans un vallon (« Romery » et 
« Germaine ») ne sont présents qu’à l’est du secteur. Ces vallons étant conditionnée par la 
craie, il est tout à fait logique de ne retrouver ces types de glissement qu’aux endroits où elle 
affleure sur le versant. A  contrario, le type « Vincelles » disparait dès que la craie apparait 
alors que les types « Châtillon » et « Romery » semblent se positionner en transition. Enfin, le 
type « Reuil » se trouve partout sauf à l’est de la vallée de la Livre. 
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4.4. Conclusion du Chapitre 4 

 
 
 
Le levé cartographique permet d’inventorier, de caractériser et de trier les glissements de 
terrain qui sont le processus dominant d’évolution des versants dans la partie sud du secteur 
étudié. Les glissements se distinguent de la cambrure de versant par des modelés plus rugueux 
et plus contrastés, marqueurs de phénomènes plus brutaux et toujours potentiellement actifs. 
Plusieurs niveaux d’activités sont décelés. Des formes stabilisées et en partie régularisées sont 
fréquentes dans la partie haute des versants. Elles peuvent être recoupées par des glissements 
plus récents, parfois plus volumineux, qui peuvent se propager jusqu’au fond des vallées. 
Leurs formes, encore bien identifiables sur les versants, semblent néanmoins figées, ce qui 
permet de considérer ces glissements comme « dormants ». Enfin, des phénomènes d’ampleur 
moindre, souvent superficiels, traduisent une activité récente ou actuelle. Ces petits 
glissements sont généralement des réactivations partielles des plus anciens. L’ensemble de ces 
résultats complète et confirme ceux obtenus ou soupçonnés dans les études précédentes. 
L’analyse morphologique des glissements de terrain permet enfin de dresser une typologie. 
Aux six types présentés s’ajoutent de nombreux mouvements superficiels. Ces types se 
répartissent en fonction de la structure régionale. 
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Chapitre 5. Etude géophysique du 

glissement des Jacotines 

 
 
 
 
 
La répartition spatiale des différents types de glissements de terrain du vignoble champenois 
montre que le type « Reuil », avec 70 phénomènes recensés, représentant plus de 26 % de 
l’ensemble des 264 glissements de terrain, est le mieux représenté. Ce chapitre s’attache à 
définir la structure interne de ce type de glissement afin d’en comprendre les modalités de 
mise en  place et les interactions possibles entre masse glissée et substrat. En tant que 
morphotype, le glissement des Jacotines, à Reuil, a fait l’objet d’investigations 
géomorphologiques et géophysiques, qui devraient éclairer les conditions du déclenchement 
et le comportement actuel de ce type de glissement. 
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5.1. Le glissement des Jacotines, présentation et 
méthode d’investigation 

 
Le glissement des Jacotines est situé à Reuil, au cœur du vignoble champenois (Figure 5-1). 
Son modelé a permis de définir le type « Reuil », le plus répandu dans la région. 
 

 
 

Figure 5-1 : Localisation du glissement des Jacotines dans le vignoble champenois. 

 

5.1.1. Le modelé aux Jacotines 

Le glissement des Jacotines est un large glissement situé sur le versant de rive droite de la 
vallée de la Marne, entre les villages de Reuil et de Tincourt, sur la commune de Venteuil. Il 
occupe l’ensemble du versant, du haut du plateau jusqu’au fond de vallée, au hameau de 
l’Echelle (Figure 5-2). En haut de versant, le rebord du plateau, vers 245 mètres d’altitude, est 
affecté par une vaste cicatrice en forme d’amphithéâtre dont le commandement atteint 75 
mètres. Localement, les pentes de l’escarpement dépassent 20 %, malgré une régularisation 
partielle (éboulement et solifluxion) ; un rejeu probable détermine la présence d’un replat 
(Figure 5-3a). 
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Figure 5-2 : Emprise du glissement des Jacotines (vallée de la Marne). 

 
Au pied de l’escarpement de tête apparaît une large contrepente à 170 mètres d’altitude 
(Figure 5-3b, c et d). Cette dernière s’étend sur environ 720 mètres de largeur et atteint 210 
mètres longitudinalement. Visuellement, elle se délimite d’autant plus facilement qu’elle est 
la seule étendue de tout le versant à ne pas être plantée en vignes. Le contact marécageux 
entre la contre pente et le pied de l’escarpement est typique d’un grand glissement rotationnel 
(Figure 5-3b et c). 
 

 
 

Figure 5-3 : La partie supérieure du glissement des Jacotines. 
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Plus bas sur le versant, le glissement des Jacotines présente un modelé irrégulier constitué de 
replats d’ampleur plus modeste que celui de la contrepente (Figure 5-4a) et d’une multitude 
de bosses. Les replats semblent s’organiser en une à deux séries, la première à 160 mètres et 
le seconde vers 145 mètres. Plus bas, les replats disparaissent laissant la place à un terrain 
bosselé à zones humides (les presles en témoignent), présentant des réactivations 
superficielles (Figure 5-4b).  
 

 
 

Figure 5-4 : Modelé et réactivations dans la partie inférieure du glissement des Jacotines (vallée de la Marne). 

 
L’avant de la coulée se présente, en bordure de la plaine alluviale, sous la forme d’un 
bourrelet frontal d’une dizaine de mètres de hauteur. Latéralement, la coulée est limitée par 
des vallons. Le glissement des Jacotines jouxte, en haut et dans la partie médiane du versant, 
des instabilités de même type se prolongeant jusqu’aux villages de Venteuil à l’est et de Reuil 
à l’ouest. À l’est, le glissement des Jacotines et celui de Venteuil recoupent un glissement plus 
ancien marqué par un escarpement de tête régularisé (Figure 5-5). 
 

Chapitre 5 : Etude géophysique du glissement des Jacotines



 

129 
 

 
 

Figure 5-5 : Carte géomorphologique du glissement des Jacotines. 

5.1.2. Méthodes d’investigation 

Si la cartographie géomorphologique permet une description précise du modelé de surface, 
elle ne renseigne pas précisément sur la structure interne du glissement. D’autre part, 
l’ampleur et la configuration du glissement laissent supposer un mouvement profond, de 
l’ordre de 40 mètres environ, mais cela reste à confirmer par des investigations géophysiques 
(Grandjean et al., 2006a ; Meric, 2006), sismiques (Israil et Pachauri, 2003 ; Traveletti et al., 
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2010 ; Grandjean et al., 2011 ; Samyn et al., 2012 ; Malehmir et al., 2013) et électriques 
(Schmutz et al., 1999 ; Tullen et al., 2006 ; Jomard et al., 2007a et b ; Jongmans et al., 2009 ; 
Piegari et al., 2009 ; Tric et al., 2010 ; de Bari et al., 2011 ; Le Roux et al., 2011). Les deux 
méthodes sont complémentaires puisque les données sismiques sont plus fiables en 
profondeur alors que les données électriques sont plus précises et efficaces en proche surface. 
Ainsi, des mesures ont été réalisées sur le glissement des Jacotines le long de trois profils dont 
le choix a été guidé par les données géomorphologiques de surface afin d’optimiser  les 
résultats (Figure 5-6). L’agencement des parcelles de vignes et des voies de communication, 
l’étroitesse des routes de vignes ainsi que les contraintes liées à la présence de piquets 
métalliques dans les cultures (qui perturbent les champs électriques) ont contrarié la 
réalisation d’un profil longitudinal sur l’ensemble du glissement. 
 

 
 

Figure 5-6 : Position des profils géophysiques sur le glissement des Jacotines (vallée de la Marne). 

 
La méthode sismique (sismique réfraction) a été utilisée pour les trois profils retenus, dont 
deux transversaux (profils 1 et 3) et un longitudinal (profil 2) ; la méthode électrique (dipôle-
dipôle et Wenner-Schlumberger) a été utilisée pour le profil 1. Pour les deux méthodes, 
l’utilisation de plusieurs dispositifs avec traces tous les 5 mètres (tir tous les 10 mètres pour la 
méthode sismique) a permis d’obtenir des résultats donnant des informations sur la structure 
interne du glissement sur toute son épaisseur (Figure 5-7).  
 

Chapitre 5 : Etude géophysique du glissement des Jacotines



 

131 
 

 
 

Figure 5-7 : Appareillage géophysique sur le glissement des Jacotines. 

 
Cette campagne de mesure a fourni des données qui renseignent sur la distribution de la 
vitesse des ondes sismiques (Vp) et/ou sur la résistivité électrique (). Les données brutes ont 
fait l’objet d’une inversion suivant différents algorithmes pour obtenir des tomogrammes 2D 
(Colangelo et al., 2006 ; Göktürkler et al., 2008), permettant de visualiser la distribution 
spatiale des paramètres Vp et  en transformant les valeurs apparentes (fortement influencées 
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par les valeurs voisines) en valeurs vraies pour chaque lithologie traversée par les champs 
géophysiques. À ce stade, une première interprétation est possible. Les sections de paramètres 
inversés ne permettent cependant pas de distinguer les zones les plus fiables des autres, il est 
donc nécessaire d’affiner les données en utilisant des fonctions de vraisemblance. Ces 
dernières permettent de vérifier la fiabilité des données en exploitant l’erreur a posteriori 
calculée lors du processus d’inversion. En ce qui concerne la propagation des ondes 
sismiques, le degré d’incertitude est établi à partir de la densité de rais sismiques obtenue lors 
de la dernière itération. Pour la résistivité électrique, le degré d’incertitude est basé sur 
l’influence de chaque nœud sur ses proches voisins (matrice de sensibilité).  
 
Ce traitement permet de combiner les données sismiques et les données électriques en 
accordant plus ou moins d’importance à chaque méthode de prospection suivant la fiabilité 
des données. La fusion de ces données permet ensuite d’interpréter les paramètres sismiques 
et électriques comme un comportement physique ou comme une propriété des matériaux du 
sous-sol (Grandjean et al., 2006b ; Grandjean et al., 2009 ; Grandjean, 2012 ; Hibert et al., 
2012). La fusion est faite à partir de fonctions d’appartenance relatives à la théorie des 
ensembles flous qui détermine, ici, le degré de fracturation et/ou de cisaillement possible d’un 
matériau (données sismiques) et son degré de saturation en eau (données électriques). Les 
bornes sont définies par expérience et suivant l’entité des profils géophysiques qu’on souhaite 
définir en priorité. Les résultats ont été validés grâce à un sondage carotté de 60 mètres le 
long du profil 1, à un emplacement déterminé en fonction des tomogrammes (et de la 
faisabilité technique sur le terrain). Ce sondage recoupe l’ensemble des formations 
investiguées par les méthodes géophysiques et permet ainsi de corréler les différents 
comportements avec les faciès rencontrés et d’interpréter les données. 
 
 

5.2. Structure du glissement des Jacotines 

 
L’emprise surfacique et le modelé du glissement sont connus grâce à la cartographie 
géomorphologique, qui permet aussi de définir le type de glissement et d’évaluer sa 
profondeur à environ 40 mètres. Les données géophysiques obtenues complètent et affinent 
ces données. 
 

5.2.1. Profils sismiques 

Les mesures de sismique réfraction faites sur les trois profils des Jacotines donnent la 
distribution de la vitesse de propagation des ondes sismiques (Vp) jusqu’à une profondeur de 
100 mètres (Figure 5-8). 
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Figure 5-8 : Tomogramme de la vitesse de propagation des ondes sismiques pour les profils 1, 2 et 3 (glissement des 
Jacotines, vallée de la Marne). 

 
Le long du profil 2, qui s’étend longitudinalement sur 250 mètres entre l’escarpement de tête 
et le rebord extérieur de la contrepente, les vitesses d’ondes sismiques sont les plus 
importantes en profondeur, sous la cote 150 – soit 40 à 50 mètres sous la surface – avec des 
valeurs supérieures à 2100 m/s. Jusqu’à quelques mètres sous la surface topographique, les 
valeurs sont comprises entre 1100 et 2000 m/s. À partir de la distance 100 et vers la cote 160 
se dessine une zone où les vitesses d’ondes sismiques sont de l’ordre de 2000 à 2300 m/s. De 
forme oblongue, cette zone semble être dans la continuité de la pente de la cicatrice de départ. 
Enfin, les vitesses d’ondes sismiques sont faibles proche de la surface, avec des valeurs 
inférieures à 900 m/s. 
 
Le profil 3, transversal, est situé en amont du glissement sur la contrepente principale. En 
profondeur, sous 140 mètres d’altitude, les vitesses d’ondes sismiques sont, à l’instar du profil 
1, supérieures à 2100 m/s. Entre 140 et 160 mètres d’altitude, les vitesses sont plus 
contrastées, comprises entre 1100 et 2300 m/s. Jusque quelques mètres sous la surface, les 
valeurs de vitesses d’ondes sismiques sont comprises entre 1100 et 2000 m/s. Les derniers 
mètres sous la surface donnent des valeurs inférieures à 900 m/s. 
 
Le profil 1, situé juste en contrebas de la contrepente principale, mesure 950 mètres de long, 
ce qui permet l’acquisition de données interprétables jusque 100 mètres de profondeur (par 
endroits, cependant, cette profondeur n’est pas atteinte à cause de bruits parasites causés par 
des travaux en cours à proximité). Les vitesses d’ondes sismiques sont les plus importantes, 
supérieures à 2700 m/s, sous 110 mètres d’altitude, soit à environ 50 mètres de profondeur. 
Entre 110 et 140 mètres d’altitude, les vitesses varient entre 1700 et 2500 m/s puis oscillent 
entre 1100 et 1700 m/s jusque 160 mètres d’altitude. Proche de la surface, elles sont 
inférieures à 1000 m/s. 
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La comparaison des trois profils permet d’en corréler les différentes unités. Ainsi, une 
première entité apparait sous 110 mètres d’altitude environ avec des vitesses de propagation 
d’ondes sismiques très importantes qui pourraient correspondre à un terrain compact : le 
substrat crayeux. Ce niveau est surmontée d’une partie plus hétérogène allant jusqu’à environ 
10 mètres sous la surface, et pouvant être divisé en deux parties, les vitesses les plus grandes 
se trouvant en profondeur. Enfin, les terrains proches de la surface sont systématiquement 
caractérisés par des vitesses de propagation faibles, ce qui pourrait signifier qu’il s’agit de 
terrains cisaillés et fracturés. 
 

5.2.2. Profils de résistivité électrique 

Les investigations de résistivité électrique n’ont été effectuées que sur le profil 1 (Figure 5-9). 
Elles permettent de compléter les données sismiques non seulement parce qu’elles sont plus 
précises à proximité de la surface, mais aussi parce qu’elles renseignent sur une donnée 
complémentaire, la saturation en eau.  
 

 
 

Figure 5-9 : Tomogramme de résistivité électrique du profil 1 (glissement des Jacotines, vallée de la Marne). 

 
Quatre ensembles apparaissent sur le tomogramme de résistivité électrique : 
 

- Les premiers mètres proches de la surface présentent des valeurs de résistivité 
majoritairement inférieures à 30 Ohm.m. Cette partie forme une couche 
discontinue le long du profil ; 
 

- entre 10 et 20 mètres de profondeur, la résistivité électrique est régulièrement 
supérieure à 80 Ohm.m. Des zones plus conductrices entrecoupent toutefois 
cette partie ; 
 

- entre 20 et 50 mètres de profondeur, soit à des altitudes comprises entre 110 et 
140 mètres, la résistivité est faible et ne dépasse pas 20 Ohm.m ; 
 

- à plus de 50 mètres de profondeur, la résistivité est supérieure à 100 Ohm.m. 
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Le tomogramme de résistivité électrique du profil 1 révèle donc quatre parties dont les limites 
sont similaires à celles du tomogramme des vitesses de propagation des ondes sismiques. 
 

5.2.3. Fusion des données électriques et sismiques 

La fusion des données électriques et sismiques permet de vérifier et de préciser les similitudes 
entre les tomogrammes en interprétant les résultats comme des caractéristiques de saturation 
en eau et de cisaillement des matériaux. Les fonctions de vraisemblance permettent dans un 
premier temps de vérifier la fiabilité des données (Figure 5-10), et montrent que les données 
sismiques ne sont pas suffisamment précises dans les premiers 20 mètres et au-delà de 60 
mètres de profondeur (Figure 5-10a et b). Elles devront donc être validées autrement, si cela 
est possible. Les données électriques sont, quant à elles, les plus fiables en proche surface 
(Figure 5-10c et d). Ainsi, la combinaison des données électriques et sismiques permet 
d’obtenir des résultats fiables jusque 60 mètres de profondeur en s’appuyant principalement 
sur la méthode électrique proche de la surface et sur la méthode sismique en profondeur. 
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Figure 5-10 : Fonctions de vraisemblance des tomogrammes des vitesses de propagation des ondes sismiques Vp (a) et de 
résistivité électrique  (b). 

 
La fusion des données se fait à partir de fonctions d’appartenance relatives à la théorie des 
ensembles flous, permettant de déterminer si les matériaux sont cisaillés et saturés en eau 
(Figure 5-11). 
 

 
 

Figure 5-11 : Fonctions d'appartenance des vitesses de propagation des ondes sismiques (a) et des valeurs de résistivité 
électrique (b). 
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Ainsi, en ce qui concerne les données sismiques, les valeurs de propagation d’ondes 
inférieures à 700 m/s indiquent qu’un terrain est cisaillé et fracturé alors que les valeurs 
supérieures à 1500 m/s traduisent la présence d’un terrain plus compact (Figure 5-11a). De 
même, lorsque les valeurs de résistivité électrique sont inférieures à 50 Ohm.m, les matériaux 
peuvent être considérés comme saturés alors que leur teneur en eau est peu importante au-delà 
de 200 Ohm.m. Il s’agit en fait de vérifier si l’hypothèse d’un terrain saturé en eau est vraie 
(=1) ou fausse (=0) (Figure 5-11b). Entre ces deux bornes, un degré d’incertitude existe quant 
à l’interprétation des résultats (Figure 5-12). 
 

 
 

Figure 5-12 : Tomogramme de fusion des données sismiques et électriques (glissement des Jacotines, profil 1). 

 
Plusieurs secteurs apparaissent sur ce tomogramme. Proche de la surface, dans les 10 premiers 
mètres, (altitudes comprises entre 150 et 160 mètres), un niveau de terrains fissurés/cisaillés et 
saturés en eau se détache nettement. La limite inférieure n’est pas régulière et des 
protubérances descendent en profondeur. Il pourrait s’agir d’artefacts, ou de secteurs 
d’infiltration. Sous ces terrains, une zone allant jusqu’environ 50 mètres de profondeur (110 
mètres d’altitude) s’individualise. Hétérogène, elle apparait moyennement cisaillée et saturée 
en eau. La partie inférieure de cette zone est représentée par un bleu plus foncé que celui de la 
partie supérieure, qui indique des terrains légèrement moins cisaillés et/ou saturés en eau. 
Enfin, les terrains à plus de 50 mètres de profondeur sont homogènes. Leur limite supérieure 
est très nette, sauf vers 300 mètres de distance horizontale. Les tâches bleues sombres de 
formes rectangulaires sont des artefacts. 
 
La fusion des données sismiques et électriques confirme les descriptions des tomogrammes de 
résistivité électrique et de vitesse de propagation des ondes sismiques, et présente : 
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- Des terrains cisaillés et saturés en eau proche de la surface ; 
 

- des terrains plus hétérogènes entre 110 et 150 mètres d’altitude (de 10 à 50 
mètres de profondeur). La partie inférieure apparait moins cisaillée et/ou saturée 
en eau que la partie supérieure, bien que le degré d’incertitude soit important 
ici ; 
 

- des terrains homogènes jusque 110 mètres d’altitude environ, soit à une 
profondeur d’investigation supérieure à 50 mètres. Ces terrains sont 
probablement moyennement cisaillés et/ou saturés, même si la fiabilité des 
données n’est pas suffisante pour l’affirmer. 

 

5.2.4. Interprétation du sondage carotté 

Pour valider ces résultats, la réalisation d’un sondage carotté est nécessaire. Il permet 
d’atteindre toutes les formations et donc d’attribuer un faciès aux différentes réponses 
géophysiques (Friedel et al., 2006 ; Tingey et al., 2007). Pour être optimal,  le forage doit 
recouper l’ensemble des formations à un endroit où la fiabilité des données géophysiques est 
avérée. Techniquement, les contraintes de forage nécessitent une parcelle non plantée en 
vignes et sans ouvrage collectif. Une parcelle de 470 m², à un peu moins du point 400 mètres 
en abscisse sur le profil 1 remplit ces conditions (Figure 5-13a).Le dépouillement du carottage 
renseigne sur la nature et l’histoire des matériaux traversés. Les 10 premiers mètres de carotte 
consistent en une succession d’argile, de blocs calcaires, de limon et de meulière. Ces 
matériaux reposent sur une couche de sables fins de couleur ocre, verdâtre, voire marron, 
épaisse de 7 mètres, et vers 17 mètres apparaissent 8 mètres d’argiles noires à débris 
coquilliers plus ou moins nombreux selon les niveaux. Ces argiles peuvent être sableuses, 
notamment entre 21 mètres et 24 mètres de profondeur. À 25 mètres, un niveau de lignites 
prend le relais jusque 26,5 mètres où apparaissent des argiles vertes puis grisâtres jusque 39 
mètres de profondeur. À cette profondeur, les argiles sont marrons puis grises avec quelques 
passées carbonatées jusque 43 mètres, où une formation marno-calcaire grise et blanche 
contenant quelques débris coquillers se développe sur une épaisseur de 1,5 mètres. Entre 44,5 
et 46 mètres, un nouveau niveau argileux apparaît. Ce niveau est gris, finement lité et il 
contient de nombreux nodules de fer qui lui donnent une couleur rouge à la base. Ces nodules 
se retrouvent également dans les sables fins et rougeâtres sous-jacents jusque 50 mètres. À 
cette profondeur, et jusque 52 mètres, un niveau de galets de silex pluricentimétriques dans 
une matrice sableuse est observable. Sous ce niveau, une nouvelle formation sableuse épaisse 
de 4,5 mètres repose sur la craie blanche en place, à partir de 56,5 mètres (Figure 5-13).  
 
En comparant ce carottage avec les données de la carte géologique, il apparait que l’ensemble 
des strates du tertiaire normalement présentes à cette altitude se retrouvent dans leur 
succession normale, bien que les limites entre le Thanétien et l’Yprésien et entre l’Yprésien 
inférieur et l’Yprésien supérieur soient difficiles à déterminer. En outre, les formations de 
l’Yprésien inférieur ont une épaisseur de 28 mètres dans le carottage, alors que l’épaisseur 
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maximum est normalement de 25 mètres (Feugueur, 1963). À l’inverse, l’épaisseur de 
l’Yprésien supérieur, 7 mètres, semble un peu faible. Ces anomalies sont toutefois trop 
légères pour en tirer des conclusions définitives (voir à ce sujet les conditions de 
sédimentation au Tertiaire, supra). Quoiqu’il en soit, cinq plans de cisaillement se succèdent 
entre 37,5 mètres et 42 mètres de profondeur (Figure 5-13b). 
 

 
 

Figure 5-13 : Résultats du sondage carotté de 60 mètres dans le glissement des Jacotines (vallée de la Marne). 

 
La combinaison des résultats du forage et des données géophysiques permet de définir les 
différents éléments du tomogramme de fusion. Les discontinuités associés aux changements 
de faciès sont confirmées par la géophysique et peuvent donc être extrapolées à l’ensemble du 
profil. La transition entre les parties bleues claires et bleues foncées vers 40 mètres de 
profondeur signale quant à elle la profondeur des plans de cisaillement observés en carottage 
(Figure 5-14). 
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Figure 5-14 : Interprétation des résultats de la fusion des données géophysiques et du forage, glissement des Jacotines. 

 

5.3. Structure interne et cinématique du glissement des 
Jacotines 

 
La synthèse des corrélations de l’ensemble des données obtenues permet non seulement de 
dresser une coupe interprétative du glissement de terrain des Jacotines, mais encore de 
reconstituer l’histoire et les modalités d’évolution de ce glissement, aujourd’hui dormant. 
 

5.3.1. Structure interne du glissement des Jacotines 

La coupe interprétative dérivée de la compilation de l’ensemble des données décrit la 
structure interne du glissement des Jacotines (Figure 5-15). 
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Figure 5-15 : Coupe interprétative du profil 1 (glissement des Jacotines, vallée de la Marne). 

 
Les formations situées sous 40 mètres de profondeur, soit entre 110 et 120 mètres d’altitude, 
sont en place : du bas vers le haut, la craie du Campanien sur laquelle reposent les formations 
du Thanétien et du la base de l’Yprésien inférieur. Les argiles de l’Yprésien inférieur sont 
affectées vers 40 mètres de profondeur par des plans de cisaillement qui correspondent à la 
surface de glissement du mouvement de terrain. Les couches sus-jacentes sont déplacées. Le 
modelé en surface, tel que consigné sur la carte géomorphologique, les données du forage 
ainsi que les investigations géophysiques vont donc tous dans le même sens, ce glissement est 
rotationnel. De fait, les formations de l’ensemble de l’Yprésien, malgré le mouvement, se 
révèlent sous leur stratigraphie originelle. Par contre, les formations hétérométriques 
présentes dans les 10 premiers mètres sous la surface topographique ravinent les sables de 
l’Yprésien supérieur et sont constituées d’un mélange désorganisé de matériaux affleurant 
normalement plus haut sur le versant. Il s’agit donc d’un mouvement plus superficiel, de type 
coulée, se superposant au glissement rotationnel résultant probablement d’une réactivation 
superficielle dont l’âge reste indéterminé. La coupe longitudinale du glissement des Jacotines 
(Figure 5-16), basée sur la coupe interprétative du profil 1, la carte géomorphologique et les 
résultats géophysiques des profils 2 et 3, synthétise l’allure du glissement de terrain des 
Jacotines. 
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Figure 5-16 : Coupe interprétative du glissement et de la coulée des Jacotines (vallée de la Marne). 

 
L’analyse de la topographie de surface permet d’estimer à 700 m la longueur de la coulée, qui 
descend sur le versant jusqu’à une altitude proche de 90 mètres (moins de 30 mètres au-dessus 
de la plaine alluviale de la Marne). Sur cette section, les indices d’instabilité sont nombreux 
(bosses, solifluxion, vignes folles…) et traduisent des déplacements très récents voire actuels, 
s’ils sont lents. La position du plan de glissement est définie en haut de versant par 
l’interprétation des vitesses de propagation des ondes sismiques des profils 2 et 3. Les niveaux 
de replats notés sur la carte géomorphologique correspondent, en profondeur, à différentes 
surfaces de rupture qui ont disloqué les formations du glissement en trois parties bien 
distinctes (un quatrième replat plus en aval est probable, mais reste à confirmer). 
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5.3.2. Cinématique du glissement des Jacotines 

En couplant les données de la structure interne du glissement des Jacotines et les relevés 
géomorphologiques, l’histoire du versant se révèle. Le forage confirme les deux générations 
de mouvement sur le versant qui marquent deux périodes d’évolution distinctes (Figure 5-17). 
 

 
 

Figure 5-17 : Cinématique du glissement des Jacotines. 
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Avant la phase 2, une ou des périodes d’instabilités très anciennes ont affecté le versant, 
comme en témoignent les  traces de glissements de terrain qui subsistent dans la partie haute 
du versant, sous la forme d’escarpements régularisés (Figure 5-5). À partir de la phase 2, les 
degrés identiques de régularisation des formes en surface montrent que les différents éléments 
du glissement principal sont contemporains et répondent à une seule phase d’instabilité, dont 
la datation reste à définir. En considérant les besoins en eau nécessaire à un glissement 
rotationnel de cette ampleur, il est probable que ce glissement date du Tardiglaciaire ou du 
Subboréal, périodes de bilan hydrique excédentaire (nous y reviendrons).La phase d’activité 
la plus récente est une phase de remobilisation des matériaux de surface. Ces réactivations 
superficielles sont aujourd’hui encore fonctionnelles, ce que démontrent les relevés 
géomorphologiques (et la nature fracturée et saturée en eau des matériaux, d’après les 
données géophysiques). Ces réactivations, qui s’inscrivent dans le glissement ancien qui peut 
donc être considéré comme « dormant », et sur la coulée, constituent la cause la plus 
fréquente des dégâts dans le vignoble. 
  

Chapitre 5 : Etude géophysique du glissement des Jacotines



 

145 
 

5.4. Conclusion du chapitre 5 

 
 
 
L’approche pluridisciplinaire, couplant géomorphologie, géophysique et géologie, permet une 
caractérisation complète du glissement complexe des Jacotines. Chacune des méthodes 
confirme ou précise les deux autres. La représentation en 3D du glissement reste cependant 
aléatoire du fait de la trop grande dispersion des données géophysiques et aussi du manque de 
sondages supplémentaires. 
 
Le modelé actuel est le résultat de deux phases d’instabilité :  
 

- la première a engendré le grand glissement rotationnel. L’ampleur de ce 
glissement indique un contexte morphodynamique différent du contexte 
Actuel, notamment par la quantité en eau qu’un tel déséquilibre de versant 
implique ; 
 

- la seconde correspond aux réactivations superficielles. Ces instabilités sont 
encore actives aujourd’hui et sont donc la conséquence de conditions plus ou 
moins récentes, mais similaires à celles d’aujourd’hui. 

 
Ces résultats sont très importants car le type de glissement des Jacotines est le mieux 
représenté dans le vignoble champenois. Les caractéristiques de la structure interne et la 
cinématique du glissement peuvent ainsi être extrapolés à plus de 70 glissements du secteur 
d’étude. 
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Conclusion de la Partie 2 

 
 
 
 
Deux grands ensembles de mouvements de terrain affectent donc les versants du secteur à 
l’étude : la cambrure de versant au nord et les glissements de terrain au sud. La cambrure de 
versant drape les versants dans les secteurs où le Lutétien est calcaire. L’épaisseur des sables 
de l’Yprésien supérieur, entrainés par soutirage, diminue le long des versants, qui s’abaissent, 
ce qui entraine le fléchissement des calcaires du Lutétien sus-jacents, préalablement débités 
par détente mécanique. Dans le bassin versant de la Marne et sur les flancs de la Montagne de 
Reims, les versants évoluent par glissements. De taille variable, ces glissements se 
répartissent en 6 grands types définis selon leur morphométrie : les types « Vincelles », 
« Reuil », « Châtillon », « Romery », « Ay » et « Germaine » auxquels s’ajoutent des 
glissements superficiels plus modestes. Ces types de glissement se répartissent spatialement 
en fonction de la nature des affleurements, conditionnée par les variations latérales de faciès 
et le pendage ouest des couches. 
 
La cartographie par type montre que le type « Reuil » est le plus courant dans le vignoble 
champenois. Des recherches sur le glissement des Jacotines, élevé au rang de morphotype, 
permettent de déterminer la structure interne de la masse glissée. Malgré un relief originel de 
faible énergie, le glissement atteint une profondeur de plus de 40 mètres. Les investigations 
géophysiques et le forage confirme le caractère rotationnel du mouvement que suggérait le 
modelé de surface. La connaissance de la structure interne permet d’établir deux phases 
d’instabilité : une première qui a engendré le grand glissement rotationnel et une seconde plus 
récente, voire actuelle, provoquant les réactivations superficielles également très répandues 
dans le vignoble champenois. 
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Partie 3. Fonctionnement et 

implications sur la 

morphogénèse 
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Chapitre 6. Les facteurs de contrôle 

des mouvements de terrain du vignoble 

champenois à l’échelle du versant 

 
 
 
 
 
La caractérisation complète des mouvements de terrain du vignoble champenois implique des 
connaissances sur leur morphogénèse. La prédominance de la cambrure de versant au nord et 
des glissements au sud, mais aussi la répartition spatiale des types de glissements de terrain 
sont le résultat de facteurs de prédisposition (paramètres structurels), qu’il est donc nécessaire 
d’identifier et de caractériser pour établir les conditions de la genèse de ces mouvements de 
terrain. 
  



 

152 
 

 

6.1. Les facteurs de prédisposition aux glissements 
dans le vignoble champenois 

 
Plusieurs facteurs de prédisposition sont régulièrement mis en avant pour expliquer le 
déclenchement des glissements de terrain, en fonction de leur type (Poiraud, 2012). Les 
données statistiques issues de la cartographie géomorphologique  vont nous permettre de 
déterminer ces facteurs et leur rôle respectif sur les différents types de glissements de la 
région.  
 

6.1.1. Répartition spatiale des types de glissement et géologie 

La typologie des glissements de terrain de la Montagne de Reims et des vallées de la Marne et 
de ses affluents a permis de distinguer différentes morphologies dont la répartition spatiale 
doit être expliquée. La morphologie de la partie basse des glissements est un paramètre 
important pour déterminer le type de glissement. Si les glissements de type « Reuil » peuvent 
présenter des coulées qui s’évasent ou qui s’engouffrent dans un vallon, les coulées des types 
« Vincelles » et « Châtillon » ont tendance à s’évaser vers l’aval tandis que celles des types 
« Romery », « Ay » et « Germaine » s’engouffrent toujours dans un vallon. L’utilisation 
d’indices caractérisant l’allure globale des glissements – largeur de l’escarpement de tête, de 
la partie médiane et du front de coulée – est donc instructive. Dans un premier temps, le calcul 
du rapport entre la largeur de l’escarpement de tête et celle de la partie médiane (Indice 
d’Accroissement Ia) puis entre la largeur de la partie médiane et celle du front de coulée 
(Indice d’Elargissement Ie) fournit un indice morphométrique intéressant. Lorsqu’il est égal à 
1, la largeur du glissement n’a pas évolué alors qu’elle a augmenté pour un indice inférieur à 
1 et diminué pour un indice supérieur à 1 (Figure 6-1). Il est important de prendre en compte 
la largeur de la partie médiane pour caractériser des glissements comme ceux de type « Ay », 
qui s’amincissent dans leur partie médiane avant de s’évaser au niveau du front. 
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Figure 6-1 : Types de glissement de terrain en fonction de les indices d'accroissement (Ia) et d'élargissement (Ie). 

 
Les indices d’accroissement et d’élargissement évoluent de façon linéaire pour l’ensemble des 
types de glissement. Seul le type « Romery »présente quelques disparités. Le coefficient de 
détermination est de 0,88 pour l’ensemble de la série, ce qui exprime une corrélation entre 
l’évolution de la partie haute et de la partie basse des glissements. Pour déterminer la forme 
générale des glissements de terrain, l’Indice d’Evasement (Iev) additionne les deux indices 
précédents. Ainsi, le glissement à une largeur identique de son escarpement de tête jusqu’au 
front de coulée lorsque l’indice d’évasement est égal à 2, il s’évase lorsque l’indice est 
inférieur à 2 et s’amenuise lorsque l’indice est supérieur à 2 (Figure 6-2). 
 

 
 

Figure 6-2 : Indice d'évasement (Iev) des glissements en fonction de la longitude. 
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L’indice Iev évolue avec la longitude, bien que le coefficient de détermination soit faible 
(inférieur à 0,5). Conformément à la typologie établie, les glissements de terrain ont une 
largeur qui diminue de plus en plus au niveau dans leur zone d’accumulation quand on se 
déplace vers l’est. Cette évolution s’explique par celle du pendage générale des couches (vers 
l’ouest), qui se reflète aussi dans l’altitude de l’affleurement du toit de la craie du Campanien 
(Figure 6-3a). Par conséquent, le facteur explicatif est l’épaisseur d’affleurement de la craie 
sur le versant (Figure 6-3b et Figure 6-3c). Les coefficients de détermination calculés dans la 
matrice de corrélation de Pearson restent faibles – régulièrement inférieur à 0,6 –  pour 
l’ensemble des facteurs renseignés (altitude du toit de la craie, épaisseur des formations 
tertiaires, situation géographique, exposition…). Cela s’explique par la grande hétérogénéité 
des glissements (types, volume…), mais aussi par leur processus de déclenchement qui ne 
résulte pas d’un seul facteur mais de la combinaison de plusieurs. 
 
L’indice d’évasement reste faible lorsque la craie affleure à basse altitude et sur une faible 
épaisseur, comme dans la vallée de la Marne. Majoritairement inscrits dans les terrains 
tertiaires, les glissements ont dans ce cas tendance à s’évaser ou à adopter une forme 
rectangulaire, selon la teneur en eau du système. Les glissements inscrits dans les terrains 
tertiaires qui présentent un indice supérieur à 2 sont généralement situés dans des vallons dont 
la partie médiane présente un étranglement, comme au château de Vandières. De même, 
l’ancienneté de ces glissements et le fait qu’ils soient « dormants » expliquent qu’ils ont pu 
être ravinés, comme l’illustre le glissement du « Carré » dans la vallée du Flagot.  
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Figure 6-3 : Indice d'évasement en fonction de l'altitude du toit de la craie (a), de l'épaisseur de la craie sur le versant (b) et de 
la part de la craie sur le versant (c). 
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Les indices d’évasement sont les plus importants aux abscisses moyens des trois graphiques, 
c'est-à-dire si la craie affleure haut en altitude – jusque 200 mètres – mais ne représentent pas 
plus de 60 % du versant et, ainsi, si elle est incisée par des vallons dans la partie inférieure du 
versant. La partie supérieure est, quant à elle, totalement inscrite dans les formations tertiaires 
dont l’épaisseur est suffisante pour alimenter un long glissement. Lorsque la craie atteint 220 
mètres d’altitude, l’indice d’évasement diminue car les formations tertiaires ne sont plus 
suffisamment épaisses pour engendrer des glissements de terrain suffisamment volumineux 
pour rejoindre le bas de versant. Les glissements de terrain disparaissent complètement aux 
endroits où les formations tertiaires, quelle qu’elles soient, ne dépassent pas 10 mètres de 
puissance ; ils sont alors relayés par des processus de solifluxion (Figure 6-4). 
 
 

 
 

Figure 6-4 : Surface des glissements de terrain en fonction de l'épaisseur des formations tertiaires. 
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6.1.2. Morphométrie des glissements et géologie 

Les caractéristiques morphométriques des glissements de terrain (que résume l’indice 
d’évasement) sont donc largement conditionnées par la structure géologique du versant. La 
surface totale du glissement n’est par contre pas vraiment proportionnelle à l’accroissement 
de l’indice d’évasement Iev (Figure 6-5). 
 

 
 

Figure 6-5 : Variation de l’indice d'évasement en fonction de la surface des glissements. 

 
Les glissements de terrain de surface réduite ont régulièrement un indice d’évasement 
relativement fort. Les matériaux issus des terrains tertiaires s’engouffrent largement dans les 
vallons. Par contre, les glissements les plus vastes, généralement situés où le ratio 
Tertiaire/craie est élevé, s’inscrivent dans des versants où les vallons dans la craie sont peu 
marqués voire inexistants. Par conséquent, les glissements de type « Germaine » sont des 
glissements de surface réduite qui s’engouffrent dans un vallon en contrebas. Les glissements 
de type « Romery » ont aussi ces caractéristiques mais présentent des surfaces plus grandes, 
tandis que ceux de type « Ay » ont un indice d’évasement faible à cause de leur morphologie 
« en éventail ». Pour les glissements de type « Reuil » la relation surface-Iev est très variée, 
de même que pour les glissements de type « Châtillon ». Enfin, les glissements de type 
« Vincelles » ont, en moyenne, les plus grandes surfaces et l’indice d’évasement le plus 
faible. Cela s’explique par leur structure en glissements successifs affectant tout le versant. La 
morphométrie des glissements de terrain est donc fortement liée à la proportion de la craie, 
qui tend à stabiliser les versants, et des terrains meubles du Tertiaire, qui tendent à les 
déstabiliser. Des corrélations entre les types de glissement et les épaisseurs de la craie et du 
Tertiaire peuvent donc être établies (Figure 6-6). 
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Figure 6-6 : Types de glissement de terrain en fonction des épaisseurs de craie et de Tertiaire (a), du commandement de 
versant et de la part des terrains tertiaires sur les versants (b), de la surface des glissements et de la part des terrains tertiaires 

sur les versants (c). 
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Les plus gros glissements de terrain, de type « Vincelles », « Reuil » ou « Châtillon », se 
trouvent sur les versants où les formations tertiaires sont prédominantes. Typiquement, les 
glissements de type « Vincelles » n’apparaissent que sur des versants majoritairement 
tertiaires. Ils affectent les versants dont le commandement est supérieur à 80 mètres, à partir 
de 70 mètres de formations tertiaires et disparaissent dès que la craie affleure sur plus de 50 
mètres. Toutefois, pour un commandement important, quelques glissements de type 
« Vincelles » apparaitre sur des versants composés de 60 % et 80 % de terrains tertiaires. Les 
glissements de type « Châtillon » sont présents sur les versants dont le commandement atteint 
80 mètres au minimum. Ce seuil correspond également à la valeur minimum de l’épaisseur 
des terrains tertiaires sur les versants. Lorsque les versants sont aussi composés de craie, il est 
nécessaire que cette dernière ne représente pas plus de 25 % de l’affleurement pour qu’un 
glissement de type « Châtillon » se déclenche. Les glissements de type « Reuil » se produisent 
dans les conditions les plus variées. Ils sont les plus fréquents lorsque le commandement 
dépasse 150 mètres. Pouvant se déclencher sur des versants dont la partie inférieure est 
constituée de craie, ces glissements sont les seuls à se produire sur des versants de 200 mètres 
de commandement ou plus, comme le versant nord de la Montagne de Reims. Très profonds 
et nécessitant une grande épaisseur de formations tertiaires (30 à 40 mètres au minimum), ils 
sont logiquement très nombreux lorsque le Tertiaire représente plus de 50 % des 
affleurements du versant. 
 
Les glissements de type « Germaine » sont majoritaires lorsque l’épaisseur des formations 
tertiaires sur le versant ne dépasse pas 80 mètres. Ils ont lieu non seulement lorsque la craie 
affleure jusque très haut sur les versants, comme sur le front de côte, mais aussi lorsqu’elle est 
peu présente, comme dans la partie amont de la vallée de la Germaine. Ils peuvent affecter des 
versants entièrement inscrits dans les terrains tertiaires lorsque les commandements sont 
inférieurs à 70 mètres, mais disparaissent en-deçà. A contrario, ce type de glissement demeure 
majoritaire quand la part des formations tertiaires est plus faible que celle de la craie. Cette 
évolution est linéaire, bien que la diversité des modelés ne donne pas un coefficient de 
détermination important (R² = 0,24). Les glissements de type « Germaine » ont une emprise 
surfacique plus faible que les autres types de glissement, cependant cette emprise augmente 
jusqu’à ce que les formations tertiaires représentent 40 % du versant, puis diminue passé ce 
seuil. En effet, et contrairement à ce que l’apport de matériel des formations tertiaires pourrait 
laisser penser, les glissements de type « Germaine » ont une surface moins importante lorsque 
la craie est moins abondante sur le versant. Ces résultats proviennent d’un biais statistique. 
Par rapport à leur répartition spatiale, la diminution de la part des formations tertiaires 
correspond simplement à l’augmentation de l’affleurement de la craie et, par conséquent, à 
l’augmentation des commandements, comme le long des vallées de la Livre ou de la 
Germaine, ce que confirment les résultats de la figure 6-6b. Les masses glissées étant saturées 
en eau, elles peuvent se propager plus bas sur le versant où les commandements sont les plus 
importants. Les glissements de type « Germaine » entièrement inscrits dans les formations 
tertiaires se trouve ainsi en partie amont des vallées de la Germaine ou de la Livre. Si les 
formations tertiaires sont trop importantes, les glissements sont plus profonds et 
correspondent au type « Reuil ». 
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Les glissements de type « Romery » et « Ay » ont des caractéristiques proches de celles du 
type « Germaine », et remplacent ce dernier lorsque le commandement des versants et la part 
des formations tertiaires augmentent. Leur faible effectif ne permet pas de définir des seuils, 
mais, globalement, l’augmentation de l’épaisseur des terrains tertiaires engendre des masses 
glissées plus importantes que pour le type « Germaine », bien que les surfaces glissées restent 
modestes. Par ailleurs, la morphologie de ces glissements implique la présence d’au moins 25 
mètres de craie en bas de versant. Au total, si le modelé de ces deux types (« Romery » et 
« Ay ») est différent dans leur partie supérieure, leur surface est du même ordre. 
 
L’indice d’allongement d’Horton Ra (rapport de la longueur sur la largeur) est utilisé 
initialement pour déterminer la forme d’un bassin versant. Transposé aux glissements de 
terrain, il permet de vérifier l’hypothèse de la saturation en eau des glissements de type 
« Ay ». En effet, ces glissements sont plus allongés lorsque les formations tertiaires ne 
représentent pas plus de 40 % du versant, et ils se propagent via un vallon jusqu’au fond de 
vallée (Figure 6-7). Concernant les autres types, et notamment le type « Reuil », l’indice 
d’allongement d’Horton diminue avec l’augmentation de la part des formations tertiaires dont 
la prédominance engendre des glissements généralisés sur le versant (Figure 6-7). 
 

 
 

Figure 6-7 : Indice d'allongement d'Horton en fonction de la part des formations tertiaires sur le versant. 

 
Pour l’ensemble du vignoble champenois, la surface des glissements de terrain augmente en 
fonction de l’épaisseur croissante des formations tertiaires. Quand ces formations représentent 
plus de 50 % des affleurements sur le versant, la surface des glissements s’accroit 
dramatiquement jusqu’à affecter les versants dans leur globalité, comme pour le type 
« Vincelles ». 
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6.1.3. Les autres facteurs de contrôle 

Les caractéristiques structurales de la région apparaissent donc primordiales dans 
l’explication de la morphométrie et de la répartition spatiale des glissements de terrains du 
vignoble champenois. Cet aspect structurel est d’ailleurs très régulièrement évoqué dans la 
littérature (Hradecky et al., 2007 ; Gioia et al., 2010 ; Panek et al., 2010b ; Tric et al., 2010). 
D’autres facteurs, plus conjoncturels, expliquent le déclenchement des glissements de terrain. 
 
La tectonique active (Brideau et al., 2009 ; El Bedoui et al., 2009 ; Smith et al., 2009 ; 
Zerathe et Lebourg, 2012 ; Capitani et al., 2013) et les tremblements de terre (Agnesi et al., 
2005 ; Panek et al., 2008b ; Lebourg et al., 2009), sont souvent pointés pour justifier le 
déclenchement des glissements de terrain dans certaines régions. Ils sont à exclure pour le 
vignoble champenois. Les surveillances orchestrées par le Bureau Central Sismologique 
Français (BCSF) montrent que le vignoble champenois est une région où l’activité sismique 
est particulièrement faible, ce que confirme la carte du BRGM (Figure 6-8). 
 

 
 

Figure 6-8 : Zones de sismicité en France (source : BRGM). 

 
Un des facteurs de prédisposition régulièrement évoqué est l’exposition des versants (Julian et 
Anthony, 1996 ; Metternicht et al., 2005 ; Van Den Eeckhaut et al., 2007b ; Van Den 
Eeckhaut et al., 2009b). Dans un contexte périglaciaire, les conditions topoclimatiques, en 
fonction de l’exposition des versants ont une influence sur les cycles gel/dégel. La distribution  
des orientations des glissements de terrain indique que les versants orientés au nord et au 
sud sont les plus affectés (Figure 6-9). 
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Figure 6-9 : Orientation des glissements de terrain par effectif et selon leur surface. 

 
Cependant, si le nombre de glissement de terrain est systématiquement plus important pour 
les orientations nord et sud, la répartition par surface est un peu différente : aux classes 
d’orientation Est s’ajoute une classe d’orientation Ouest-Sud-Ouest. La répartition des 
effectifs est en fait biaisée par la longueur de la vallée de la Marne qui représente à elle seule 
37 % de la totalité des versants (mais la densité des mouvements de terrain n’y est pas plus 
élevée qu’ailleurs) (Tableau 6-1). 
 

 Surface du versant 
(pente supérieure à 

3%) en km² 

Surface des 
glissements de 
terrain en km² 

Part du versant 
affecté par les 

glissements 
Versant nord 37,83 12,36 32,67% 
Versant sud 33,28 10,28 30.89% 

 
Tableau 6-1 : Surfaces affectées par les glissements de terrain sur les versants de la vallée de la Marne. 

 
Les versants concernés sont ceux dont la pente est égale ou supérieure à 3 %, seuil qui permet 
de définir la superficie de versant sur laquelle tous les glissements de terrain du vignoble 
champenois s’inscrivent. Ainsi, les versants des deux rives de la vallée de la Marne sont 
affectés équitablement par les glissements de terrain, sur un peu moins d’un tiers de leur 
surface. Compte tenu de l’orientation est-ouest de la vallée, l’exposition ne joue ici aucun 
rôle. 
 
Les valeurs de pentes peuvent aussi expliquer la fréquence des glissements de terrain (Julian 
et Anthony, 1996 ; Gonzalez Diez et al., 1999 ; Glade, 2003 ; Van Den Eeckhaut et al., 2006; 
Van Den Eeckhaut et al., 2009b ; Damm et Terhorst, 2010 ; Bièvre et al., 2011). Néanmoins, 
ce paramètre est difficile à cerner pour des glissements anciens, puisque les pentes actuelles 
sont la conséquence de ces glissements, et non leur cause. Les versants contigus aux 
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glissements de terrain pourraient toutefois apporter des éléments de réponse, mais ils ne 
présentent pas forcément des caractéristiques identiques à celles des versants originaux qui 
ont été déséquilibrés. De plus, différentes phases d’activités s’étant succédées, les glissements 
dits « dormants » pris en compte pour évaluer le rôle de la pente se sont régulièrement 
déclenchés sur des versants déjà affectés par des glissements plus anciens. Seules les données 
géologiques pourraient permettre une reconstitution théorique des valeurs de pente de la 
région. 
 
Bien que le paramètre soit souvent mentionné (Gonzalez Diez et al., 1999 ; Glade, 2003 ; 
Soldati et al., 2004 ; Metternicht et al., 2005 ; Berti et al., 2012), la distribution spatiale, ou 
temporelle (Flageollet et al., 1999; Polemio et Sdao, 1999), des précipitations actuelles, 
montre peu de variations et ne peut expliquer, sauf cas spécifiques, le déclenchement des 
glissements de terrain (actuels). Les facteurs anthropiques (pratiques agricoles et occupation 
du sol), eux aussi régulièrement mis en avant (Julian et Anthony, 1996 ; Montgomery et al., 
2000 ; Dapples et al., 2002 ; Glade, 2003 ; Alcantara-Ayala et al., 2006 ; Begueria, 2006 ; 
Preuth et al., 2010 ; Hart et Hearn, 2013), sont difficiles à déterminer pour des glissements de 
terrain « dormants » dont la date de déclenchement n’est pas établie. Ponctuellement, la 
pression anthropique a pu engendrer des glissements de terrain, mais il paraitrait douteux que 
ce soit la raison des si nombreuses instabilités de la région. De plus, aucune source écrite ne 
mentionne des glissements de terrain en grand nombre, ce qui indique que le phénomène est 
certainement plus vieux que la période historique (nous y reviendrons). 
 
 

6.2. Le rôle de l’Yprésien inférieur 

 
La structure géologique est donc le facteur de prédisposition majeur qui explique la présence 
des nombreux glissements de terrain de la région et leur répartition. De fait, les argiles et les 
marnes de l’Yprésien inférieur sont souvent désignées comme la couche déstabilisatrice dans 
le vignoble champenois (Cozeret, 1987 ; Guérémy et Vejux, 1987 ; Marre, 1987 ; 
Framery, 1993 ; Simon, 2000 ; Bollot, 2010). 
 

6.2.1. L’Yprésien inférieur dans le vignoble champenois 

L’Yprésien inférieur, ou Sparnacien, est difficile à caractériser dans son ensemble. M. Duprat 
(1996) le définit comme les « termes argileux et ligniteux de l’Yprésien ». Il correspond donc 
à des faciès argileux, argilo-sableux et argilo-marneux, avec des lentilles de lignites dans sa 
partie supérieure, principalement à l’est du secteur d’étude (Enoch, 1967). 
 
Tout comme au Lutétien, la région se situait, à l’Yprésien, en limite de zone de sédimentation, 
d’où les faciès laguno-marin et laguno-continentaux, influencés par des apports continentaux 
venant de l’Est (Feugueur, 1963). Ces conditions ont engendré des variations latérales de 
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faciès, avec notamment des niveaux plus ou moins sableux, marneux ou coquillers. La 
sédimentation a également été guidée par le relief hérité de la phase tectonique du Thanétien 
supérieur, ce qui explique des lacunes (Cavelier et Roger, 1980)  et des variations d’épaisseur 
dans l’Yprésien inférieur. Il est plus épais à l’ouest (≥ 25 mètres contre 15 mètres à l’est), où 
il affleure, en outre, au bas des versants, plutôt que dans leur partie haute, comme dans la 
Montagne de Reims (Figure 6-10).   
 

 
 

Figure 6-10 : Position de l'Yprésien inférieur sur les versants de la vallée de la Marne et de ses affluents. 

 
Lors de la construction de la RD951 (ancienne RN51) dans le bassin versant du Champillon, 
le C.E.T.E de Saint Quentin a procédé à différentes analyses sur l’Yprésien inférieur (Tableau 
6-2). 
 

Faciès Cohésion 
(en kPa) 

Angle 
maximum 

de 
frottement 

interne  
(en °) 

Teneur pondérale en eau (en %) 

Minimum Maximum Moyenne 

Marnes 
Blanches 3 32 7 20,4 11,2 

Argiles à 
lignites 9 33 70 132,9 94,2 

Argiles 
vertes 11 26 28 54,1 39,3 

 
Tableau 6-2 : Paramètres géotechniques de l'Yprésien inférieur du bassin versant de Champillon (d'après CETE Saint 

Quentin, 1984). 

 
Ces résultats traduisent la sensibilité des formations de l’Yprésien inférieur : faible cohésion 
(3 kPa dans les marnes blanches), et faible résistance au cisaillement calculée selon la 
méthode de la boite de Casagrande ou Triaxial (angle de frottement interne de 33° maximum). 
La présence d’argiles gonflantes de type montmorillonite alumineuse (associée à de la 
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kaolinite) accentue la sensibilité de ces matériaux. Leur perméabilité est faible, mais les 
marnes, très poreuses, triplent leur teneur en eau à saturation, ce qui augmente leur poids. Les 
niveaux d’argiles à lignite, et dans une moindre mesure ceux d’argiles vertes, à saturation, 
doublent leur teneur en eau, et surtout, voient leur cohésion et leur résistance au cisaillement 
diminuer. 
 

6.2.2. Implications des caractéristiques de l’Yprésien inférieur sur les 
mouvements de terrain 

Les caractéristiques mécaniques des formations de l’Yprésien inférieur influent sur les 
mouvements de terrain. S’il est difficile d’observer l’effet des variations latérales de faciès, la 
corrélation entre épaisseur de l’Yprésien inférieur et instabilité, mais aussi type de glissement, 
mérite d’être étudiée. En effet, si les argiles de l’Yprésien inférieur sont plus puissantes, elles 
affleurent plus largement sur le versant ce qui devrait se répercuter sur la stabilité du versant 
mais aussi sur la typologie et la répartition des glissements. Pour vérifier cette dernière 
hypothèse, l’épaisseur de l’Yprésien inférieur est corrélée à la surface des glissements selon 
leurs types (Figure 6-11). Il s’avère que l’épaisseur de l’Yprésien inférieur n’entre pas en 
compte pour expliquer la typologie et la surface des glissements de terrain : les types sont 
répartis sur des puissances variables de l’étage, et la surface des glissements de terrain n’est 
pas liée non plus à l’épaisseur de l’Yprésien inférieur. Ainsi, si l’Yprésien inférieur joue un 
rôle sur l’instabilité des versants, il n’en est pas l’unique cause. 
 

 
 

Figure 6-11 : Surface des glissements de terrain en fonction de l'épaisseur de l'Yprésien inférieur. 
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Il faut noter que le long de la vallée de l’Ardre, où il affleure le long du talweg, l’Yprésien 
inférieur ne joue aucun rôle direct dans le phénomène de cambrure de versant, son reflux 
possible en fond de vallée (valley bulging) ne s’observant pas dans ce secteur. 
 

6.3. Le rôle de l’ensemble Yprésien supérieur-Lutétien 
inférieur et moyen 

 
Outre l’Yprésien inférieur, dont l’influence sur les glissements de terrain ne fait aucun doute 
mais reste difficile à caractériser, l’ensemble Yprésien supérieur-Lutétien inférieur et moyen 
est aussi impliqués dans les mouvements de terrain tels que la cambrure dans la vallée de 
l’Ardre (Devos et al., 2012 ; Bollot et al., 2014) ou les glissements dans la vallée de la Marne 
et sur la Montagne de Reims (Marre, 1987 ; Bollot, 2009). 
 

6.3.1. L’aquifère tertiaire principale de la région 

Les formations du Lutétien inférieur et moyen présentent de nombreuses variations latérales 
de faciès engendrées par les conditions de sédimentation (cf. Chapitres 2 et 3). Il en résulte 
qu’elles peuvent être parfois aquifère, parfois aquiclude. Au nord du secteur d’étude, dans la 
vallée de l’Ardre notamment, les formations lutétiennes sont de plus en plus calcaires vers 
l’aval du bassin, et leur épaisseur augmente de sorte qu’elles constituent, avec les sables de 
l’Yprésien supérieur, un complexe aquifère capacitif (Figure 6-12). Ces variations de faciès 
jouent d’ailleurs un rôle dans les conditions d’écoulement de l’Ardre : bien que le bassin 
versant soit homogène, les écoulements de l’Ardre révèlent une hétérogénéité spatiale de 
l’amont à l’aval (Devos et al., sous presse). 
 

 
 

Figure 6-12 : Profil en long de l'Ardre et couches géologiques traversées. 
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Prenant sa source dans la Montagne de Reims, l’Ardre ne recoupe que les formations du 
Lutétien et de l’Yprésien. Seuls ses affluents de rive gauche drainent les formations sus-
jacentes. L’hétérogénéité spatiale des écoulements de l’Ardre, malgré un bassin homogène, 
est donc la conséquence des changements de faciès du Lutétien inférieur et moyen, marneux 
en amont puis calcaire vers l’aval. Cette caractéristique est typique des zones de limite de 
sédimentation, où les milieux sont contrastés : marin, littoral, estuarien ou continental 
(Devos et al., sous presse). 
 
Au sud, le bassin versant de la Marne et de ses affluents est plus vaste et plus varié 
lithologiquement, mais on y retrouve aussi le binôme Yprésien supérieur-Lutétien inférieur et 
moyen en position perchée sur les versants des vallées (Figure 6-13). 
 

 
 

Figure 6-13 : Position du complexe Yprésien supérieur - Lutétien inférieur et moyen sur les versants de la vallée de la Marne 
et de ses affluents. 

 
À sa traversée du vignoble, la Marne recoupe d’abord l’aquifère de la craie qui disparait 
ensuite à l’ouest sous la couverture tertiaire, tandis que ses affluents recoupent aussi, ou 
seulement, l’aquifère du Lutétien inférieur et moyen-Yprésien supérieur. La combinaison des 
contributions à l’écoulement de ces différents aquifères entrainent une hétérogénéité spatiale 
des écoulements, encore accentuée par la nature des formations du Lutétien moyen, calcaires 
à l’ouest et argilo-marneuses à l’est, ainsi que par la puissance des deux formations tertiaires, 
puisque le Lutétien moyen disparait à l’est alors que son épaisseur atteint 50 mètres à l’ouest, 
tandis que l’épaisseur de l’Yprésien supérieur diminue au contraire vers l’ouest.  
 
La répartition des sources reflète la structure aquifère régionale. Les 603 km² du bassin 
versant de la Marne dans le vignoble champenois comptent 392 sources, soit une densité de 
0,6 source par km². À l’affleurement du complexe Yprésien supérieur-Lutétien inférieur et 
moyen, 111 sources sont recensées sur les versants, soit une densité de 1,5 source par km². 
Leur densité est donc multipliée par trois dans l’aquifère principal du Tertiaire, puisqu’en 
dehors de ce complexe, elle n’atteint que 0,5 source/km² (Tableau 6-3). D’autre part, alors que 
le Lutétien inférieur et moyen a un faciès calcaire et de tuffeau à l’ouest, et marneux à l’est, la 
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densité de sources est plus importante à l’est (1,8 source/km²) qu’à l’ouest (1,3 source/km²). 
Cela signifie que le potentiel aquifère des sables de l’Yprésien supérieur, dont l’épaisseur a 
tendance à augmenter vers l’est, est plus important que celui du Lutétien inférieur et moyen 
(Tableau 6-3). 
 

 
 

Superficie (km²) 
 

Nombre de 
sources Densité (sources/km²) 

Bassin versant de la 
Marne 603 392 0,6 

Bassin versant de la 
Marne hors 

Yprésien supérieur 
et Lutétien 

528 281 0,53 

Yprésien supérieur 
et Lutétien du 

bassin versant de la 
Marne 

75 111 1,5 

Yprésien supérieur 
et Lutétien à l’ouest 49 65 1,3 

Yprésien supérieur 
et Lutétien à l’est 26 46 1,8 

 
Tableau 6-3 : Répartition spatiale des sources dans le bassin versant de la Marne. 

 

6.3.2. Implication des caractéristiques de l’Yprésien supérieur et du 
Lutétien inférieur et moyen sur les mouvements de terrain 

Ces variations spatiales de la répartition des sources impliquent des changements, soit de la 
capacité des réservoirs d’eau, soit de la transmissivité des aquifères. Les terrains tertiaires 
contigus sont forcément impactés par les caractéristiques du complexe de l’Yprésien supérieur 
et du Lutétien inférieur et moyen, influençant du même coup le déclenchement des 
mouvements de terrain. Théoriquement, les glissements de terrain doivent être plus nombreux 
et plus volumineux dans les secteurs où l’aquifère est le plus capacitif et le plus transmissif, et 
sature au mieux le système. Sans essai en laboratoire en ce sens, il est tout de même possible 
de définir les secteurs où les formations aquifères ont la plus grande influence et de comparer 
ce paramètre avec la répartition des glissements de terrain (Figure 6-14). 
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Figure 6-14 : Surface des glissements en fonction de l'épaisseur de l'aquifère Yprésien supérieur-Lutétien inférieur et moyen. 

 
La surface des glissements augmente rapidement entre 0 et 25 mètres de formations aquifères 
de l’Yprésien supérieur et du Lutétien inférieur et moyen. À partir de 25 mètres, la superficie 
des glissements peut dépasser 2 km², comme aux « Garennes » à Vandières. Les glissements 
les plus profonds, comme ceux du type « Vincelles », « Reuil »  et « Châtillon », se trouvent 
là où l’aquifère dépasse 20 mètres d’épaisseur. L’épaisseur de l’aquifère joue donc un rôle sur 
le degré d’instabilité des versants. 
 
Au nord du secteur d’étude, dans la vallée de l’Ardre, les argiles de l’Yprésien inférieur, dont 
le caractère potentiellement instable a été décrit plus haut, affleurent en fond de vallée. 
Malgré un aquifère capacitif, le déséquilibre du versant ne peut donc être aussi fréquent qu’au 
sud, même si quelques glissements de grande ampleur ont eu lieu, comme à Saint-Gilles dans 
la partie aval de la vallée de l’Ardre (Figure 6-15). 
 

Chapitre 6 : Les facteurs de contrôle des mouvements de terrain du vignoble champenois à l'échelle du versant



 

170 
 

 
 

Figure 6-15 : Glissement de Saint-Gilles dans la vallée de l'Ardre. 

 
La configuration structurale des versants est plus propice à la cambrure, dont l’activité a 
certainement été favorisée par l’importance de l’aquifère de l’Yprésien supérieur-Lutétien 
inférieur et moyen, car le processus nécessite une quantité d’eau importante pour son 
développement. Les sables cuisiens ont subi un soutirage, du fait de leur faible cohésion, et 
ont été évacués, provoquant la cambrure (voir Chapitre 3). Ici, l’aquifère ne fait pas que 
participer au processus de mouvement de terrain, il en est le principal responsable. 
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6.4. Conclusion du Chapitre 6 

 
 
 
Les mouvements de terrain du vignoble champenois sont conditionnés par le contexte 
structural du secteur. En effet, la structure géologique détermine l’occurrence,  la nature,  
l’ampleur, et la morphologie des instabilités sur les versants. Ainsi, les caractéristiques du 
substrat agissent directement sur la répartition des mouvements de terrain. Cette influence est 
très nette pour les glissements de terrain des vallées de la Marne, de ses affluents et de la 
Montagne de Reims, où la détermination de seuils et de tendances est aisée.  
 
En outre, la détermination des caractéristiques des aquifères ajoutent une clé à la 
compréhension des instabilités. L’aquifère de l’Yprésien supérieur-Lutétien inférieur et 
moyen, notamment, en position perché sur les versants de la Marne et de ses affluents 
participe activement à la déstabilisation de l’ensemble des terrains tertiaires en apportant de 
l’eau aux argiles de l’Yprésien inférieur, diminuant leur cohésion. Au nord, la cambrure de 
versant s’explique aussi fondamentalement par la structure : elle est liée aux caractéristiques 
pétrographiques et hydrogéologiques de l’Yprésien supérieur et du Lutétien inférieur et 
moyen.  
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Chapitre 7. Mouvements de 

terrain et ressources en eaux 

 
 
 
 
 
S’il est important de déterminer les facteurs qui participent aux déclenchements des 
glissements de terrain, il convient aussi d’étudier l’impact, l’influence et les relations que ces 
glissements ont avec leur milieu. Les investigations hydrologiques (analyse des débits et de 
paramètres physico-chimiques) dans le bassin versant atelier de la Semoigne permettent 
d’établir 1) l’influence des ressources en eau sur les mouvements de terrain, 2) les relations 
hydrogéologiques entre le substrat et les formations déplacées et 3) l’influence en retour des 
mouvements de terrain sur les comportements hydrogéologiques des versants des vallées du 
vignoble champenois. 
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7.1. Ressources en eau et glissements de terrain 

 
Si les relations entre mouvement de terrain et teneur en eau sont bien connues, celles avec les 
ressources en eau le sont moins. Les glissements de terrain ont fait l’objet d’un grand nombre 
de publications, et d’une multiplicité d’approches dont le point commun est la compréhension 
des mécanismes générant le mouvement. Parmi les travaux les plus récents, l’état hydrique 
des matériaux appréhendé par imagerie électrique (Grandjean et al., 2006a) est le plus souvent 
corrélé aux précipitations (Grandjean et al., 2009 ; Lebourg et al., 2010 ; Ruiz-
Villanueva et al., 2011 ; Belle et al., 2013). Les relations entre pluviométrie et fluctuations du 
niveau de la nappe comprise dans les mouvements de terrain (Lissak et al., 2009) ou dans des 
substrats instables (Pierre et Lahousse, 2006) ont également fait l’objet d’études détaillées. 
Les relations hydrogéologiques entre substrat et formations superficielles sont moins souvent 
abordées (Compagnon et al., 1997 ; Tullen, 2002 ; Guglielmi et al., 2005 ; Lee et al., 2008), 
bien que l’importance du comportement hydrodynamique des aquifères sur la stabilité des 
versants déjà affectés par des désordres ait fait l’objet d’une mise au point récente (Parriaux, 
2010). L’approche hydrologique utilisée ici propose de s’interroger sur le rôle des eaux 
souterraines dans l’occurrence et la répartition des glissements de terrain, et de reconsidérer la 
question de la susceptibilité au glissement, en ajoutant aux paramètres structurels et 
conjoncturels habituellement pris en compte dans les modélisations (Van Den Eeckhaut et al., 
2010 ; Conforti et al., 2014 ; Umar et al., 2014)  les ressources en eaux et leurs relations avec 
la répartition spatiale des glissements de terrain. Cet approche nécessite que l’on prenne en 
compte les précipitations, l’eau du sol (RU ou RFU), l’eau des formations superficielles 
(ressuyage), les eaux souterraines (zones vadoses et noyées des aquifères) et les écoulements 
de surfaces. 
 

7.1.1. L’approche hydrologique 

Pour comprendre le rôle des eaux souterraines dans l’organisation spatiale des glissements de 
terrain, le choix du bassin versant est déterminant. Il doit être homogène, situé au sein d’une 
même région pluviométrique, indigène aux mêmes aquifères ou masses d’eau souterraines et à 
structure de drainage également homogène. En outre, sa taille doit être suffisamment 
importante pour garantir le lissage de l’ensemble des processus  qui participent à la 
construction des écoulements (ruissellement, infiltration, vidange aquifère).Le bassin versant 
de la Semoigne répond à ces exigences et il concentre de nombreux glissements de terrain. La 
Semoigne est un affluent de rive droite de la vallée de la Marne (exutoire à 65 m d’altitude) 
situé à une vingtaine de kilomètres en aval d’Epernay. Son bassin versant, d’une surface de 91 
km2, s’inscrit sur le revers de la cuesta d’Île-de-France, et le tracé orthoclinal de la Semoigne 
implique un drainage homogène de toutes les formations aquifères du bassin (Figure 7-4). 
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Figure 7-1 : Carte de localisation du bassin versant de la Semoigne. 

 
La Semoigne et ses affluents recoupent les terrains allant de l’Yprésien inférieur au Ludien 
supérieur, et donc l’aquifère principal des sables de l’Yprésien supérieur et des calcaires 
grossiers du Lutétien inférieur et moyen. Plusieurs aquifères plus modestes sont perchés dans 
les niveaux semi-perméables du Lutétien supérieur (Marnes et caillasses), de l’Auversien 
(calcaires gréseux) et du Ludien (marnes et calcaires). L’ensemble est recouvert par des 
argiles à meulière issues d’une météorisation chimique polyphasée pré-stampienne puis 
quaternaire jalonnant une surface infra-stampienne exhumée, la « surface de Brie » (Dewolf et 
Pomerol, 1997). Si le pendage ouest des assises tertiaires est de l’ordre de 0,2 %, une 
ondulation anticlinale parallèle à la vallée de la Marne détermine un contre-pendage des 
couches à la confluence de la Semoigne et de la Marne (Figure 7-5). 
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Figure 7-2 : Coupe géologique et profil en long de la Semoigne. 

 
L’approche hydrologique des eaux de surface permet de spatialiser les ressources en eau au 
sein de ce bassin versant et de comprendre le rôle fondamental des eaux souterraines dans la 
répartition spatiale des mouvements de terrain. La cartographie des ressources en eau repose 
sur l’organisation spatiale des écoulements en phase d’étiage. En effet, ces écoulements sont 
représentatifs des conditions de vidange aquifère et de l’état des réserves en eau. Compte tenu 
de sa petite taille (91 km²), les écoulements du bassin versant de la Semoigne ne sont pas 
systématiquement surveillés, la seule station hydrométrique étant celle de Verneuil. Des 
campagnes sérielles de jaugeage ont donc été menées à partir d’un réseau de mesures. 
 

7.1.1.1. Le réseau de mesures 

 
Le réseau de mesures est constitué de 6 points sur le drain principal et de 8 points sur ses  3 
principaux affluents (ruisseau de la Semoigne, ruisseau de Champvoisy et Brandouille), ce qui 
correspond à une densité moyenne de 1 point pour 7 km² de surface (Figure 7-6). Le choix des 
points de mesures a été fait en fonction de la surface des bassins élémentaires, de la structure 
du réseau hydrographique, donc des confluences, et de leur accès. La répartition des points de 
mesure permet de déterminer non seulement le rôle des affluents mais celui du corridor fluvial 
dans la construction des débits d’étiage. Le même réseau a été utilisé pour 3 campagnes de 
jaugeage. 
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Figure 7-3 : Carte du réseau de mesure dans le bassin versant de la Semoigne. 

 
Le schéma hydraulique (Figure 7-7) permet non seulement de représenter le réseau 
hydrographique stylisé du bassin, mais également l’organisation spatiale des points de 
mesures tout en calculant les débits théoriques aux confluences (somme du débit du drain 
principal et de l’affluent). La comparaison des débits calculés ou théoriques avec ceux 
mesurés plus en l’aval permet d’appréhender la contribution des affluents non seulement à 
l’exutoire à Verneuil, mais aussi dans l’ensemble du bassin versant. Le schéma hydraulique 
permet également de reconstituer la part de la contribution du corridor fluvial et celle du 
drainage aquifère par le drain principal dans la construction des débits le long du cours d’eau.  
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Figure 7-4 : Schéma hydraulique de la Semoigne, campagne du 14/03/2014. 

 

7.1.1.2. Situations hydrologiques des campagnes de mesures 

 
Trois campagnes de mesures sérielles de débits et de paramètres physico-chimiques ont été 
réalisées préférentiellement en situations hydrologiques stables de basses-eaux (absences 
prolongées de précipitations et phase de tarissement).  Une campagne a eu lieu en saison 
froide (mars 2014), les deux autres ont eu lieu en saison chaude (septembre 2013 et juin 
2014), de manière à spatialiser la vidange aquifère pour des situations hydrologiques 
contrastées mais uniformes. Chaque campagne a été réalisée en moins de 12 heures, période 
suffisamment courte pour ne pas être influencée par une vitesse de tarissement trop rapide. 
Deux campagnes de mesures physico-chimiques ont été réalisées en saison chaude, le 
26/09/2013, et durant une journée de gel, le 12/12/2013, sans mesure de débit. Ces deux 
saisons thermiques contrastées permettent d’appréhender l’organisation spatiale de la vidange 
aquifère caractérisée par des eaux minéralisées à forte conductivité et de température 
constante (homothermie) proche de la température atmosphérique moyenne annuelle (10-
11°C). Durant les intersaisons, la température ne serait pas un critère discriminant car les eaux 
de ruissellement présenteraient les mêmes températures que les eaux souterraines. 
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Afin de connaître la situation hydrologique des campagnes de mesures et ainsi de relativiser 
les résultats, les débits mesurés de la Semoigne à Verneuil ont été comparés à ceux relevés à 
la station hydrométrique du village qui contrôle l’intégralité des 91 km² du bassin versant 
depuis 1999 et dont les données sont disponibles sur la Banque Hydro, à l’exception de celles 
des années 2013 et 2014, non publiées, qui nous ont étés fournis par  Christophe Mage de la 
DREAL Champagne-Ardenne. Ces dernières données ne sont pas corrigées, mais la 
comparaison entre les débits mesurés et ceux fournis par la DREAL montre un écart minime 
(inférieur à 5 %). Nos mesures sont rapportées au module (585 l/s) via l’indice de sévérité 
d’étiage Sn % (rapport du débit au module en %), et aux débits mensuels d’étiages 
caractéristiques (QMNA), de fréquences biennale (223 l/s), quinquennale (168 l/s) et 
décennale (145 l/s) calculés sur 15 ans (1999-2013) (Tableau 7-2). 

 

Dates 06/09/2013 26/09/2013 12/12/2013 14/03/2014 20/06/2014 

Débit mesuré 
(l/s) 227 Non 

mesuré 
Non 

mesuré 839 287 

Débit Banque 
Hydro (l/s) 215 233 360 815 Non 

communiqué 

Débit 
spécifique 

(Qs l/s/km²) 
2.5 2.6 4 9.2 3.2 

Indice de 
sévérité 

d’étiage (Sn 
%) 

39 40 62 143 49 

Fréquence du 
QMNA% et 

situation 
hydrologique 

50 % 
étiage 

biennal 
(223 l/s) 

50 % 
étiage 

biennal 
 

Basses-
eaux 

stabilisées 

hautes-
eaux 

stabilisées 

55 % 
proche de 
l’étiage 
biennal 
(223 l/s) 

 
Tableau 7-1 : Situations hydrologiques des campagnes de mesures sur la Semoigne en fonction des débits caractéristiques 

(station de Verneuil, 1999-2013). 

 
Les deux campagnes de jaugeage du 06/09/2013 et du 20/06/2014 s’inscrivent bien en basses 
eaux (Sn < 100 %) et plus spécifiquement en étiage de fréquence biennale (situation 
hydrologique d’étiage la plus fréquente). La campagne du 14/03/2014 est réalisée en hautes 
eaux (Sn > 100 %) mais en situation stabilisée à l’issue d’une semaine sans précipitations. 
Cette campagne permet de s’assurer de la permanence du comportement hydrodynamique du 
bassin versant pour des situations hydrologiques contrastées. Afin de s’assurer de la validité 
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des mesures et de la stabilité de la ligne d’eau durant les campagnes, les hydrogrammes de la 
Semoigne ont été examinés afin d’y déceler d’éventuelles perturbations d’origine 1) 
naturelles, telles que les petites ondes de crues et 2) anthropiques, telles que les rejets, les 
prises d’eau et les éclusées. Presque toutes les campagnes sont réalisées en situation stabilisée, 
sans onde de crue apparente sur les hydrogrammes durant les mesures (Figure 7-8). Les 
campagnes de 2013 et du 20 juin 2014 s’inscrivent en phase de tarissement après une ou 
plusieurs semaines sans précipitations. La campagne du 14/03/2014 a été réalisée en hautes 
eaux et en phase de fin de ressuyage et début de tarissement après un épisode de crue 
complexe dont la dernière pointe de crue s’est produite le 03/03/2014, soit 11 jours plus tôt. 
 

 
 
Figure 7-5 : Hydrogramme de la Semoigne à Verneuil (2013-2014) et situations hydrologiques des campagnes de mesures de 

débit (en bleu) et de la conductivité et de la température (rouge et bleu). 

 
Pour ce qui est de la stabilité de la ligne d’eau durant le jaugeage, aucune variation de la 
hauteur d’eau n’a été constatée sur l’échelle limnimétrique disposée temporairement dans le 
chenal d’étiage à chaque point de surveillance. Les résultats obtenus sont donc fiables et 
représentatifs de situations stabilisées de basses eaux d’étiage biennal (26/09/2013, 
20/06/2014), ou de hautes eaux stabilisées (14/03/2013). Ils illustrent les potentialités des 
réserves aquifères qui, en ces situations, contribuent exclusivement à la construction des 
écoulements de surface, mais présentent un état contrasté selon le bilan hydrique des mois 
précédents. 
 

7.1.2. Matériel et protocole de mesures 

Les paramètres physico-chimiques mesurés sont la conductivité électrique à 25°C et la 
température. Ces deux paramètres permettent de distinguer les eaux de nappe des eaux de 
ruissellement. La conductivité est l’expression de la charge dissoute et témoigne de la 
minéralité totale des eaux qui dépend du temps de résidence dans la zone saturée et de la 
solubilité des roches encaissantes. À ce titre, les eaux à forte conductivité sont généralement 
représentatives d’eaux souterraines issues de la zone noyée alors que les eaux de ruissellement 
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sont peu minéralisées. La température permet d’opposer les eaux de nappes homothermes des 
eaux de ruissellement qui, à l’inverse, enregistrent les amplitudes thermiques atmosphériques 
nycthémérales. Les mesures sont faites avec des perches de jaugeage à intégration ARIAS 
équipées d’un micro-moulinet de type C2 pour les débits, et avec une sonde multiparamètres 
WTW pour les conductivités et les températures (Figure 7-9).  
 

 
 
Figure 7-6 : Installation d'une section à Villers-Agron-Aiguizy (a) et jaugeage à Verneuil (b), bassin versant de la Semoigne. 

 
Les débits sont mesurés par la méthode de l’exploration des champs de vitesse à travers la 
section mouillée du chenal d’étiage puis dépouillé avec le logiciel J03. L’approche par 
intégration, plutôt que au point par point, est choisie, car elle permet d’appréhender toutes les 
vitesses de chaque verticale. Les sections de jaugeages comptent au moins 10 verticales, ce 
qui confère aux mesures une fiabilité supérieure à 90 %.Les résultats sont valorisés par des 
profils hydrologiques en débits bruts et en débits spécifiques, et par des profils de 
conductivités électriques et de températures ainsi que par une cartographie des rendements 
hydrologiques par bassins élémentaires.  
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7.1.3. Spatialisation de la ressource en eau 

Les profils hydrologiques illustrent l’évolution spatiale des débits bruts et spécifiques de la 
Semoigne de l’amont vers l’aval, en fonction de la surface cumulée des sous-bassins versants 
(Figure 7-10). 
 

 
 

Figure 7-7 : Profils hydrologiques, profils de conductivité et profils thermiques de la Semoigne. 

 
Les trois profils de débits bruts sont parallèles ce qui témoigne de la permanence du 
comportement hydrodynamique du bassin pour des situations hydrologiques stables mais 
contrastées au niveau de l’état des réserves. Ils présentent une évolution linéaire corrélative de 
l’augmentation de la surface drainée, ce qui témoigne a priori d’une vidange aquifère 
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relativement homogène dans le bassin versant, ce qui n’est pas toujours le cas, comme le 
montrent les observations faites le long des cours d’eau drainant les calcaires jurassiques du 
bassin de Paris (Devos et al., 2013). Par contre, les profils hydrologiques réalisés à partir des 
valeurs de débits spécifiques sont plus contrastés. En effet, pour les campagnes réalisées en 
étiage biennal (septembre 2013 et juin 2014), deux parties du bassin s’opposent : en amont du 
point Sem4, les débits spécifiques sont particulièrement indigents (moins de 1 l/s/km2) alors 
qu’ils se stabilisent autour de 2,5 l/s/km² entre les points Sem4 et Sem9. 
 
Les quatre profils de conductivité (Figure 7-10c) présentent des valeurs élevées (supérieures 
à 700 µS/cm) comparativement à celles mesurées dans les calcaires jurassiques ou la craie du 
Crétacé (Lejeune et Devos, 2004 ; Devos et al., 2013), ce qui témoigne d’eaux fortement 
minéralisées, voire saturées. Ces valeurs sont attribuables aux ions carbonatés des nappes 
contenues dans les formations du Ludien et du Lutétien supérieur (Figure 7-5) et entraine 
localement la formation de barrages de tuf. Les eaux des Marnes et caillasses du Lutétien 
supérieur enregistrent d’ailleurs les valeurs les plus fortes : entre 800 et 900 µS/cm. Si les 
valeurs restent fortes tout le long du drain principal, l’évolution de la conductivité, quasi 
similaire pour les 5 campagnes de mesures, montre des contrastes modérés mais significatifs 
de minéralité entre l’amont et l’aval. Dans la partie supérieure du bassin, les valeurs 
augmentent légèrement de 30 à 40 µS/cm entre Sem1 et Sem4 avant de diminuer d’autant en 
aval (Figure 7-10c). Seule la campagne réalisée en étiage sévère (06/09/2013) n’obéit pas à 
cette règle, ce qui s’explique aisément par l’indigence des écoulements en amont (Sem1 et 
Sem2) induisant une grande vulnérabilité à la pollution. 
 
Les profils thermiques des 5 campagnes de mesures sont relativement plus contrastés dans le 
temps que dans l’espace (Figure 7-10d). En effet, les amplitudes maximales entre les 
campagnes sont de 10° à 14°C aux mêmes points, ce qui souligne a priori une forte 
dépendance aux conditions atmosphériques et un faible apport de nappe. Par contre, dans 
l’espace, pour une même campagne, les contrastes thermiques restent faibles (inférieurs 
à 5°C) (Figure 7-10d). Pour comparaison, dans les cours d’eau drainant les nappes des 
calcaires jurassiques, on observe classiquement une homothermie au niveau des recoupements 
aquifères et une forte vulnérabilité aux conditions atmosphériques pour les cours d’eau 
filtrants, ce qui détermine de forts contrastes spatiaux des valeurs mesurées. Dans le cas du 
bassin versant de la Semoigne, les étangs piscicoles du domaine de Neuville situés dans une 
zone d’apport hydrologique en amont immédiat du point Sem4 – où les débits spécifiques 
augmentent sensiblement – tendent à lisser les profils thermiques des eaux. Lors la campagne 
du 12/12/2013, réalisée un jour de gel, la température de la Semoigne n’augmente que de 
0,9°C à la traversée des étangs, alors que l’augmentation est de 3,5°C durant la campagne du 
26/09/2013 où la température atmosphérique a atteint 25°C. 
 
L’analyse des profils de débit, de conductivité et de température montre que les écoulements 
de la Semoigne sont marqués dans la partie amont par de faibles ressources en eau mais une 
forte minéralité. À l’inverse, dans la partie aval, les débits augmentent et les conductivités 
diminuent. Le rôle des affluents est mis en évidence en comparant les profils hydrologiques 
de la Semoigne aux profils réalisés en soustrayant les apports latéraux issus du drainage de la 
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couverture (Figure 7-10e, f et g). Pour les campagnes de septembre 2013, de mars 2014 et de 
juin 2014, les affluents mesurés ne fournissent respectivement que 35 %, 39 % et 23 % du 
débit observé à l’exutoire du bassin (Sem9) pour chaque campagne de mesure, ce qui souligne 
un mode de vidange des aquifères préférentiellement concentré dans le corridor fluvial 
(Tableau 7-3). 
 

Campagnes 06/09/2013 14/03/2014 20/06/2014 

Affluents 81 l/s 35 % 328 l/s 39 % 66 l/s 23 % 

Corridor 
fluvial 146 l/s 65 % 511 l/s 61 % 221 l/s 77 % 

 
Tableau 7-2 : Répartition des écoulements de la Semoigne à l'exutoire (Sem9). 

 
La carte des rendements spécifiques (Figure 7-11) réalisée à partir des apports hydrologiques 
calculés pour chaque bassin élémentaire du réseau de mesure confirme cette observation. La 
Semoigne supérieure (en amont de Sem2), le Ruisseau de la Semoigne (Sem3d), la 
Brandouille (Sem8g), et le bassin supérieur du Ruisseau de Champvoisy (Sem5d2 et Sem5d3) 
présentent des rendements spécifiques faibles (1 à 2,8 l/s/km²) qui contrastent avec ceux 
calculés en fond de vallée (7 à 18 l/s/km²) entre les points Sem4 et Sem9. C’est donc 
préférentiellement dans la vallée principale et dans la partie aval du bassin versant que la 
vidange aquifère s’effectue, là où les glissements sont les plus nombreux ! Cette vidange 
s’effectue en fond de vallée, et se fait par le drain principal (cours d’eau drainant) et par des 
sources d’émergence de nappe, sur les versants. 
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Figure 7-8 : Cartes des rendements spécifiques dans le bassin versant de la Semoigne. 

 

7.2. Organisation spatiale des sources et glissements de 
terrain  

 
Parallèlement aux campagnes de mesures, une cartographie des sources a été réalisée sous 
SIG à partir des cartes géologiques au 1/50 000ème, de la Banque du Sous-Sol (BSS) et 
d’inventaires du BRGM, complétés par une vérification sur le terrain. Cette cartographie a 
pour objectif une comparaison de la répartition spatiale des émergences de nappe et des 
glissements de terrain (Figure 7-12). Ces derniers ont systématiquement été cartographiés 
dans la partie aval du bassin versant de la Semoigne, où ils abondent, à partir de données de 
terrain : indices topographiques, affleurements, occupation des sols (cultures et zones 
humides). 
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Figure 7-9 : Carte des sources et emprise des glissements de terrain. 

 
La cartographie des sources montre un total de 97 sources dans l’ensemble du bassin versant 
de la Semoigne, dont 71 (soit 73 %) sont des sources de dépression, c’est-à-dire localisées 
dans les vallées de la Semoigne et de ses affluents. Seulement 26 (soit 27 %) sont situées sur 
le plateau et, du fait de leur faible rendement, ne se raccordent pas, le plus souvent, au réseau 
hydrographique. Malgré une surface d’affleurement réduite (Tableau 7-4), l’aquifère 
principal, très productif, compte 14 sources. Cela représente une densité de plus de 5 sources 
par km² d’affleurement, soit cinq fois supérieure à la densité moyenne pour l’ensemble du 
bassin versant de la Semoigne (1,07 source/km²), où l’essentiel des sources émergent de la 
couverture (0,94 source/km²). Ces valeurs montrent la prépondérance de l’aquifère de 
l’Yprésien supérieur/Lutétien inférieur et moyen dans les ressources en eau de la Semoigne, 
ainsi que son caractère capacitif et transmissif. 
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 Aquifère principal Aquifères 
secondaires 

Bassin versant de la 
Semoigne 

Superficie 
affleurement 2,77 km² 88,23 km² 91 km² 

Nombre de sources 14 83 97 
Densité de sources 5,05 sources/km² 0,94 source/km² 1,07 source/km² 

 
Tableau 7-3 : Densité et nombre de sources selon les aquifères. 

 
La carte géomorphologique de l’aval du bassin versant (Figure 7-13) illustre l’ampleur des 
glissements de terrain, principalement de type « Châtillon », dont les replats et/ou les contre-
pentes atteignent des largeurs de 400 m. Leur profondeur moyenne, une vingtaine de mètres, 
est déduite de leur morphologie et de comparaisons avec les données issues des investigations 
sur le glissement des Jacotines. Les glissements se concentrent en rive droite de la Semoigne 
sur le versant exposé à l’est, tandis que le versant exposé à l’ouest ne présente que des coulées 
superficielles affectant les formations du Lutétien supérieur et du Ludien (voir par ailleurs). 
Ces coulées plus ou moins stabilisées, que révèle un modelé de solifluxion et des arbres dits 
en « queue de pipe », expliquent certainement le fait que cette partie du versant soit laissée en 
forêt. Cette configuration est fréquente dans l’ensemble du vignoble champenois : 
l’organisation spatiale des glissements de terrain, dans cette structure homogène, s’explique 
par le sapement des rives concaves par les cours d’eau plutôt que par l’exposition 
conditionnant les alternances gel/dégel en période froide, nous l’avons vu. 
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Figure 7-10 : Processus géomorphologiques et répartition des sources. 
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7.2.1. Ressources en eau et glissements de terrain dans le bassin 
versant de la Semoigne 

 

7.2.1.1. À l’échelle du bassin versant 

 
La répartition des affleurements géologiques dans le bassin versant de la Semoigne (Figure 7-
5) conditionne les profils hydrologiques. Le segment supérieur de la Semoigne (amont de 
Sem2) ainsi que ses affluents s’inscrivent dans les formations du Ludien (complexe supra-
gypseux, Calcaire de Champigny, Calcaires et marnes de Saint-Ouen) et du Lutétien supérieur 
(Marnes et caillasses). Ces formations lithologiquement hétérogènes et peu épaisses, 
constituent des aquifères multicouches en position d’interfluve et de plateau. Les faibles 
débits spécifiques mesurés illustrent la faible productivité de ces nappes perchées dont la 
surface piézométrique est fortement rabattue. La multiplicité des niveaux aquifères de ces 
formations détermine de nombreuses sources limnicrènes ou hélocrènes sans connexion avec 
le réseau hydrographique. Ces sources peu productives entretiennent des zones humides de 
plateau caractéristiques de la Brie champenoise. Les formations ludiennes et les Marnes et 
caillasses s’apparentent donc à une compresse humide et jouent le rôle d’une couverture semi-
perméable sur l’aquifère du Lutétien inférieur et moyen, alimenté par drainance. Ainsi, les 
fortes valeurs de conductivité relevées sur l’ensemble du bassin versant de la Semoigne 
s’expliquent par la solubilité du complexe supra-gypseux, qui libère des sulfates de calcium, 
et celle des Marnes et caillasses qui fournissent des eaux très chargées en carbonates de 
calcium à l’origine de nombreuses tufières de sources, des barrages de tufs, des ruisseaux 
tuffeux et des concrétions alluviales de type oncoide (Devos et al., 2009). C’est d’ailleurs la 
saturation en CaCO3 des eaux qui pénètrent par drainance dans les calcaires du Lutétien 
moyen qui explique le faible degré de karstification, généralement héritée et fossile, de ces 
calcaires (Devos et al., 2009 ; Devos et al., 2013). Pour comparaison, à Verneuil, vers le point 
Sem9, le suivi de la qualité des eaux de la Semoigne dans le cadre du réseau national de 
bassin de l’Agence de l’Eau Seine-Normandie montre une forte minéralité et un faciès 
bicarbonaté calcique. Leur pH moyen est de 8,46 et leur dureté moyenne de 40°F, avec des 
concentrations moins fortes en sulfates et en chlorures, 45 mg/l et 27 mg/l respectivement, 
pour la période 2010-2013. 
 
Par contre, dans sa partie médiane, la Semoigne recoupe les formations du Lutétien moyen 
(Calcaires grossiers et Tuffeau de Damery) et de l’Yprésien supérieur (Sables de Cuise). Ces 
formations plus homogènes et surtout plus perméables, parfois séparées par des niveaux 
argileux discontinus et peu épais (Argiles de Laon, inférieures à 1,5 mètre) déterminent un 
aquifère unique de dépression qui constitue le principal réservoir en eau de la région. Il est 
beaucoup plus productif, ce qui se manifeste par l’augmentation marquée des débits 
spécifiques de Sem4 à Sem7 (Figure 7-10 et 7-11). La vidange de cet aquifère, captif sous les 
formations semi-perméables au niveau des plateaux mais affleurant dans la vallée médiane de 
la Semoigne, s’effectue préférentiellement par le drain principal (cours d’eau drainant) et 
secondairement par des sources de fond de vallée en connexion directe avec le drain principal 
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(sources d’émergence de nappe). La diminution modérée de la conductivité sur ce tronçon 
s’explique par une dilution, car cet aquifère est plus productif, et par la présence des Sables de 
Cuise, riche en quartz ; rappelons que les calcaires lutétiens, perchés et filtrants (leur nappe 
est généralement rabattue aux Argiles de Laon, là où ils existent), sont moins capacitifs que 
les sables cuisiens. Plus à l’aval, la Semoigne incise les formations argileuses de l’Yprésien 
inférieur qui constituent le mur de l’aquifère principal. Sur ce tronçon, la vidange aquifère ne 
s’effectue donc plus par des cours d’eau drainant mais par des sources latérales de fond de 
vallée ou de bas de versant (Figure 7-12 et 7-13). À la différence des sources du plateau, ces 
sources sont rhéocrènes, en connexion avec le drain principal, ce qui se manifeste par des 
débits spécifiques soutenus entre Sem7 et Sem9. 
 
Ces données hydrologiques permettent donc de spatialiser les ressources en eau et d’opposer 
les plateaux aux vallées. Dans cette structure quasi-aclinale, l’organisation spatiale des 
ressources en eau dépend donc du degré d’incision des vallées. Les vallées peu incisées 
drainent une couverture semi-perméable peu productive au niveau des interfluves des 
plateaux. Par contre, les vallées profondes, proches de leur niveau de base local  (la vallée de 
la Marne), déterminent une fenêtre géologique et recoupent l’aquifère captif et productif du 
Lutétien-Cuisien. Le long du corridor fluvial, la vidange aquifère s’effectue alors par drainage 
des cours d’eau et par le biais d’émergences de dépression, au bas des versants et en fond de 
vallée. L’incision du réseau hydrographique a une autre conséquence sur l’organisation 
spatiale des ressources en eau : la dynamique de détente sur les versants, liée au creusement, 
se traduit par l’apparition d’un dense réseau de fissures parallèles à la vallée 
(Devos et al., 2012) qui augmente considérablement la transmissivité du milieu. C’est aussi 
ici qu’apparaissent les glissements de terrain dans le bassin versant. 
 

7.2.1.2. À l’échelle des versants 
 
La cartographie géomorphologique montre en effet que les glissements de terrain sont 
exclusivement positionnés dans la partie inférieure du bassin versant, marquée par les plus 
forts rendements hydrologiques de basses-eaux et d’étiage. Ils sont également localisés sur la 
ligne de sources principale, correspondant au contact entre l’aquifère du Lutétien-Cuisien et 
les argiles de l’Yprésien inférieur (Figure 7-5). En retour, leur présence modifie la répartition 
des sources, qui se situent généralement à la périphérie des glissements : soit en bordure, là où 
le contact entre les sables du Cuisien et les argiles du Sparnacien affleure, entre deux masses 
glissées ; soit au front des glissements, et donc en contrebas de la ligne de source potentielle. 
L’explication de cette dernière configuration par une continuité théorique entre aquifère du 
substrat et aquifère des glissements de terrain, qui ne rendrait d’ailleurs pas compte de 
l’absence de sources au sein des masses glissées, n’éclaire pas la question du comportement 
hydrogéologique de ces masses glissées. L’approche hydrologique apporte des éléments de 
réponse. 
 
Dans le sous bassin versant Sem9, le volume de l’aquifère Yprésien supérieur/Lutétien 
inférieur et moyen est seulement cinq fois supérieur à celui des glissements de terrain. 

Chapitre 7 : Mouvements de terrain et ressources en eaux



 

191 
 

L’influence de ces derniers sur les paramètres hydrologiques devrait ainsi être perceptible, ce 
qui n’est le cas ni pour la qualité des eaux ni pour les débits. Les glissements de terrain ne 
contiennent donc pas d’aquifère transmissif restituant régulièrement l’eau via une source 
rhéocrène. Si leur rôle de réservoir est possible, l’hétérogénéité du matériel déplacé et 
déstructuré contrarie la circulation de l’eau. L’écoulement pérenne des sources en contrebas 
des glissements n’en est donc que partiellement issue, et l’alimentation de ces sources est 
donc liée à la vidange régulière de l’aquifère principal le long du plan de glissement (Figure 
7-14). La masse glissée joue donc un rôle de couverture semi-perméable, voire imperméable, 
barrant un aquifère principal devenu semi-captif. Une infiltration remontante au sein du 
glissement est cependant possible comme l’indiquent les données piézométriques (voir 
Chapitre 8), conditionnant plus une pression interstitielle que la formation d’une nappe sensu 
stricto. À l’infiltration remontante s’ajoute probablement l’eau infiltrée des précipitations 
(dans une proportion non calculée). Les masses glissées provoquent donc sur les terrains 
qu’elles recouvrent une véritable discontinuité dans le champ des perméabilités. Ainsi, en rive 
droite de la Semoigne inférieure, les affleurements aquifères sont drapés d’une couverture peu 
perméable à l’origine d’anomalies dans la position des sources, tandis qu’en rive gauche, en 
l’absence de glissements de terrain, les eaux sourdent le long des lignes de sources 
potentielles ou selon le dispositif hydrogéologique d’aquifère à surface libre. 
 

 
 

Figure 7-11 : Schéma synthétique des ressources en eau (bassin versant de la Semoigne). 

 

Chapitre 7 : Mouvements de terrain et ressources en eaux



 

192 
 

7.2.2. Ressources en eau et glissements de terrain dans le vignoble 
champenois 

La répartition spatiale des sources dans l’ensemble du vignoble champenois s’apparente à 
celle de la vallée de la Semoigne, où les glissements de terrain sont principalement de types 
« Châtillon » et « Vincelles ». La comparaison avec la carte géomorphologique montre que 
les sources recensées de la Banque du Sous-Sol (BSS) et des inventaires du BRGM ne se 
trouvent pas au sein des masses glissées pour les types « Ay », « Romery » et « Germaine », 
mais toujours en bordure ou en front de coulée. Cependant, certaines exceptions se 
rencontrent, dans les glissements de terrain de type « Reuil » notamment, où des sources 
apparaissent soit au niveau de la cicatrice de départ soit dans le corps même de la masse 
glissée. Au niveau de la cicatrice de départ, les sources apparaissent aux endroits où le versant 
est dénué de matériel glissé qui s’est déplacé vers le fond de vallée, laissant quasiment 
affleurer le substrat. La vidange aquifère s’opère donc comme sur un versant nu. 
 
La carte géomorphologique permet aussi de constater que dans les masses glissées, les 
sources peuvent se situer en contrebas de replats ou de contrepentes de tailles décamétriques 
ou supérieures. Leur présence s’expliquent pas la nature rotationnelle des glissements de 
terrain de type « Reuil ». En effet, le long de la surface de rupture courbe, les terrains glissés 
conservent leur structure. Ainsi, la partie de l’aquifère déplacé devient une réserve d’eau 
semi-captive, plus basse en altitude, qui peut soit contenir de l’eau en quantité suffisante, soit 
restituer l’eau de l’aquifère principal via des cheminements de circulations préférentiels au 
sein de la masse glissée. Ce type de source s’observe sur le glissement des Jacotines, à une 
altitude de 155 mètres, en contre bas des replats. Les informations issues des investigations 
sur les ressources en eau de la vallée de la Semoigne (prise comme modèle), de la 
cartographie géomorphologique et des investigations géophysiques sur le glissement des 
Jacotines permettent de proposer un schéma de circulation de l’eau (Figure 7-15). En haut de 
versant, une source apparait au niveau du mur des calcaires du Ludien, dont la dizaine de 
mètres d’épaisseur forment un aquifère marqué par une ligne de sources (qui se suit jusqu’à la 
vallée du Brunet). Dans la masse glissée, une seconde source se situe au contact de l’Yprésien 
inférieur et de l’Yprésien supérieur tel que reconstitué par le carottage et les données 
géophysiques. 
 
En conservant la structure géologique, le glissement rotationnel des Jacotines ne barre pas 
l’aquifère principal comme c’est le cas pour les glissements de la Semoigne. L’eau circule 
dans les différents compartiments, sur le principe de vases communicants, jusqu’à atteindre la 
base des matériaux de la réactivation superficielle. Or ces matériaux cisaillés et déstructurés, 
peu compacts et perméables, peuvent facilement se saturer en eau à partir des sables cuisiens 
compris dans le glissement rotationnel. La vidange s’effectue alors par une source rhéocrène à 
155 mètres d’altitude et par l’écoulement des eaux via les différents plans de glissement. 
Ainsi, aux Jacotines, aucune source n’est répertoriée en front de coulée. Les glissements à 
l’est des Jacotines n’en présentent pas non plus, contrairement aux glissements situés à 
l’ouest, jusque Vincelles. La description de l’aquifère de l’Yprésien supérieur/Lutétien 
inférieur et moyen laisse pourtant supposé qu’il n’est pas moins capacitif ou transmissif vers 
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l’est. Cette anomalie apparente s’explique par le fait qu’aux Jacotines, la coulée du glissement 
de terrain, qui rejoint le fond de vallée, recouvre la craie sur plus de 500 mètres. L’eau qui 
circule via la surface du glissement s’infiltre donc dans la craie (dont la porosité est de 40 %) 
et rejoint l’aquifère campanien. L’aval de la coulée est donc moins humide et, par conséquent, 
moins exposée aux réactivations. Ainsi, les 35 glissements récents du vignoble champenois, 
répertoriés dans la BD MVT du BRGM et identifiés comme des réactivations, sont à 86 % 
situés au niveau des terrains tertiaires. Seuls 14 % de ces réactivations ont lieu à l’aplomb de 
la craie, qui joue un rôle d’éponge dans le système. La craie est donc facteur de stabilité non 
seulement par ses caractéristiques mécaniques, mais aussi par son comportement 
hydrologique. 
 

 
 

Figure 7-12 : Circulation de l'eau dans le glissement des Jacotines. 

  

Chapitre 7 : Mouvements de terrain et ressources en eaux



 

194 
 

7.3. Conclusion du Chapitre 7 

 
 
 
L’approche hydrologique des eaux de surface en période de basses eaux et d’étiage permet de 
spatialiser les ressources en eau au sein des bassins versant et de comprendre le rôle 
fondamental des eaux souterraines dans la répartition spatiale des glissements de terrain. Les 
glissements de terrain sont situés où les ressources en eau sont les plus importantes. En retour, 
les masses glissées modifient la répartition spatiale des sources dans le bassin versant. Les 
lignes de sources sont recouvertes par les matériaux peu perméables des glissements, qui 
déterminent une vidange via le plan de cisaillement, en contrebas des coulées. Ce schéma ne 
s’observe toutefois pas lorsque les coulées se propagent sur la craie dans laquelle l’eau 
s’infiltre et rejoint la nappe. 
 
Si la pente et la lithologie semblent conserver une certaine pertinence en tant que facteur de 
répartition des glissements dans le bassin versant de la Semoigne, c’est que, pour rattraper son 
niveau de base, cette rivière a profondément incisé son cours aval, où se concentrent les 
glissements affectant l’Yprésien et le Lutétien inférieur et moyen. Mais, en termes de stabilité, 
la conséquence de cette incision est le recoupement de l’aquifère principal, dont la vidange est 
la cause première des volumineux glissements de masse, et de leur réactivation superficielle 
ultérieure. 
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Chapitre 8. Circulation de l’eau au 

sein d’un glissement : l’exemple de 

Montchenot 

 
 
 
 
 
 
Les investigations menées dans le bassin versant de la Semoigne rendent compte des relations 
réciproques entre hydrogéologie et mouvements de terrain à l’échelle du bassin versant. Il 
reste à préciser les modalités de l’écoulement à l’échelle du glissement. Le glissement de 
Montchenot, situé sur les communes de Villers-Allerand et Sermiers, est depuis longtemps 
équipé de piézomètres. Des recherches menées en 2010 avaient abouties à la reconnaissance 
d’interactions hydrogéologiques entre le substrat et le glissement de terrain (Bollot, 2010), 
dont il est nécessaire d’évaluer la nature et l’impact sur la stabilité du versant (Parriaux, 
2010).Par le biais d’une approche pluridisciplinaire – géomorphologique, hydrogéologique et 
géophysique –, ce chapitre conforte et précise les résultats obtenus dans le bassin versant de la 
Semoigne, et aboutit à un schéma conceptuel du comportement hydrogéologique des 
glissements. 
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8.1. Le glissement de Montchenot, situation et 
méthodes d’investigation 

 
Pour dévier la RD951, anciennement RN51, du hameau de Montchenot, la Direction 
Départementale de l’Equipement avait installé en 2002 des piézomètres sur le tracé en projet– 
aujourd’hui abandonné – où se trouve le glissement. 

 

8.1.1. Contexte géographique et géologique 

Le glissement de Montchenot se situe sur le versant nord de la Montagne de Reims, en 
contrebas de la RD 951 reliant Reims à Epernay. Le sommet du front de cuesta, sous couvert 
forestier, dessine un rentrant de plusieurs centaines de mètres entre le hameau de Montchenot 
et le village d’Ecueil à l’ouest. Ce rentrant est la conséquence de l’érosion régressive du 
Rouillat, cours d’eau affluent de la Vesle. Un chevelu hydrographique s’est développé dans la 
partie supérieure du bassin versant, alimenté par la vidange des aquifères tertiaires (Yprésien 
supérieur et Thanétien) du front de côte, et à environ 300 mètres en aval du glissement de 
Montchenot, le Rouillat est un cours d’ordre 3 selon la classification de Horton (Figure 8-1). 

 

 
 

Figure 8-1 : Localisation du glissement de Montchenot. 
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La partie supérieure du bassin versant du Rouillat s’inscrit dans des formations du Tertiaire. 
L’échelle stratigraphique (Figure 8-2) construite à partir des données de la BSS du BRGM 
montre une structure typique du vignoble champenois (Laurain et al., 1981). La craie, qui 
n’affleure pas au niveau du glissement, est recouverte en discordance par les niveaux de 
marnes et de sables à Microcodium du Thanétien sur lesquels reposent près de 30 mètres 
d’argiles plastiques de l’Yprésien inférieur. Les sables de l’Yprésien supérieur sont surmontés 
par les argiles de Laon puis par les Marnes et caillasses du Lutétien. Les niveaux supérieurs, 
souvent indifférenciés, se composent principalement de formations argileuses et marneuses, et 
l’ensemble est recouvert par les argiles à meulière en haut de versant. 

 

 
 

Figure 8-2 : Echelle stratigraphique près de Montchenot. 
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8.1.2. Méthodes d’investigations 

La carte géomorphologique à grande échelle recense les formes du glissement de terrain, ce 
qui permet de déduire son emprise spatiale et son type. La méthode cartographique 
« champenoise » est la même que celle employée pour l’ensemble du vignoble (Guérémy et 
Marre, 1996) et les données sont reportées sur un fond de carte à 1 : 3 000 levé par la DDE où 
les courbes de niveaux ont une équidistance plus faible au niveau du glissement (1 m) qu’aux 
alentours (5 m). La localisation précise de chaque forme renseigne sur la cinématique du 
glissement et l’ensemble sert de base pour déterminer le positionnement de quatre profils de 
résistivité électrique, qui permettront de préciser la structure interne du glissement (Godio et 
Bottino, 2001 ; Israil et Pachauri, 2003 ; Lebourg et al., 2009 ; Lebourg et al., 2010 ; 
Tric et al., 2010), et de confirmer la nature du modelé de surface (Perrone et al., 2006 ; 
Migon et al., 2010 ; Zerathe et Lebourg, 2012). Les données sont acquises par les dispositifs 
pôle-dipôle et gradient (Sanchez et al., 2007). Le premier dispositif permet d’obtenir des 
informations sur de plus grandes profondeurs, et le second offre les mêmes compromis de 
résolution verticale et latérale que le dispositif dipôle-dipôle utilisé aux Jacotines (Dahlin et 
Zhou, 2004), tout en ayant un meilleur rapport signal/bruit (Dahlin et Zhou, 2006). Les 
électrodes le long de ces profils ont été espacées de 5 mètres pour obtenir un bon compromis 
entre la précision et la profondeur atteinte. Les données brutes ont fait l’objet d’une inversion, 
comme aux Jacotines, pour transformer les valeurs apparentes en valeurs vraies 
(Colangelo et al., 2006 ; Göktürkler et al., 2008). Les tomogrammes sont précisément calés 
sur la topographie, au niveau de chantier. 
 
Ces investigations sont complétées par un suivi des niveaux d’eau dans les puits à l’aide d’une 
sonde piézométrique (Figure 8-3). Les relevés ont été effectués chaque semaine du 
06/01/2012 au 23/04/2014, selon le même protocole que celui utilisé du 03/12/2009 au 
06/05/2010 (Bollot, 2010). Pour déterminer le biais causé par la périodicité des mesures, un 
suivi journalier a été effectué pendant les mois de septembre 2013 et de février 2010. Dans un 
contexte où les glissements de terrain sont dormants, cette méthode, souvent employée pour 
comprendre la relation entre déplacements et conditions climatiques (Lissak et al., 2009 ; 
Lissak, 2012), renseigne sur les circulations internes de l’eau dans le glissement. Le réseau de 
13 piézomètres permet ainsi d’observer les différences de comportements hydriques entre 1) 
le versant stable et le glissement  et 2) les différents secteurs de ce même glissement. Les 
résultats sont interprétés en fonction des statistiques climatiques qui permettent de caractériser 
la période d’investigation. Le croisement de toutes ces données permet de saisir les relations 
hydrogéologiques entre le substrat et le glissement de terrain, ainsi que les circulations de 
l’eau au sein du glissement (Naudet et al., 2008). Pour chaque piézomètre, le suivi des 
paramètres physico-chimiques – conductivité et température – est fait à l’aide d’un collecteur 
d’eau et d’une sonde multiparamètres WTW (Figure 8-3). 
 

Chapitre 8 : Circulation de l'eau au sein d'un glissement : l'exemple de Montchenot



 

199 
 

 
 

Figure 8-3 : Relevé piézométrique (a), collecteur d’eau (b) et sonde multiparamètres (c). 

 

8.2. Morphologie et ressources en eau du glissement de 
Montchenot 

 
La carte géomorphologique levée en 2010 a été corrigée pour tenir compte de l’évolution des 
formes entre 2010 et 2013 (Figure 8-4 et Figure 8-5), et complétée à partir des résultats 
géophysiques et hydrogéologiques. 
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8.2.1. Le modelé du glissement de Montchenot 

 
 

Figure 8-4 : Cartographie géomorphologique du glissement de Montchenot (Montagne de Reims). 

 

 
 

Figure 8-5 : Légende de la carte géomorphologique de Montchenot. 
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À l’aplomb du glissement, sur le rebord du plateau, des argiles à meulière sont partiellement 
recouvertes de limons dont l’épaisseur peut atteindre 5 mètres. Les versants sont réglés dans 
leur partie supérieure puis se prolonge par un ou deux niveaux de glacis colluviaux. Au nord, 
un seul niveau est visible mais deux niveaux sont bien distincts à l’ouest du glissement (le 
hameau du Petit Fleury est installé sur le glacis le plus bas). La partie inférieure des versants, 
aux pentes plus fortes, correspond à des versants de raccordement. Outre la RD 951, qui crée 
une rupture de pente et un replat au nord-est du glissement, la transition entre le versant réglé 
et le glacis est perturbée, au nord, par un parking qui occupe un ancien tracé de la route. Au 
sud, de part et d’autre du ruisseau du Rouillat, on reconnait les vestiges de deux carrières. La 
plus importante, en rive gauche du Rouillat, présente un escarpement de plus de 20 mètres 
dominant un replat. La carrière en rive droite est plus modeste – son escarpement est haut de 
10 mètres environ – et se trouve en tête de vallon. La confluence de ce vallon avec le Rouillat, 
d’orientation sud-nord, se fait dans une vallée à fond plat d’environ 40 mètres de largeur qui 
doit son origine à un ancien barrage construit en relation avec les activités d’extraction, et 
dont les vestiges sont encore visibles aujourd’hui (il est figuré en noir sur la carte).  
 
Le versant oriental est affecté par des glissements de terrain. L’escarpement de tête rogne 
directement sur le plateau et il est affecté par de nombreuses réactivations partielles. La partie 
sud de la zone glissée est marquée par une succession de deux à trois escarpements 
secondaires, débouchant chacun sur un niveau de replat ou de contrepente. Localement, des 
glissements plus modestes et plus récents rognent ou recouvrent ces formes. Plus bas sur le 
versant, la coulée se propage jusqu’au fond de la vallée du Rouillat. Elle présente également 
un modelé en gradins résultat de réactivations partielles. Plus au nord, la coulée n’atteint plus 
le fond de vallée et se termine par un bourrelet frontal pouvant atteindre 5 mètres de hauteur 
(Figure 8-6d). Au nord, où se trouvent les piézomètres, la partie supérieure de la zone glissée 
présente un large replat-contrepente et un escarpement de tête partiellement remodelé par des 
réactivations superficielles fonctionnelles (Figure 8-6a). La contrepente présente en surface 
une zone humide avec une végétation hydrophile dense, de nombreux points d’eau et une 
mare d’environ 50 mètres de long sur 20 mètres de large (Figure 8-6b et c). La coulée 
présente  quelques replats qui supposent des réactivations postérieures à sa mise en place. Le 
bourrelet frontal est lui-même affecté par un petit glissement rotationnel au nord-ouest du site. 
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Figure 8-6 : Réactivation superficielle (a), replat-contrepente principal (b et c) et bourrelet frontal (d) dans la partie nord de la 
zone glissée de Montchenot (Montagne de Reims). 

 
Dans ces masses glissées, le réseau hydrographique s’organise en conséquence. Au nord et au 
sud, les cours d’eau provenant du haut de versant sont détournés par les contrepentes les plus 
importantes, ou s’y perdent (Figure 8-7b), tandis qu’en contrebas de celles-ci, l’incision peut 
être marquée, même lorsque l’écoulement n’est pas pérenne (Figure 8-7a). Plus au sud, un 
cours d’eau se perd également au sein de la coulée. Dans un contexte argileux, les pertes de 
surface expriment le cisaillement des formations glissées. 
 

 
 

Figure 8-7 : Incision d'un cours d'eau en contrebas d'une contrepente (a) et  perte sur la contrepente  principale (b), 
(Monchenot, Montagne de Reims). 
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8.2.2. Anatomie de la partie nord de la zone glissée 

Les tomogrammes de résistivité électrique renseignent sur le volume et sur la structure interne 
du glissement et permettent, de fait, de caractériser en profondeur les zones où sont installés 
les piézomètres. Quatre profils ont été réalisés à l’aide d’un résistivimètre de marque ABEM : 
deux profils longitudinaux et deux profils transversaux (Figure 8-8), disposés de façon à 
pouvoir croiser structure interne et piézométrie.  
 

 
 

Figure 8-8 : Localisation des profils de résistivité électrique (Montchenot, Montagne de Reims). 

 

8.2.2.1. Structure interne de la zone glissée 

 
Le profil 3, longitudinal, permet de caractériser de haut en bas du versant l’ensemble de la 
structure du grand glissement septentrional sur lequel sont situés les piézomètres (Figure 8-8). 
Les valeurs de résistivité électrique sont représentées selon les dispositifs gradient (Figure 8-
9a) et pôle-dipôle (Figure 8-9b). 
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Figure 8-9 : Résistivité électrique selon les dispositifs gradient (a) et pôle-dipôle (b) le long du profil 3. 

 
Quel que soit le dispositif, deux secteurs proches de la surface présentent des valeurs de 
résistivité importantes, pouvant dépasser 350 Ohm.m. Le plus imposant, situé à la distance 
160 mètres, est associé au replat-contrepente principal représenté sur la carte 
géomorphologique. Le second secteur, beaucoup plus modeste, se trouve à la distance 380 
mètres. À une altitude proche de 190 mètres, une zone étirée et courbe, de 10 à 20 mètres 
d’épaisseur, présente des valeurs de résistivité inférieures à 10 Ohm.m. Cette zone recoupe la 
surface vers le haut et vers le bas du versant (à la distance 520 mètres) où elle est 
sensiblement moins épaisse. À l’est, une structure se dessine, notamment sur le tomogramme 
en pôle-dipôle. Elle est constituée d’une première couche de faible résistivité (moins de 45 
Ohm.m) en proche surface, d’une seconde couche, entre 200 et 220 mètres d’altitude, où la 
résistivité est supérieure à 80 Ohm.m, puis d’une troisième, entre 170 à 200 mètres d’altitude, 
où la résistivité retombe à environ 40 Ohm.m pour ré-augmenter en profondeur. Le dispositif 
pôle-dipôle permet ainsi de détecter une structure homogène en profondeur recouverte d’un 
empilement de niveaux distincts. Ces niveaux se corrèlent très bien avec la géologie du 
secteur : la forte résistivité représente la craie jusque 160-170 mètres d’altitude, les valeurs 
comprises entre 40 et 80 Ohm.m correspondent aux argiles et aux marnes du Thanétien et de 
l’Yprésien inférieur, et les valeurs supérieures à 80 Ohm.m correspondent aux sables de 
l’Yprésien supérieur (Figure 8-10). Cette succession contraste avec la zone étirée et courbe où 
les valeurs de résistivité sont inférieures à 10 Ohm.m, et qui correspond au plan de 
glissement. Le caractère rotationnel du glissement, identifié à partir du modelé, est donc 
confirmé par la tomographie (Figure 8-10). La zone vers 380 mètres où la résistivité, en 
surface, est plus importante correspond soit à une réactivation au sein de la coulée, soit à un 
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élément détaché de la contrepente principale, et dont le déplacement serait contemporain du 
grand glissement. L’analyse du modelé ne permet pas de départager ces hypothèses. 
 

 
 

Figure 8-10 : Coupe interprétative longitudinale du glissement de Montchenot (Montagne de Reims). 

 
Les fortes valeurs de résistivité dans la contrepente traduisent la présence des sables de 
l’Yprésien supérieur. Ces derniers ont été déplacés au sein du glissement rotationnel mais ont 
conservé leur structure. Les sables de l’Yprésien supérieur affleurent d’ailleurs à l’extrémité 
de la contrepente (Figure 8-11). Dans le glissement, les formations sous-jacentes aux sables 
de l’Yprésien supérieur ne peuvent pas être identifiées et sont donc notées comme 
indifférenciées (Figure 8-10). 
 

 
 

Figure 8-11 : Affleurement des sables de l'Yprésien supérieur dans la contrepente (Montchenot). 

 
Le long du profil 4, la résistivité a été mesurée selon le dispositif gradient. Plus au sud et plus 
haut sur le versant, ce profil recoupe un premier replat puis s’étend jusqu’à l’extrémité 
méridionale de la grande contrepente du glissement présentée avec le profil 3 (Figure 8-12). 
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Figure 8-12 : Résistivité électrique le long du profil 4. 

 
Le replat signalé à une altitude d’environ 230 mètres sur la carte géomorphologique est 
marqué en profondeur par une zone inclinée vers l’est où les valeurs de résistivité sont 
supérieures à 100 Ohm.m, comme celles de la contrepente décrite sur le profil 3. Cette zone 
est délimitée, vers l’est et en profondeur, par des valeurs de résistivité inférieure à 10 Ohm.m. 
Vers l’ouest, les valeurs sont supérieures à 75 Ohm.m en proche surface puis diminuent en 
profondeur, et vers l’est, à l’inverse, les valeurs sont faibles en surface et plus importantes en 
profondeur. Là encore, les résultats de la géophysique valident l’interprétation de surface. 
L’inclinaison du volume à forte résistivité, plus marquée que celle du replat topographique, 
laisse penser que la contrepente est estompée en surface, soit par un colluvionnement soit, 
plus probablement, par l’installation d’une plateforme de remblaiement datant de l’installation 
des piézomètres lors du projet de déviation. Sur le tomogramme du profil 4, la terminaison 
sud de la contrepente principale du profil 3 est soulignée par des valeurs de résistivité 
électrique identiques à celles reportées sur le tomogramme du profil 3. La contrepente située 
vers 130 mètres d’altitude, dont les valeurs de résistivité électrique correspondent à celles des 
sables de l’Yprésien supérieur, signale un glissement qui semble recouvrir le glissement 
principal visible sur le profil 3 et sur la partie aval du profil 4. L’absence d’une surface de 
rupture (représentée par des valeurs de résistivité électrique inférieure à 10 Ohm.m) entre les 
deux contrepentes écarte l’hypothèse d’un glissement en gradin. Ce recouvrement correspond 
aussi aux formes décrites en surface. 
 

8.2.2.2. Limite septentrionale de la zone glissée 

 
Les deux profils transversaux permettent de délimiter latéralement la zone glissée dans la 
partie haute du versant (profil 2) et dans sa partie basse (profil 1). Les résultats de la 
géophysique sont toujours conformes aux données de surface et donnent une idée de la 
structure rencontrée par les piézomètres. Vers 200 mètres d’altitude, le profil 1 traverse la 
zone des piézomètres situés en contrebas de la contrepente principale (Figure 8-13). 
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Figure 8-13 : Résistivité électrique le long du profil 1. 

 
Les valeurs de résistivité proches de la surface sont comprises entre 20 et 50 Ohm.m. Elles 
diminuent vers le sud, à l’emplacement d’une contrepente (cf. carte géomorphologique). Entre 
170 et 190 mètres d’altitude (vers 30 mètres de profondeur), les valeurs de résistivité sont 
inférieures à 15 Ohm.m et forment une couche quasi continue du nord au sud. Cette altitude 
correspond à celle des argiles de l’Yprésien inférieur, et le niveau proche de la surface 
correspond à des formations superficielles hétérogènes. En profondeur, la résistivité électrique 
dépasse 75 Ohm.m trahissant certainement la présence du Thanétien (marnes, sables et grès)  
puis de la craie. La tomographie ne permet pas de valider la carte géomorphologique sur un 
point : la transition entre le versant stable et la zone glissée, qui devrait se trouver vers 130 
mètres de distance, n’apparaît pas clairement, même si de légères fluctuations des valeurs de 
résistivité, en fonction des altitudes, sont visibles. En effet, la nature argileuse et relativement 
homogène des formations uniformise ces valeurs. 
 
En haut de versant, le profil 2 débute, selon la morphologie de surface,  sur le versant stable et 
recoupe le glissement à la hauteur de la contrepente principale. Les dispositifs gradient 
(Figure 8-14a) et pôle-dipôle (Figure 8-14b) sont utilisés. Les 5 premiers mètres sous la 
surface présentent des valeurs de résistivité inférieures à 10 Ohm.m sur une distance de 300 
mètres, relayées au sud par une zone où les valeurs sont supérieures à 100 Ohm.m sur une 
profondeur de 30 mètres. Ces fortes valeurs correspondent au recoupement de la contrepente 
visible sur le profil 3. Ailleurs, les valeurs de résistivité électrique entre 5 et 60 mètres de 
profondeur (altitude comprises entre 230 et 170 mètres) sont inférieures à 40 Ohm.m sauf au 
nord, où elles sont supérieures (jusque 60 Ohm.m environ). En profondeur, les valeurs de 
résistivité peuvent être supérieures à 75 Ohm.m. 
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Figure 8-14 : Résistivité électrique le long du profil 2, selon les dispositfs gradient (a) et pôle-dipôle (b). 

 
La délimitation latérale du glissement de terrain est là encore difficile à établir, toujours à 
cause des faibles contrastes de résistivité entre les différentes formations rencontrées. Selon le 
modelé de surface, la limite du glissement devrait se trouver à la distance 40 mètres, où rien 
n’indique un changement : les valeurs de résistivité sont surtout moins fortes à partir de 70 
mètres. La différence peut s’expliquer soit par l’imprécision conjuguée des deux méthodes qui 
engendrerait une erreur de 30 mètres, soit par la position du profil 2 par rapport au plan de 
glissement.  Ce dernier peut, à la base de l’escarpement et en terminaison septentrionale, être 
trop proche de la surface pour être repéré sur le tomogramme, qui enregistre les valeurs de 
résistivité électrique des formations géologiques sous-jacentes au glissement. Plus au sud, le 
tomogramme s’écarte de l’escarpement de tête, prend en compte les formations sur la 
contrepente et enregistre la résistivité du plan de glissement plus en profondeur (jusque 50 
mètres, soit environ 180 mètres d’altitude).  
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8.2.3. Suivi piézométrique du glissement de Montchenot 

Les valeurs de résistivité électrique valident donc largement l’interprétation de surface telle 
que reportée sur la carte géomorphologique, et l’ensemble renseigne sur la nature des niveaux  
traversés par les piézomètres. 
 

8.2.3.1. Distribution spatiale des piézomètres 

 
Sur l’ensemble du site, 13 des piézomètres installés en 2000 par la DDE sont exploitables : 7 
d’entre eux sont sur le versant stable, les 6 autres sont sur le glissement de Montchenot 
(Figure 8-15). Cette répartition permet de comparer les comportements piézométriques au 
sein de la masse glissée et sur le versant stable. Les piézomètres PZ 152 et PZ 22, 
respectivement positionnés à seulement 1 mètre de PZ 15 et PZ 2 n’apparaissent pas sur la 
carte de localisation. 
 

 
 

Figure 8-15 : Localisation des piézomètres du glissement de Montchenot (Montagne de Reims). 

 
Le site a été aménagé par la DDE pour un accès rapide aux piézomètres, mais il ne reste 
aujourd’hui que des vestiges des chemins forestiers et des plateformes (dont celle mentionnée 
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pour l’interprétation des valeurs de résistivité du profil 4). Certains piézomètres ont été 
détruits ou endommagés et ne sont donc pas utilisables. Les catégories « PZ » et « VP » 
correspondent à deux générations d’équipements différentes. Les « VP », tous sur le 
glissement sauf un, sont généralement plus profonds que les « PZ », qui sont tous sur le 
versant stable (Tableau 8-1). 
 

 Altitude  
(en m) 

Profondeur du 
piézomètre (en 

m) 

Altitude 
moyenne de la 
nappe (en m) 

VP 24 238,63 39 234,07 
VP 21 226,89 34 215,62 
VP 20 220,59 30 211,11 
VP 19 224,96 35 212,08 
VP 17 219,99 20 211,08 
VP 15 208,88 20 207,5 
PZ 13 209,9 8 205,31 
VP 12 205,69 15 204,7 
PZ 15 207,61 12 205,05 
PZ 152 207,61 5 205,23 
PZ 2 206,64 4 204,91 
PZ 22 206,65 4 204,92 
PZ 16 206,25 10 204,45 

 
Tableau 8-1 : Principales caractéristiques des piézomètres du glissement de Montchenot. 

 

8.2.3.2. Contexte climatologique des relevés 

 
Le comportement des aquifères est lié en premier lieu aux paramètres climatiques. Les 
variations du niveau de la nappe répondent donc au régime des précipitations et à l’état 
hydrique du sol qui en découle. La détermination des périodes de recharges ou de vidanges 
aquifères, à partir des statistiques climatiques, fournit donc un cadre d’explication aux 
données issues du suivi piézométrique. En déterminant des périodes humides et des périodes 
sèches, la méthode de la somme cumulée (CuSum) est toute indiquée pour analyser 
l’évolution temporelle des précipitations (Figure 8-16). Les données climatiques, fournies par 
le CIVC, proviennent de la station du village de Sacy, située sur le front de la cuesta d’Ile-de-
France à 4,9 km au nord-est du site de Montchenot. Elles sont enregistrées quotidiennement 
depuis 1994. 
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Figure 8-16 : CuSum des précipitations depuis 1994 à la station de Sacy. 

 
En 2010, les relevés ont été effectués pendant une période sèche (Bollot, 2010), tandis que 
depuis 2012, début de la deuxième campagne de relevés, nous sommes en période plutôt 
humide. La première partie des données correspond ainsi à une période déficitaire, avec des 
apports moins importants que la moyenne, et la deuxième partie à une période excédentaire. 
Dans ce contexte, les résultats peuvent apparaitre contrastés, avec des niveaux plus importants 
depuis 2012 et des réactivités différentes pour les deux périodes. À l’échelle des périodes de 
mesure, l’état hydrique des sols conditionne la part des précipitations qui participent à la 
recharge des aquifères. Un bilan hydrique est donc nécessaire pour définir les périodes où les 
piézomètres réagissent le plus aux précipitations (Figure 8-17). 
 

 
 

Figure 8-17 : Bilan hydrique de 2009 à 2014 en fonction des données climatiques de Sacy. 
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Les valeurs d’évapotranspiration potentielle et de précipitation journalière sont fournies par le 
CIVC. Les relevés de 2010 ont été effectués lors d’une période de saturation puis de 
mobilisation des réserves utiles. Les relevés depuis 2012, sur une période plus longue, sont 
effectués dans un contexte plus contrasté avec la succession de longues périodes de saturation 
l’hiver et d’insuffisance l’été. D’une manière générale, les variations piézométriques sont plus 
sensibles aux pluies efficaces d’hiver qu’aux précipitations qui ont lieu lors de périodes de 
vidange ou de mobilisation de la réserve utile. 
 

8.2.3.3. Fiabilité des suivis 

 
La résolution temporelle des relevés piézométriques risquent d’être biaisée si les suivis ne 
sont pas en continu. En 2010, les valeurs hebdomadaires ont été confortées par un suivi 
journalier en février 2010 qui démontrait que le suivi hebdomadaire était représentatif de 
l’évolution du niveau du toit des nappes (Bollot, 2010). Les relevés depuis 2012 couvrant une 
période plus longue et plus contrastée, il a également été procédé à un suivi quotidien des 
niveaux piézométriques, du 26 août  au 20 septembre 2013, durant une période de recharge 
des aquifères. Le calcul des taux de variations journaliers, proches de ou égales à 0, ainsi que 
ceux des écarts types permettent d’affirmer que l’évolution des niveaux piézométriques est 
faible sur ce pas de temps (Tableau 8-2). Les suivis hebdomadaires peuvent donc être 
considérés comme fiables. 
 

 

Ecart type des 
niveaux 

piézométriques 
journaliers 

Taux de variation 
journalier moyen du 
toit de la nappe (en 

%) 
VP 24 0,08 0,002 
VP 21 0,18 -0,001 
VP 20 0,35 0,004 
VP 19 0 -0,004 
VP 17 0,12 0,005 
VP 15 0,05 -0,046 
PZ 13 0,09 -0,001 
VP 12 0,05 0,001 
PZ 15 0,05 0,000 
PZ 152 0,07 0,000 
PZ 2 0,06 -0,001 
PZ 22 0,09 0,000 
PZ 16 0,04 0,000 

 
Tableau 8-2 : Ecarts types et taux de variation des mesures journalières de septembre 2013 (piézomètres de Montchenot). 
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8.2.3.4. Résultats des suivis piézométriques 

 
Conformément aux premiers résultats obtenus en 2010, le comportement des piézomètres 
situés sur le glissement de terrain se distingue de celui  des piézomètres situés sur le versant 
stable, qui, globalement, montrent peu de variations (Figure 8-18).  
 

 
 

Figure 8-18 : Suivi piézométrique sur le versant stable (Montchenot). 

 
Tous les piézomètres du versant stable montrent un bas niveau de nappe à la fin de la période 
estivale et un haut niveau à la fin de l’hiver et au printemps, comme c’est le cas pour toutes 
les nappes de la région. En toute logique, les niveaux sont en moyenne plus élevés vers la fin 
de la période de mesure, qui est une période humide comme l’indique le CuSum des 
précipitations de la station de Sacy. Par ailleurs, ce suivi indique que le niveau de nappe est 
moins sensible aux événements pluviométriques qu’à l’accumulation de ces événements. 
Dans le glissement, le comportement des piézomètres est plus difficile à interpréter (Figure 8-
19). Certains piézomètres présentent des périodes de bas niveaux et de hauts niveaux 
corrélables avec les données climatiques, comme le VP 21 et le VP 24, mais la plupart 
enregistrent des fluctuations aléatoires. 
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Figure 8-19 : Suivi piézométrique dans le glissement (Montchenot). 

 
Par exemple, le niveau piézométrique de VP 20 baisse constamment en 2010 et en 2012, 
augmente fortement entre novembre 2012 et février 2013 (périodes de recharge et de 
saturation des réserves et série pluviométrique humide), baisse à nouveau et ré-augmente en 
juillet 2013, alors que les réserves sont vides. La baisse est continue depuis cette date en 
dehors d’une stagnation à l’automne 2013 lors d’une période de recharge et, peut-être, d’une 
nouvelle stagnation en avril 2014. Les piézomètres VP 17 et VP 19 présentent un profil 
similaire, avec des périodes de haut niveau et de bas niveaux peu marquées. Même si le profil 
de VP 17 est plus contrasté, ces deux piézomètres ne révèlent qu’une période d’évolution 
brutale : le début de l’année 2013, où le niveau s’élève. 
 
En parallèle, le suivi des conductivités et des températures mené depuis le 01 février 2013 ne 
permet pas de distinguer les piézomètres du glissement de ceux du versant stable (Tableau 8-
3). 
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Moyenne des 
conductivités 
(en µS/cm) 

Ecart type 
des 

conductivités 

Moyenne des 
températures 

(en °C) 

Ecart type 
des 

températures 
VP 24 939 117 9,6 1,8 
VP 21 1077 105 9,8 1,2 
VP 20 905 137 9,9 1 
VP 19 1459 105 10,2 1,1 
VP 17 1023 161 9,9 1 
VP 15 1091 45 10,1 2,2 
PZ 13 2335 126 10 1 
VP 12 897 24 10 1,8 
PZ 15 881 8 9,9 1,4 
PZ 152 1089 48 9,7 1,9 
PZ 2 1053 31 9,7 2,2 
PZ 22 1079 72 9,6 2,1 
PZ 16 1590 38 9,9 1,9 

Moyenne 
piézomètres sur 

le glissement 
1082 112 9,9 1,4 

Moyenne 
piézomètres sur 
le versant stable 

1274 49 9,8 1,8 

 
Tableau 8-3: Paramètres physico-chimiques des eaux selon les piézomètres (Montchenot). 

 
La température de l’eau des piézomètres du glissement (9,9°C) est semblable à celle des 
piézomètres du versant stable (9,8°C) et conforme à la température moyenne des eaux 
souterraines. De même, les écarts types ne montrent pas de différences entre les deux groupes. 
Les conductivités, quant à elles, sont très élevées (comprise entre 881 µS/cm et 2335 µS/cm). 
Elles semblent, en moyenne, supérieures dans les piézomètres du versant stable, cependant 
cette moyenne est biaisée par PZ 13 qui donne des valeurs de conductivité particulièrement 
élevées. En excluant ce piézomètre, la conductivité moyenne des eaux du versant stable est de 
1098 µS/cm, soit seulement 16 µS/cm de plus que celle des eaux du glissement. L’écart type 
moyen des conductivités dans le glissement est cependant de 112 contre seulement 49 sur le 
versant stable. Il y a donc de plus grandes variations de conductivité au sein du glissement. 
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8.3. Hydrodynamisme du site de Montchenot 

 
Les données sur le niveau de nappe et les paramètres physico-chimiques portant à la fois sur 
le versant stable et sur le glissement, leur interprétation permet de comprendre comment 
s’organisent les circulations de l’eau dans le glissement, mais aussi d’évaluer les interactions 
hydrologiques entre masse glissée et substrat. 
 

8.3.1. Caractérisation des eaux souterraines sur le versant stable 

L’homogénéité des profils piézométriques sur le versant stable (Figure 8-18) est l’expression 
d’une nappe unique. Le positionnement des piézomètres sur le profil de résistivité (Figure 8-
20) renseigne sur l’aquifère dans lequel les mesures sont faites. Si les profondeurs des 
piézomètres sont variables, comprises entre 4 et 15 mètres, ils sont tous implantés dans les 
formations superficielles définies par des valeurs de résistivité comprises entre 20 et 50 
Ohm.m. Le niveau d’eau mesuré, similaire dans tous les piézomètres (Tableau 8-1), 
correspond à celui d’une nappe superficielle dans des formations colluviales qui recouvrent 
les argiles imperméables de l’Yprésien inférieur, définies par des valeurs de résistivité 
inférieures à 15 Ohm.m. 
 

 
 

Figure 8-20 : Position des piézomètres sur le tomogramme de résistivité électrique du profil 1 (Montchenot). 

 
Les fortes valeurs de conductivité de l’eau définissent un milieu peu transmissif et des temps 
de résidence importants. Elles expriment aussi un milieu chargé en carbonates de calcium, 
majoritairement fournis par les Marnes et caillasses du Lutétien qui affleurent 30 mètres au-
dessus, sur le versant. En outre, la présence d’une parcelle agricole à l’aplomb des 
piézomètres peut engendrer une pollution de sub-surface renforçant les valeurs de 
conductivité. Cette pollution explique probablement les valeurs supérieures à 2000 µS/cm du 
PZ 13, qui se trouve en bordure du champ. Cette influence doit cependant être vérifiée via des 
mesures chimiques supplémentaires. La variabilité (spatiale) des valeurs de conductivité 
s’explique par l’hétérogénéité des formations superficielles dans un espace de moins de 
200 m². Les températures au sein de ces formations sont au contraire homogènes et ne varient 
que proche de la surface, où les températures atmosphériques influencent plus ou moins les 
résultats selon la profondeur de l’eau dans les piézomètres (Figure 8-21). 
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Figure 8-21 : Température des colonnes d'eau des piézomètres du versant stable (Montchenot). 

 

8.3.2. Circulation de l’eau dans le glissement 

Sur le glissement, les piézomètres présentent des profils variés, dus à leur répartition sur la 
masse glissée (Figure 8-22). Les piézomètres VP 24 et VP 21 se trouvent en amont du 
glissement de terrain ; VP 24 est même situé plus au sud, où un glissement, visible sur le 
profil de résistivité électrique 4, recouvre partiellement la contrepente principale (Figure 8-
12). Leurs courbes ont un profil similaire sur lequel se succèdent logiquement hauts niveaux 
et bas niveaux de nappe. La profondeur atteinte par les deux piézomètres indique que le 
niveau mesuré est celui de la nappe des sables de l’Yprésien supérieur. Les périodes de bas 
niveaux sont moins marquées que sur le versant stable car, conformément à ce que nous avons 
décrit dans le chapitre 7, le glissement de terrain joue un rôle de couverture barrant l’aquifère, 
qui, semi-captif, se vidange difficilement. Plus haut sur le versant, le piézomètre VP 24 
présente une courbe le long de laquelle les variations de niveau de nappe ont une plus grande 
amplitude. Le piézomètre VP 21 se trouve plus proche du plan de glissement où s’effectue 
préférentiellement la vidange et bénéficie donc du rabattement piézométrique. Les fortes 
valeurs de conductivité de l’eau dans ces piézomètres – entre 900 et 1100 µS/cm – ne 
s’accordent pas avec celles que l’on obtient dans les sables yprésiens, qui sont de l’ordre de 
550 µS/cm. Les conditions locales d’aquifère barré peuvent expliquer ce phénomène. Les 
eaux ont un temps de résidence plus important et l’aquifère est alimenté par drainance, dans 
un contexte fracturé de versant affecté par des glissements de terrain, depuis les formations 
sus-jacentes telle que les Marnes et caillasses du Lutétien, riches en ions solubles. 
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Figure 8-22 : Profils piézométriques en fonction de la position sur le glissement (Montchenot). 

 
Les courbes des piézomètres VP 15, VP 17, VP 19 et VP 20 ne présentent pas de succession 
logique de bas niveau et de haut niveau. Toutefois, elles montrent toute une  élévation 
importante du niveau piézométrique durant l’hiver 2012-2013, qui suit une période de relative 
stagnation. Cet hiver correspond à une période où le cumul des précipitations, et donc les 
apports en eau, sont conséquents. Le reste de l’année 2013 a été sec, ce qui peut expliquer la 
forte baisse du niveau piézométrique sur la courbe de VP 20, piézomètre qui atteint le plan de 
glissement. En 2010, c'est-à-dire en période sèche d’après le CuSum des précipitations, toutes 
les courbes des piézomètres du glissement présentaient un profil descendant, sauf VP 17. 
Cette diversité de comportement  montre que les niveaux mesurés dans ces piézomètres ne 
sont pas le reflet d’un niveau de nappe mais plutôt l’expression d’une pression interstitielle au 
sein des masses glissées, et plus particulièrement au niveau du plan de glissement (Figure 8-
23). L’eau issue de la nappe de l’Yprésien supérieur et des infiltrations de surface sur la 
contrepente (Figure 8-7) circule difficilement et crée un forçage. La nappe de l’Yprésien 
supérieur, dont la hauteur du toit est enregistrée par les piézomètres VP 21 et VP 24, se charge 
au fil du temps, et l’eau, sous pression se propage dans les sables du bloc affaissé où se trouve 
le piézomètre VP 17, qui enregistre également les apports dus à l’infiltration sur le rebord 
externe de la contrepente où affleurent les sables de l’Yprésien supérieur (Figure 8-23). 
Lorsque les cumuls de précipitations sont conséquents, les niveaux piézométriques 
augmentent : vers le plan de glissement, la vidange est lente dans les formations argileuses 
cisaillées et déstructurées, la pression interstitielle augmente et la saturation gagne vers le haut 
par infiltration ascendante et remontée capillaire. En période sèche, les apports en eau dans le 
système aquifère du glissement sont moins importants, mais la vidange s’effectue lentement. 
La pression interstitielle s’exprime aussi au niveau du piézomètre VP 15, en aval de la 
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contrepente, où le degré de saturation en eau est mesuré à seulement 1 mètre de profondeur. 
Positionné à un endroit où le plan de glissement se rapproche de la surface, ce piézomètre 
enregistre également une infiltration remontante dans la masse glissée (Figure 8-23). 
 
Les valeurs de conductivités, supérieures à 900 µS/cm, sont le résultat d’un écoulement très 
lent de l’eau depuis l’aquifère yprésien, qui est alimenté par drainance par les formations sus-
jacentes. Les variations de conductivité, dont les valeurs ne sont pas raccordables d’un 
piézomètre à l’autre, traduisent aussi une circulation non homogène et irrégulière. La pression 
interstitielle est telle que l’eau imbibe le plan de glissement sur plusieurs mètres de hauteur : 
le piézomètre VP 20, placé précisément sur le plan de glissement, présente une colonne d’eau 
pouvant dépasser 20 mètres (Figure 8-23). 
 

 
 

Figure 8-23 : Modélisation de la circulation de l'eau dans le glissement de Montchenot (Montagne de Reims). 
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8.4. Conclusion du chapitre 8 

 
 
 
L’équipement en piézomètres et les investigations géophysiques sur le site de Montchenot 
permet de modéliser la dynamique de l’eau dans le glissement de terrain, mais aussi entre le 
substrat et la masse glissée. Sur le versant stable, l’aquifère reste peu transmissif et les temps 
de résidence y sont importants, ce qui explique les fortes valeurs de conductivité. D’autre part, 
le rôle de couverture semi-perméable (voire imperméable) attribué aux masses glissées 
barrant un aquifère principal devenu semi-captif est vérifié. Dans ce cas, la vidange de 
l’aquifère se fait lentement par le plan de glissement. Lorsque les apports en eau sont 
importants, la pression interstitielle dans les formations déplacées s’accentue et les niveaux 
d’eau dans le glissement augmentent en conséquence. À Montchenot, la nature sableuse des 
matériaux qui affleurent sur la contrepente du glissement participe à l’augmentation de la 
teneur en eau dans le glissement par infiltration. 
 
Les plans de cisaillement et la fracturation induite par les processus de mouvement de terrain 
favorisent les infiltrations de surface (Crosta et al., 2003 ; Cappa et al., 2004) et donc, ici, 
l’apport en eau à l’interface substrat/glissement. La nature argileuse des matériaux du substrat 
limite la probabilité d’un transfert latéral de l’eau du plan de glissement vers le substrat 
comme supposé à partir des données disponibles en 2010 (Bollot, 2010). Au contraire, les 
niveaux piézométriques confirment des infiltrations remontantes vers le corps du glissement 
(notamment au niveau de la coulée). Ces circulations sont importantes et doivent être prises 
en considération pour la gestion du risque et la compréhension du phénomène (Parriaux, 
2010 ; Parriaux et al., 2010). Leur connaissance permet de lever de nombreux verrous et de 
mieux comprendre l’instabilité des versants. 
  

Chapitre 8 : Circulation de l'eau au sein d'un glissement : l'exemple de Montchenot



 

221 
 

Chapitre 9. Dynamique des 

versants et morphogénèse 

 
 
 
 
 
La fréquence des glissements de terrain dans le bassin versant de la Marne, mais aussi de la 
cambrure de versant dans la vallée de l’Ardre, impliquent des fonctionnements particuliers et 
des relations de cause à effet entre la structure et les mouvements de terrain qui expliquent la 
répartition spatiale des deux phénomènes, qui ont en commun de contribuer à l’élargissement 
des vallées. Pour être complète, l’analyse des glissements de terrain et de la cambrure de 
versant nécessite que soit discuté leur âge. L’établissement d’une chronologie des faits 
renseigne à la fois sur l’ancienneté des versants et sur l’évolution du relief à l’échelle 
régionale. Cette chronologie repose sur la déduction des conditions environnementales 
nécessaires aux dynamiques décrites, sur l’analyse des relations géométriques entre les 
différents mouvements de terrain (quand ils se superposent) et enfin sur les relations entre le 
modelé des versants et les terrasses alluviales. De fait, le caractère plus ou moins hérité des 
processus permet de faire la part entre les versants actifs ou potentiellement actifs, et les 
versants stabilisés. Pour les versants actifs, les conditions d’une réactivation sont déduites de 
la détermination de leur dynamique passée (paramètres climatologiques et hydrogéologiques 
essentiellement), en tenant du contexte environnemental actuel. La compréhension de la 
dynamique actuelle des versants permet d’aborder la question sous l’angle du risque et de sa 
gestion. 
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9.1. Mouvements de terrain et morphométrie des 
vallées 

 
Les investigations sur l’influence des mouvements de terrain sur la morphométrie des vallées 
du vignoble champenois porteront d’abord sur les vallées des plateaux du Tardenois où le 
Lutétien inférieur et moyen a un faciès calcaire, puis sur la Montagne de Reims et le secteur 
de la Marne où le Lutétien n’est pas calcaire. 
 

9.1.1. Morphométrie des vallées et cambrure de versant 

L’observation des vallées de l’est du Bassin parisien révèle que celles qui entaillent les 
plateaux de l’Eocène sont plus larges que celles inscrites dans les calcaires du Tithonien, de 
l’Oxfordien, du Bajocien ou du Bathonien qui affleurent plus à l’est (Figure 9-1).  
 

 
 

Figure 9-1 : Profils de la vallée de l'Ardre à Saint-Gilles, dans l’Éocène (a) et de la vallée de la Marne près de Poissons, dans 
le Tithonien (b). 

 
Les vallées des plateaux de l’Eocène, bien incisées, ont des versants longs et fuyants, tandis 
que celles des plateaux du Tithonien, par exemple, présentent des versants plus courts et en 
pente forte pour un commandement moyen un peu inférieur, comme le montre la comparaison 
de quelques paramètres morphométriques pertinents tels que : largeur du fond de vallée et de 
la grande base, c’est-à-dire de la corniche de rive droite à la corniche de rive gauche (calculée 
sur des transects à l’écart de confluences ou d’entonnoir de percée) ; commandement 
(moyenne des commandements de rive droite et de rive gauche) et pente moyenne des 
versants ; surface moyenne des bassins versants (Tableau 9-1). 
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Formations Effectif 

Coefficient 
de 

variation 
(en %) 

Surface 
moyenne 
des BV 

(en km²) 

Largeur 
de fond 

de vallée 
(en m) 

Largeur 
de la 

grande 
base 

(en m) 

Commandement 
moyen des 

versants (en m) 

Pente 
moyenne 

des 
versants 
(en %) 

Eocène 19 97 433 265 2015 75 9,7 

Tithonien 13 88 931 319,5 1464 69 14,8 
Bajo-

Bathonien 10 87 473 165 873 67 19,1 

Oxfordien 5 65 1701 740 1980 74 14,9 
 

Tableau 9-1 : Morphométrie des vallées dans les calcaires de l'est du bassin de Paris. 

 
En moyenne, les surfaces des bassins versants dans les calcaires éocènes sont plus réduites 
que dans les autres formations calcaires de l’est du bassin de Paris. Les commandements y 
sont légèrement plus élevés, et si les fonds de vallées sont plus étroits, les largeurs au sommet 
des versants sont plus importantes. A contrario, les pentes moyennes des versants sont bien 
inférieures dans l’Éocène que dans les autres formations : jusque deux fois moins fortes que 
dans le Bajo-Bathonien, et 1,5 fois moins fortes que dans le Tithonien et l’Oxfordien. Ces 
résultats doivent toutefois être pondérés par la surface des bassins versants pour prendre en 
compte les différentes dynamiques d’incision des cours d’eau (Figure 9-2).Pour des surfaces 
de bassin versant identiques, les vallées sont systématiquement plus larges dans les plateaux 
des calcaires de l’Eocène. Par exemple, pour une surface de 500 km², les largeurs de vallée 
(grande base) sont comprises entre 700 et 1000 mètres dans les plateaux du Bajo-Bathonien, 
800 et 1300 mètres dans les plateaux du Tithonien et sont de l’ordre de 1500 à 2700 mètres 
dans les plateaux de l’Eocène, où les pentes moyennes des versants sont systématiquement 
plus faibles et ne dépassent pas 18 %, alors qu’elles atteignent 25 % dans le Tithonien, 22 % 
dans l’Oxfordien et presque 31 % dans le Bajo-Bathonien. 
 
Les calcaires des plateaux éocènes sont largement affectés par une fracturation de détente 
mécanique qui favorise la cambrure de versant (Devos et al., 2010 ; Devos et al., 2012 ; 
Bollot et al., 2014). Par essence, ces processus participent à la morphométrie spécifique de 
ces vallées. La cambrure, suite au fléchissement des couches, estompe le modelé structural de 
corniche en haut de versant, remplacé par une rupture de pente convexe qui gagne 
progressivement sur le plateau, tandis que les versants, drapés par des blocs calcaires, sont de 
plus en plus longs et fuyants. Le processus de cambrure de versant est donc à l’origine de 
l’élargissement de la partie tardenoise du vignoble champenois. 
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Figure 9-2 : Largeur des vallées (a) et pente moyenne des versants (b) en fonction de la surface des bassins versants. 
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9.1.2. Morphométrie des vallées et glissements de terrain 

L’impact des glissements de terrain sur la morphométrie des vallées  du secteur Montagne de 
Reims-vallée de la Marne est évalué selon les mêmes modalités : mesure de la largeur de la 
petite base (qui correspond au fond de la vallée) et de la grande base, calcul du 
commandement des versants et des valeurs de pente. Les données sont présentées sous forme 
de graphiques pour trois secteurs : 
 

- La vallée de la Marne, entre Epernay et Dormans. Sur cette courte section, les valeurs 
de pente, de commandement ou de largeur sont théoriquement homogène ; 
 

- Le bassin versant de la Livre, qui incise les formations tertiaires en haut de versant 
puis la craie du Campanien en bas de versant ; 
 

- Le bassin versant du Flagot, entièrement inscrit dans les formations tertiaires.  
 
Pour évaluer l’influence des glissements sur la morphométrie, 50 transects ont été choisis 
pour chacun des trois secteurs, les uns exempts de glissements, les autres affectés par des 
glissements sur au moins un versant (Figure 9-3). Dans la vallée de la Marne, la corrélation 
entre la largeur de la grande base et les valeurs de pente indique que les sections de vallée 
affectées par des glissements de terrain sur les deux versants sont en général plus larges – de 
1500 mètres parfois –  et ont des versants en pentes plus faibles de 2 à 5 points de % (Figure 
9-3a). Les largeurs de grande base plus importantes aux endroits où les versants sont affectés 
par les glissements de terrain vont de pair avec une diminution de la largeur de la petite base 
(Figure 9-3b). Les sections affectées par des glissements de terrain présentent un fond de 
vallée dont la largeur diminue de 100 à 400 mètres. Les variations de largeur découlent donc 
d’un processus postérieur à l’incision de la vallée : les glissements de terrain. Dans les bassins 
versants du Flagot et de la Livre, seules les valeurs de pentes augmentent (jusqu’à plus de 5 
point de %) avec l’occurrence de glissements de terrain (Figure 9-3a), car dans ces vallées 
secondaires, les glissements n’affectent pas l’ensemble des versants mais plus souvent leur 
partie inférieure. Ceci explique que les largeurs des grandes bases n’évoluent que lentement. 
Les plus fortes valeurs de pente s’expliquent aussi par l’évacuation plus rapide par les cours 
d’eau des volumes de matériau livré par les versants. Le sapement basal des versants qui en 
résulte aboutit néanmoins à un élargissement de la vallée. 
 
Au total, en l’absence de Lutétien calcaire, les glissements de terrain ont une influence sur la 
largeur de vallée, notamment dans le cas de la vallée de la Marne. Les matériaux de la partie 
supérieure des versants se déplacent vers le fond de vallée, ce qui a pour effet de faire reculer 
les versants et d’en atténuer la pente moyenne. 
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Figure 9-3 : Relations entre largeur de la grande base et valeur moyenne des pentes (a), et largeur de la grande base et de la 
petite base (b) en fonction de la présence ou non de glissements de terrain. 
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9.2. Les phases de déplacement des glissements de 
terrain 

 
L’âge relatif des glissements de terrain du vignoble champenois peut être déduit de l’analyse 
du modelé des versants (tel que reporté sur les cartes géomorphologiques), et replacé dans un 
cadre chronologique plus large si on relie les dynamiques aux périodes propices à leur 
fonctionnement (Lang et al., 1999). 
 

9.2.1. Ressources en eau et datation des glissements de terrain 

Les relations entre ressources en eau et glissements de terrain témoignent du rôle important 
des eaux souterraines dans l’organisation spatiale des glissements. Cette adéquation peut donc 
nous renseigner sur les conditions d’écoulement durant la genèse des glissements et, sur les 
conditions environnementales dans lesquelles ils se sont produits. L’état des ressources en eau 
souterraine dépend du bilan hydrologique et plus particulièrement des phases de surplus 
hydrologique garantissant une bonne infiltration. À cette latitude, les conditions d’infiltration 
optimales – évapotranspiration réelle modérée, pluies efficaces élevées – se réalisent en phase 
cataglaciaire, favorisées par la régression du pergélisol, puis s’estompent sous climat tempéré, 
où le déficit hydrologique (et hydrique) s’accentue. La déstabilisation des versants est donc 
synchrone de la disparition du pergélisol et de la reconstitution de l’aquifère, que 
T. Pánek et al. (2010a), en Slovaquie, datent du passage du Tardiglaciaire à l’Holocène. Cette 
période de réchauffement climatique est également identifiée au Canada, où les phases 
d’activités sont également assimilées à la fonte du pergélisol. 
 
Dans le bassin versant de Halden Creek, au nord-est de la Colombie-Britannique, plusieurs 
générations de glissements de terrain sont identifiées et datées, par dendrochronologie, entre   
- 6 000 et - 1 000 ans (Geertsema et Clague, 2006). Ces glissements volumineux, ont formé 
des barrages, aujourd’hui incisés, et des retenues d’eau en fond de vallée. Les glissements 
subissent toujours des réactivations partielles et superficielles, comme dans d’autres bassins 
versant de la Colombie-Britannique (Hou et Fletcher, 1996). À une échelle temporelle plus 
récente (depuis les années 1970), le réchauffement climatique au nord de la Colombie-
Britannique est identifié comme le facteur principal du déclenchement de 38 glissements de 
terrain dont le volume s’apparente à celui des glissements dormants du vignoble champenois. 
Ces glissements sont de plus en plus fréquents et sont provoqués par 1) l’augmentation des 
précipitations et des températures, 2) la fonte des glaciers qui modifient l’équilibre de la pente 
et apporte de l’eau liquide et 3) la dégradation du pergélisol dont l’influence est par exemple 
directement prouvée le long de la rivière Buckinghorse (Geertsema et al., 2006).  
 
Dans les Territoires du Nord-Ouest, au Canada, l’influence de la régression du pergélisol est 
également démontrée grâce à l’étude comparative des 50 glissements de terrain qui affectent 
les versants de la vallée du Mackenzie et de centaines d’autres qui affectent la Péninsule de 
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Fosheim. Dans la vallée du Mackenzie, le pergélisol est discontinu et les glissements de 
terrain sont déclenchés par l’augmentation de la pression interstitielle à la base de la couche 
active lors de la période de dégel, couche dont l’épaisseur est suffisante pour engendrer des 
mouvements de masse. Dans la Péninsule de Fosheim, où le pergélisol est continu, la couche 
active lors de la période de dégel est trop peu épaisse pour générer de tels mouvements. La 
déstabilisation des versants résulte alors d’un pré-conditionnement : le développement de 
lentilles de glace et la gélifluxion diminuent la résistance au cisaillement des matériaux sur les 
versants, et des glissements se produisent en phase de dégel (Lewkowicz et Harris, 2005). 
 

9.2.2. Position des glissements sur les versants 

Les glissements de terrain dormants du vignoble champenois, qui ont provoqué des anomalies 
dans la position des sources, seraient donc d’âge pléistocène, sans être pour autant 
préglaciaires (Van Den Eeckhaut et al., 2010). En effet, les masses glissées atteignent 
régulièrement les fonds de vallée de la Marne ou de ses affluents, et se rattachent donc au 
dernier épisode de creusement (Figure 9-4).  
 

 
 

Figure 9-4 : Part des glissements de terrain qui atteignent le fond de vallée et/ou qui se trouvent en tête de vallon. 

 
Sur un total de 264 glissements de terrain dans la vallée de la Marne et de ses affluents ainsi 
que sur le Montagne de Reims, 101 (soit 38 %) atteignent le fond de la vallée. Les 163 
glissements de terrain qui n’atteignent pas le fond de la vallée sont, pour 83 % d’entre eux, 
situés en tête de vallon. Ces vallons ne sont généralement plus drainés en amont et attestent 
donc d’un déséquilibre pléistocène lorsque le pergélisol et les conditions climatiques, 
favorisant le ruissellement, permettaient un développement plus important du réseau 
hydrographique (Bogaart et al., 2003). Les 27 glissements restant, soit 17 % de la totalité des 
événements recensés, sont des glissements superficiels comme dans le bassin amont du 
ruisseau de Belval. Seuls 2 de ces glissements sont des glissements de terrain rotationnels 
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probablement profonds : le premier est situé dans la vallée supérieure du Brunet, le second se 
situe vers la confluence du Brunet et de la Marne. Ces 2 glissements – soit 0,75 % du total – 
sont donc les seuls à ne pas être corrélables au dernier épisode de creusement des vallées. Les 
quelques vallons secs qui incisent les masses glissées, comme sur le glissement des Jacotines, 
indiquent quant à eux que les mouvements de terrain sont précoces sur les versants, où la 
régression du pergélisol est plus rapide (Van Vliet-Lanoë, 1988 ; Lebrouc et al., 2013), et 
suivis de processus de ruissellement. Cette succession mouvement de masse-ruissellement de 
surface est d’ailleurs typique d’une séquence morphogénique parapériglaciaire 
(Mercier, 2008). 
 
Les glissements les plus anciens sont plus difficiles à dater. Si la régularisation des formes 
témoignent d’une activité pléistocène antérieur au dernier optimum glaciaire, elle ne permet 
pas d’avancer un âge plus précis. Dans l’ouest du secteur d’étude (où la craie n’affleure pas 
sur les versants) les glissements très anciens,  quand ils ne sont pas tronqués par des 
événements plus récents, ont une emprise spatiale importante. Des masses glissées très 
anciennes s’observent dans leur intégralité (de l’escarpement sommital au front de coulée) sur 
trois sites : à Vandières et à Vincelles dans la vallée de la Marne, et à Passy-Grigny dans la 
vallée de la Semoigne. À Vincelles, le front de la coulée atteint le fond de vallée, où le 
sapement du versant par la Marne a dû provoquer des désordres subséquents qu’il est difficile 
d’isoler aujourd’hui. À Vandières et à Passy-Grigny, la masse glissée se trouve perchée à + 15 
mètres du niveau de base actuel. Ce niveau pourrait correspondre au niveau de terrasses Ma2 
(+ 10-15 mètres, comme à Troissy) daté de ± 104 000 ans et identifié au haute Marne 
(Lejeune, 2005), mais la corrélation est à prendre avec prudence tant l’histoire 
morphotectonique des deux secteurs est différente. En tout état de cause, cette date ne 
correspond également qu’à un âge maximal puisque ces glissements peuvent ne pas avoir eu 
suffisamment de volume pour atteindre le fond de la vallée. L’ampleur de ces glissements et 
leur profil les apparentent aux glissements de la Péninsule de Fosheim, mis en place dans un 
contexte de pergélisol continu (Lewkowicz et Harris, 2005). Dans ce cas, ces glissements 
dateraient de la dernière période glaciaire, au Weichsélien. 
 

9.2.3. Synthèse des phases de déplacement 

L’ensemble des indices obtenus grâce aux levés de la carte géomorphologique et aux 
investigations hydrogéologiques renseignent donc sur la chronologie des glissements de 
terrain, et amène à préciser ou à corriger la chronologie en usage dans la région. Si aucune 
précision ne peut être apportée sur les deux phases d’activités rapportées au Pléistocène 
(Marre et al., 1997), l’évolution en trois étapes (Guérémy et Vejux, 1987 ; Marre et al., 1987) 
est confirmée (Figure 9-5). 
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Figure 9-5 : Les phases de déplacement dans le vignoble champenois : exemple du glissement de Cuis (d’après Van den 
Eeckhaut et al., 2010,modifié). 

 
La première période de déplacement observée dans le vignoble champenois et dont les indices 
sont encore repérables sur les versants date du Weichsélien (Figure 9-5). Depuis, un ou 
plusieurs épisodes froids ont régularisé ces glissements. Les escarpements de tête sont 
notamment recouverts par des formations de type « head » (Marre et al., 1997), 
caractéristiques également observées pour les glissements réputés du même âge  sur le front 
de cuesta du Jura souabe, en Allemagne (Terhorst, 2007). Ces glissements sont difficilement 
repérables à cause de leur régularisation pendant la dernière période froide mais aussi à cause 
de l’anthropisation des versants qui modifie le profil des pentes. 
 
La seconde phase de déplacement date du Tardiglaciaire. C’est la phase pendant laquelle se 
produit la majorité des glissements de terrain (225 événements recensés) de la vallée de la 
Marne, de ses affluents et de la Montagne de Reims (Figure 9-4). Ces glissements sont les 
plus volumineux (Figure 9-5), avec les formes les plus remarquables (contrepente des 
Jacotines, contrepentes de la Tempêtée à Oeuilly, versant des « Garennes » à Vandières…) et 
peuvent être coalescents, comme dans la vallée de la Marne entre Oeuilly et Vauciennes. Leur 
volume dans une topographie de faible énergie peut surprendre, mais ils sont la conséquence 
du réchauffement climatique du Tardiglaciaire (fonte du pergélisol et humidité) qui a 
provoqué une saturation des matériaux sur l’ensemble du versant. De plus, et bien qu’une 
période de réchauffement ne soit pas toujours considérée comme spécialement propice à 
l’incision (Murton et Belshaw, 2011) –certains affirment même que « l’entaille [est] 
négligeable depuis le Riss » (Tricart et al., 1972) – elle est cependant suffisante pour que les 
vallons d’ordre 1 atteignent le niveau aquifère et déstabilisent les argiles plastiques de 

Chapitre 9 : Dynamique des versants et morphogénèse



 

231 
 

l’Yprésien inférieur sous-jacentes. À ce titre les glissements de terrain apparaissent comme le 
processus majeur dans l’évolution de relief du vignoble champenois pendant le Tardiglaciaire. 
Tous ces glissements sont aujourd’hui stabilisés ou dormants, et ne subissent que des 
réactivations partielles. 
 
Ces réactivations partielles constituent la troisième phase de déplacement, qui se déroule sous 
les conditions climatiques actuelles (Figure 9-5). Beaucoup plus modestes, ces réactivations 
superficielles se déclenchent à la faveur de périodes prolongées de précipitations importantes, 
plutôt que d’un épisode bref de précipitations excédentaires insuffisant pour recharger 
significativement les aquifères. Les réactivations se déclenchent quand la pression 
interstitielle dans la masse glissée initiale augmente. Elles peuvent être brutales en période de 
forte recharge ou très lente et indétectable à l’œil nu quand elles se produisent au gré des 
saisons (Massey et al., 2013). Les réactivations peuvent également être le résultat 
d’aménagements dans le vignoble, comme à Vandières. Si ces mouvements sont peu 
volumineux, ils causent beaucoup de dégâts dans les vignes (Figure 9-6).  
 

 
 
Figure 9-6 : Les deux générations de glissements pléistocènes à Reuil et Venteuil (a), et la réactivation superficielle actuelle à 

Vauciennes (b). 

 
Bien qu’irréfutable, cette chronologie en trois actes ne doit pas occulter la possibilité de 
glissements tout au long de l’Holocène sur l’ensemble du secteur d’étude. Le glissement de 
Rilly-la-Montagne (Marre, 1987) prouve par exemple que des événements importants peuvent 
se produire après une phase humide – et une recharge aquifère – sous les conditions 
climatiques actuelles. De plus, ces trois actes ne prennent pas en compte l’Atlantique et le 
Subboréal, périodes pendant lesquelles l’activité des glissements de terrain est reconnue à 
travers toute l’Europe (Hradecky et al., 2007 ; Van Den Eeckhaut et al., 2007a ; 
Gioia et al., 2010 ; Panek et al., 2013), dans un contexte relativement humide 
(Magny et al., 2003 ; Chalumeau, 2008) auquel n’a pas pu échapper le vignoble champenois 
(Figure 9-7) : l’intensification des vents d’ouest humides en Europe médiane provoque une 
accentuation des précipitations, moins sensible en Europe du Nord et du Sud. Au même 
moment, dans l’Atlantique Nord, la limite de la glace de mer progresse vers le sud. 
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Néanmoins, en l’absence de datations précises, il est impossible de distinguer, même sur des 
critères morphologiques, les glissements de terrain de cette période de ceux du Tardiglaciaire. 
 

 
 

Figure 9-7 : Impact climatique de "l'événement 8200" en Europe (d'après Magny et al., 2003 et Chalumeau, 2008, modifié). 

 
Les recherches menées sur la plaine côtière de Pärnu à l’ouest de l’Estonie montrent 
l’importance des bilans hydriques et hydrologiques sur le déclenchement des glissements de 
terrain. Dans cette région, les précipitations sont en moyenne à peine supérieures à celles du 
vignoble champenois mais elles sont plus efficaces à cause des influences maritimes et de la 
position latitudinale de la région (précipitations plus fréquentes, évapotranspiration faible). Il 
en résulte que les versants des vallées, dont les commandements n’excèdent pourtant pas 15 
mètres, sont régulièrement affectés par des glissements de terrain dans les argiles 
glaciolacustres varvées. Si le rôle de l’érosion fluviatile et du sapement de la base des versants 
est souligné, l’élévation du niveau de nappe dans l’aquifère barré par des masses glissées est 
considéré comme le facteur de déclenchement principal (Kohv et al., 2009 ; 
Kohv et al., 2010a ; Kohv et al., 2010b).  
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9.3. Âge de la cambrure de versant 

 
Là encore, les indices morphologiques et la nature même du processus permettent d’attribuer 
un âge probable à la cambrure de versant qui affecte le nord du vignoble champenois. 
 

9.3.1. Genèse de la cambrure de versant 

Telle que décrite, la cambrure ne peut s’expliquer par un glissement de blocs calcaires sur les 
formations sous-jacentes (Sosson et al., 2011), et ne se résume pas non plus à une extension 
latérale (Pasuto et Soldati, 1996), car ces deux processus ne rendent pas compte du fait que les 
blocs calcaires, pourtant désolidarisés, nappent en continuité les versants cambrés. Il faut donc 
envisager un abaissement progressif des strates, au fur et à mesure que la vallée se creuse, et 
cet abaissement ne peut s’expliquer que par le départ de matériaux sableux sous-jacents aux 
calcaires (Figure 9-8).  
 

 
 

Figure 9-8 : Genèse de la cambrure de versant dans le vignoble champenois. 
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Dans les structures où la roche incompétente est argileuse, cette crypto-érosion est attribuée 
au lessivage des roches meubles imperméables par les eaux de percolation (Hawkins 
et Privett, 1979), ou au fluage (Hollingworth et al., 1944), ou froissage (Hutchinson et Coope, 
2002), conditionnés par un relâchement des contraintes sur les versants où les argiles 
affleurent, relâchement souligné par une bréchification (Vaughan, 1976 ; Hobbs et 
Jenkins, 2008). Dans le deuxième cas, il a également été suggéré que la déformation des 
matériaux est accélérée par la fonte d’un pergélisol (Hutchinson, 1991 ; Parks, 1991). Dans 
tous les cas, il en résulte un renflement du fond de vallée (valley bulging) où viennent 
s’accumuler les matériaux plastiques. Dans le Tardenois et le Soissonnais, le renflement des 
fonds de vallée est très peu marqué (le toit des argiles sparnaciennes est globalement parallèle 
au toit de la craie) et ne peut s’expliquer que par la décompression sensu stricto (c'est-à-dire 
sans appel au vide), d’autant que les versants sont essentiellement développés dans les sables 
cuisiens qui en contrôlent la dynamique. Comme, d’autre part, les matériaux sableux sont peu 
sensibles à la compaction (et donc à la décompaction), et sont par ailleurs perméables, leur 
déblaiement sous couverture calcaire ne peut se produire que dans des conditions de bilan 
hydrologique excédentaire favorable à l’infiltration (et au ruissellement), donc dans une 
ambiance périglaciaire. Ce dernier point fait consensus (Ballantyne et Harris, 1994), et la 
suffosion des sables cuisiens se produit donc essentiellement en phase ana et/ou cataglaciaire. 
 

9.3.2. Éléments de datation de la cambrure de versant 

Si la nécessité d’une ambiance froide implique un âge pré-holocène, la position perchée 
(+ 100 m) de certains versants cambrés plaide également en faveur d’une genèse ancienne, et 
pas nécessairement polycyclique (Horswill et Horton, 1976). À Janvry par exemple, la Vesle, 
en divaguant sur son (ancien) fond plat, a fait reculer les versants (Figure 9-9).  
 

 
 

Figure 9-9 : Coupe géomorphologique interprétative à Janvry (vallée de la Vesle). 

 
Les quatre niveaux de terrasses alluviales de la Vesle (compris entre ± 5 m et ± 30 m) ne 
s’apparentent pas nécessairement aux niveaux identifiés et datés le long de la haute Marne, et 
qui s’étagent sur une cinquantaine de mètres, car les deux secteurs n’ont pas la même histoire 
morphotectonique (Cojan et al., 2007). Les deux niveaux haut-marnais Ma3 (+ 20-25 m) et 
Ma2 (+ 10-15 m), datés de ± 151 000 ans et ± 104 000 ans (Lejeune, 2005), donnent 
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cependant un ordre de grandeur qui concorde avec celui obtenu dans les Midlands (Horswill 
et Horton, 1976), permettant de conclure à une cambrure au moins anté-saalienne. Cette 
estimation s’accorde parfaitement avec les âges radiométriques obtenus sur des spéléothèmes 
postérieurs au phénomène de détente dans les calcaires bathoniens des Cotswold Hills, soit 
350 000 ans minimum (Self, 1995), impliquant un âge au moins elsterien pour la cambrure. 
Cet âge ancien signifierait que la cambrure de versant est une forme stable, se distinguant en 
cela des versants affectés par des glissements récurrents (Marre et al., 1997). R.J. Chandler 
(Chandler et al., 1976) considère même la cambrure comme une forme fossile, épargnée par 
l’approfondissement subséquent de la vallée, ce qu’illustrerait la cambrure tronquée de Janvry 
(Figure 9-9). Le long de l’Ardre, dont l’étroit fond de vallée est typique d’un cours d’eau au 
profil longitudinal pentu, donc plus favorable à l’incision, la cambrure de versant reste intacte 
(Figure 3-14). Cette vallée illustre ainsi parfaitement les spécificités morphométriques 
(largeur de la grande base, longueur des versants et valeur des pentes) des vallées qui 
entaillent l’Eocène. 
 
Sur le front de la cuesta, la cambrure de versant n’est pas tronquée non plus : elle se raccorde 
à un niveau de glacis perché. Le passage du versant cambré au glacis est marqué par une 
rupture de pente calée sur une ligne de source vers 130 m, correspondant au contact Yprésien 
inférieur- Yprésien supérieur, et traduisant le relais de processus de façonnement des versants. 
Comme le haut niveau de glacis du front de cuesta se suit jusqu’à la cote 115 m en direction 
de la dépression orthoclinale, altitude qui correspond à celle des hautes terrasses de laVesle 
dans la percée cataclinale (à Janvry), les deux formes ont probablement le même âge. Cela 
confirme l’ancienneté de la cambrure, et en outre incite à rester prudent sur la distance de 
recul de la cuesta au Quaternaire. 
 
 

9.4. Le rôle de l’état des réserves en eau 

 
La cambrure de versant et les glissements de terrain sont donc directement conditionnés par 
l’état des ressources en eau, qui pallient la faible énergie du relief. 
 

9.4.1. Les réserves en eau et la susceptibilité 

Ce constat incite à ajouter, dans les modèles de susceptibilité des versants aux mouvements de 
terrain, le paramètre « eaux souterraines » en tant que facteur d’instabilité (Schmidt et 
Dikau, 2004 ; Schulz et al., 2008), sans se limiter à l’état hydrique des masses glissées, et en 
tenant compte de l’alimentation souterraine en eau. Dans le vignoble champenois, cette 
couche d’information n’a jamais été analysée, sans doute en raison de la rareté des banques de 
données numériques disponibles. De fait, les paramètres « lithologie » et « pente » 
apparaissent toujours, in fine, comme les plus discriminants sur les cartes de susceptibilité 
(Balteanu et al., 2010 ; Van Den Eeckhaut et al., 2010 ; Conforti et al., 2014). Pour ce qui est 
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de la pente, il est pourtant notoire que les mouvements de terrain ne sont pas l’apanage des 
reliefs de forte énergie (Van Den Eeckhaut et al., 2007a) et, de plus, la pertinence de ce 
paramètre est discutable quand les cartes de susceptibilité portent sur des secteurs où les 
mouvements de terrains ont déjà eu lieu et définissent une valeur de pente qui, en toute 
logique, traduit un équilibre retrouvé. Les cartes surestiment ainsi généralement la 
susceptibilité. En outre, ce sont les modalités des réactivations qu’il faut établir. 
 
Une cartographie de la susceptibilité est par ailleurs difficile à réaliser dans le vignoble 
champenois où les grands glissements sont stabilisés ou dormants. Les déplacements sont 
difficilement mesurables et corrélables avec l’état des réserves en eau, comme cela a pu être 
fait, par exemple, sur le glissement de Minor Creek en Californie (Iverson et Major, 1987) ou 
sur les glissements des versants côtiers du Pays d’Auge en Normandie (Lissak, 2012). La 
cartographie de l’aléa du « PPR glissements de terrain » de la vallée de la Marne et de la côte 
d’Ile-de-France (Maillard et al., 2005 ; Zornette et al., 2006b ; Zornette et al., 2009) combine 
les données mécaniques (cohésion, angle de frottement interne) et les valeurs de pente selon 
un MNT de 10 m tout en prenant en considération les données géomorphologiques. Ce dernier 
point permet d’ajouter sur les cartes de susceptibilité les zones de réactivations observées ne 
répondant pas aux conditions structurales. L’aléa est ainsi noté selon l’intensité des 
phénomènes (correspondant à leur ampleur) et selon leur occurrence (Tableau 9-2). 
 

 Intensité très 
forte 

Intensité 
forte 

Intensité 
moyenne 

Intensité 
faible 

Intensité très 
faible 

Occurrence forte 
(de quelques 

années, phénomènes 
actifs) 

Aléa majeur Aléa fort Aléa fort Aléa moyen Aléa moyen 

Occurrence 
moyenne (de 

quelques décennies) 
Aléa fort Aléa fort Aléa moyen Aléa moyen Aléa faible 

Occurrence faible 
(supérieur au siècle) Aléa moyen Aléa moyen Aléa moyen Aléa faible Aléa faible 

Occurrence très 
faible (plusieurs 

siècles) 
Aléa moyen Aléa faible Aléa faible Aléa très 

faible 
Aléa très 

faible 

 
Tableau 9-2 : Matrice générale d'évaluation du niveau d'aléa (d’après Zornette et al., 2009). 

 
Ainsi, les cartes obtenues, résultat de la combinaison entre la carte des pentes et celles des 
propriétés mécaniques des roches et des formes de terrain, mentionnent les zones de 
susceptibilité déterminées en fonction de la structure mais aussi les zones de réactivations des 
glissements de terrain dormants (Figure 9-10). 
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Figure 9-10 : Extrait de la carte de l'aléa glissement de terrain proposé par le BRGM, exemple des Jacotines (d'après Zornette 
et al., 2009). 

 
Aux Jacotines, la zone de réactivation partielle (voir le chapitre 5) est cartographiée comme 
une zone d’aléa fort, conformément aux différents indices obtenus sur le terrain. L’aléa fort se 
retrouve aussi au niveau l’escarpement de tête, où les pentes sont fortes et où du fluage peut 
être observé. Ainsi, cet exemple montre que ce document prend en compte les différents 
processus qui agissent sur les versants. Il lui manque cependant une dimension temporelle qui 
renseignerait sur le degré d’activité des phénomènes. En effet, si les relations entre les 
déplacements et l’état des ressources en eau, nécessaires pour améliorer les modèles de 
susceptibilité, sont difficiles à préciser, il est possible de cerner les relations entre le 
déclenchement des réactivations et les ressources en eau. 
 

9.4.2. Activité des glissements de terrain dans le vignoble champenois 

Sur ce point, le croisement des valeurs standardisées des niveaux piézométriques (mesurés 
dans les calcaires du Lutétien inférieur et moyen à Armentières-sur-Ourcq et dans les sables 
de l’Yprésien supérieur à Acy), de la somme cumulée (CuSum) des précipitations mensuelles 
à Epernay, et de l’occurrence des mouvements de terrain dans le secteur du vignoble 
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champenois (Banque de Données MVT du BRGM), montre que, contrairement aux 
conclusions souvent apportées (Martins-Campina, 2005), les totaux pluviométriques 
importants n’induisent pas systématiquement des mouvements de terrain(Figure 9-11). En 
effet, l’aléa est quasi inexistant lors d’années exceptionnellement pluvieuses si elles sont 
isolées au sein de séries d’années sèches (1974, 1992). De même, la succession d’une série 
d’années sèches (1971-1976), et d’une série d’années plus humides (1977-1983) est peu 
morphogène. Dans ce cas, partant d’un niveau très bas, la recharge détermine des rendements 
aquifères insuffisants, peu propices à l’alimentation en eau des masses glissées et au 
déclenchement de nouveaux glissements. Cela témoigne en outre du faible rôle de la 
dessiccation de surface en année sèche, qui augmente pourtant la perméabilité des matériaux 
(souvent de nature argileuse) et l’infiltration en année humide. Par contre, les mouvements de 
terrain sont plus nombreux au terme d’une succession d’années humides garantissant une 
recharge aquifère prolongée, comme de 1986 à 1988 et en 2000-2001 où ont été enregistrés 
des niveaux piézométriques records et où se sont produit des crues de nappe. L’instabilité 
s’accentue également si une série d’années humides se greffe sur une période où les niveaux 
piézométriques sont restés élevés, comme ce fut le cas entre 1995 et 1997. Logiquement, une 
série d’années sèches ne génère que très peu, voire aucun mouvement de terrain        
(Figure 9-11). 
 

 
 

Figure 9-11 : CuSum des précipitations, niveaux de nappes et nombre de glissements de terrain. 
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En conséquence, l’état hydrique des masses glissées ne découle pas exclusivement du bilan 
climatique mais davantage de l’état des réserves aquifères qui leurs confèrent une 
alimentation souterraine non seulement continue mais également immunisée de 
l’évapotranspiration. Dans le vignoble, pourtant, les désordres actuels qui affectent les 
versants, essentiellement des réactivations superficielles d’anciens glissements (le glissement 
de Rilly-la-Montagne constituant l’exception  (Marre, 1987), sont généralement attribués aux 
précipitations et à un bilan hydrique chroniquement défavorable à la stabilité des versants 
(Guérémy et Vejux, 1987). Il n’en reste pas moins que les fluctuations climatiques à l’échelle 
de l’Holocène ont rythmé la dynamique des versants, avec une recrudescence marquée de 
l’instabilité à la fin de l’Atlantique (Gonzalez Diez et al., 1999 ; Demoulin et al., 2003 ; 
Soldati et al., 2004 ; Panek et al., 2010a), période à partir de laquelle paramètres anthropiques 
et climatiques commencent en outre à se combiner (Dapples et al., 2002 ; 
Remondo et al., 2005 ; Van Den Eeckhaut et al., 2010). L’exemple de la Semoigne (voir 
chapitre 7) incite cependant à ne pas raisonner uniquement en termes de bilan hydrique : dans 
le vignoble – où les aménagements sont voués à faciliter (et intensifier) l’exploitation plus 
qu’à stabiliser les pentes – les réactivations sont dues à la teneur en eau des masses glissées, 
alimentées davantage par la vidange aquifère que par les précipitations, qui ne peuvent donc 
être utilisées comme le seul critère de déclenchement des mouvements de terrain. 
 

9.4.3. Implications cyndiniques 

En croisant les cartes d’aléa et les conditions climatiques, il est possible de retracer les 
événements de réactivation du vignoble champenois. L’importance des ressources en eau dans 
le déclenchement et l’activité des réactivations se confirme en analysant la position de ces 
réactivations par rapport au zonage de l’aléa et à l’affleurement de l’aquifère de l’Yprésien 
supérieur et du Lutétien selon les cartes géologiques à 1 : 50 000 du BRGM (Figure 9-12). 
 

 
 

Figure 9-12 : Affleurement de l'aquifère par rapport aux glissements de terrain (a) et au zonage de l'aléa selon le BRGM (b), 
l’exemple du secteur de Hautvillers et Champillon (vallée de la Marne). 
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L’aquifère affleure dans la partie amont des glissements de terrain, confirmant son rôle 
prépondérant dans leur déclenchement (Figure 9-12a). Il affleure également dans les zones où 
l’aléa, déterminé en fonction des paramètres mécaniques des formations géologiques et selon 
les formes rencontrées sur le terrain, est considéré comme fort (Figure 9-12b). À l’échelle du 
versant, les réactivations ont donc principalement lieu dans les secteurs où les ressources en 
eau sont les plus importantes. En outre, des zones d’aléa fort sont répertoriées plus bas sur les 
glissements, mais systématiquement en contrebas des replats ou contrepentes, dans la même 
configuration qu’aux Jacotines, où les circulations de l’eau au sein des différents 
compartiments du glissement sont identifiées (cf. chapitre 7). Les secteurs où affleure 
l’aquifère principal et ceux en contrebas des replats-contrepentes des grands glissements sont 
donc les plus sensibles aux phénomènes de réactivations car ils sont les plus sujets à l’apport 
en eau direct ou indirect (principe des vases communicants dans les compartiments des grands 
glissements, pression interstitielle) de l’aquifère. 
 
Le zonage de l’aléa établi par le BRGM, qui traduit une spatialisation de la susceptibilité des 
versants aux glissements de terrain et l’activité de ces derniers, doit être confronté aux 
ressources en eau inhérentes aux conditions climatiques. Si la précision du zonage implique 
une étude plus approfondie des structures internes des différents types de glissement de terrain 
et un suivi continu des déplacements d’un événement connu, il est toutefois possible de 
comprendre le fonctionnement des réactivations actuelles. À Boursault, le glissement 
déclenché en 2000 fait suite à une période de forte recharge de l’aquifère (Figure 9-13). Cette 
année fut très pluvieuse et clôt une longue série humide comme le montre le CuSum des 
précipitations d’Epernay, station située à moins de 7 km à l’est du glissement de terrain. Sur 
la carte du zonage de l’aléa, ce glissement apparait en zone d’aléa fort (Figure 9-14). 
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Figure 9-13 : Période d'activité principale du glissement de Boursault. 

 
Dans ce cas, le niveau d’aléa est directement lié à un glissement tout juste antérieur à 
l’établissement de la carte, il n’est donc pas le reflet d’une prédisposition particulière décelée 
dans le secteur. Toutefois, la cicatrice de départ du glissement de Boursault se situe bien en 
zone d’aléa fort, au niveau de l’escarpement de tête du glissement Tardiglaciaire qui affecte 
l’ensemble du versant, et où affleure l’aquifère de l’Yprésien supérieur et du Lutétien selon la 
feuille géologique d’Epernay (Hatrival, 1977). Alentour, dans le même contexte que la coulée 
du glissement de Boursault – altitude et position en contrebas des replats ou contrepentes 
principales des glissements dormants – l’aléa est considéré comme moyen (Figure 9-14). 
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Figure 9-14 : Zonage du niveau d'aléa à Boursault selon le BRGM. 

 
Le glissement de Boursault s’est donc déclenché dans une zone d’aléa fort, déterminé par la 
corrélation entre les caractéristiques mécaniques des roches (angle de frottement interne 
notamment) et la valeur de la pente. Cette corrélation fonctionne au niveau des escarpements 
de tête où la structure géologique peut être affleurante, ou sub-affleurante en cas de 
colluvionnement, elle ne peut toutefois convenir lorsque les masses glissées recouvrent la 
structure. À Boursault, le glissement de terrain de l’an 2000 se propage sur le glissement 
dormant jusqu’à une altitude de 140 mètres, soit plus bas que le mur des sables de l’Yprésien 
supérieur. Les conditions des ressources en eau observées lors du déclenchement et pendant 
les mois d’activité qui ont suivi, apportent une nouvelle preuve de l’importance des échanges 
d’eau entre l’aquifère et la masse glissée : la vidange engendre une mise en eau par pression 
interstitielle de la masse glissée qui se réactive partiellement. Plus bas sur le versant, la masse 
glissée n’est plus directement alimenté par l’aquifère. La pression interstitielle diminue et 
l’eau se cantonne au plan de glissement : la masse glissée reste stable. Le même schéma est 
observé pour les glissements de Cuis et de Vandières, par exemple, bien que les 
aménagements viticoles ont également joué un rôle dans le déclenchement de ce dernier. Les 
cartes d’aléa du BRGM apparaissent donc comme un bon compromis pour un zonage de la 
susceptibilité des réactivations des glissements de terrain à l’échelle globale. Elles sont 
toutefois mois précises à l’échelle du versant car elles ne prennent en compte ni les ressources 
en eau ni l’impact des masses glissées sur la dynamique des versants (mécanique des 
matériaux et aspects hydrogéologiques). Elles nécessitent un approfondissement basé sur les 
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connaissances fondamentales des glissements de terrain de la région ainsi que sur une 
dimension temporelle caractérisée par l’état des ressources en eau. 
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9.5. Conclusion du Chapitre 9 

 
 
 
Les mouvements de terrain participent à l’élargissement des vallées, qui concurrence 
l’incision au Quaternaire (Lévy et al., 2012). Les interactions entre les instabilités et la 
morphométrie sont donc bien établis. Les recherches géomorphologiques et hydrologiques 
menées sur les mouvements de terrain du vignoble champenois apportent des indices précieux 
pour déterminer les conditions de leur activité, et, partant, pour les insérer dans un cadre 
chronologique. La cambrure de versant est le type de mouvement le plus ancien dans le 
vignoble champenois. Les glissements de terrain (tels qu’on les observe aujourd’hui) sont plus 
récents, et leur phases principales d’activités se répartissent entre le Weichsélien, le 
Tardiglaciaire et l’Actuel. Une phase d’activité à l’Atlantique est également très probable. Ces 
périodes correspondent à des conditions climatiques favorables au déclenchement de 
mouvements de cette ampleur dans un contexte de relief de faible énergie (bilan climatique 
excédentaire, fonte du pergélisol…). 
 
Si la cambrure de versant est aujourd’hui stabilisée, les glissements de terrain subissent des 
réactivations responsables des nombreux dégâts dans le vignoble. Elles sont le résultat de 
l’état hydrique des masses glissées, alimentées par la vidange de l’aquifère qu’elles 
recouvrent. Les conditions climatiques, et notamment les précipitations pourtant largement 
suspectées, ne jouent donc qu’un rôle indirect sur le déclenchement des réactivations en 
particulier et des grands glissements de terrain en général. Si les cartes d’aléa du vignoble 
champenois sont fiables, bien qu’elles aient tendance à surestimer l’aléa, elles doivent être 
compléter par la dimension temporelle que représente l’état des réserves aquifères. Cet ajout 
permettrait une meilleure gestion du risque. 
 
Bien que, dans les conditions bioclimatiques actuelles, les eaux souterraines alimentent moins 
les masses glissées, la modélisation spatiale des écoulements d’étiage (Lang et al., 2006) 
pourrait aussi être intégrée aux modèles prédictifs de réactivation de glissements de terrain. 
Par ailleurs, le suivi hydrométrique et géochimique des sources en limite de coulées 
permettrait de mieux connaître les contraintes de cheminement des eaux et les conditions 
d’écoulement souterrain entre les aquifères et les masses glissées. Ce travail permettrait 
d’améliorer les cartes d’aléa déjà disponibles et donc d’élaborer des cartes de susceptibilité 
précises. 
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Conclusion de la Partie 3 

 
 
 
 
Les mouvements de terrain du vignoble champenois, qui participent à l’élargissement des 
vallées, sont conditionnés par la structure géologique qui détermine l’occurrence,  la nature,  
l’ampleur, et la morphologie des instabilités sur les versants. Les recherches menées pointent 
également le rôle primordial de l’aquifère de l’Yprésien supérieur-Lutétien. 
 
La répartition spatiale des glissements de terrain est déterminée par les ressources en eau. 
Inversement, les glissements de terrain forment une couverture sur les versants et modifient la 
répartition spatiale des sources. L’aquifère, devenu semi-captif, se vidange difficilement le 
long du plan de glissement. Sous l’effet de la pression interstitielle, la masse glissée peut se 
charger en eau et se réactiver partiellement. 
 
Il faut donc distinguer le comportement de l’aquifère d’une part, relevant du bilan 
hydrologique et influençant la stabilité de versants, et le rôle indirect des précipitations, 
relevant du bilan hydrique, dont l’efficacité est bien moindre. En ne prenant pas en compte 
l’aquifère, la cartographie de la susceptibilité aux glissements  pour le vignoble champenois 
(Van Den Eeckhaut et al., 2010) surestime finalement, dans le temps mais aussi dans l’espace, 
la probabilité d’un mouvement de terrain. La gestion du risque mouvement de terrain dans le 
vignoble champenois est donc conditionnée au suivi de l’état des ressources en eau des 
aquifères principaux. 
 
En outre, la structure et les mécanismes actuels des mouvements de terrain du vignoble 
champenois ont permis une datation des phénomènes. La cambrure de versant, stable voire 
fossile, est anté-saalienne, tandis que les glissements de terrain au sud sont plus récents : 
weichséliens à actuels, avec une forte activité durant le Tardiglaciaire et sûrement pendant 
l’Atlantique. 
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Conclusion générale 

 
 
 
 
 
Les versants du vignoble champenois sont affectés par deux grandes familles de mouvements 
de masse : les glissements de terrain et la cambrure de versant. Bien que les glissements aient 
fait l’objet de nombreuses études depuis le début des années 1980, beaucoup de questions 
restaient en suspens. Ce travail de thèse, couplant les approches géomorphologique et 
hydrologique, et utilisant l’outil géophysique, et dans certains cas l’apport de la 
subterranologie, a permis de lever ces interrogations et, de surcroit, de modéliser une 
dynamique d’évolution jamais décrite dans le secteur, la cambrure de versant. 
 
Au nord du secteur d’étude, la cambrure de versant prédomine. Il s’agit d’une forme héritée, 
causée par le soutirage des sables de l’Yprésien supérieur entrainant le fléchissement des 
calcaires du Lutétien inférieur et moyen.  Le processus se manifeste à l’approche des vallées 
qui entaillent le plateau et le long front de cuesta, quand la surface des interfluves est définie 
par l’affleurement du Lutétien calcaire. L’analyse de la fracturation du calcaire en carrières 
souterraines et du modelé des versants a permis de déterminer le mécanisme et l’extension du 
processus. La cambrure est un processus fossile, et les versants qui en résultent peuvent être 
tronqués par la divagation des cours d’eau, ou au contraire resté intacts, comme dans la vallée 
de l’Ardre ou sur le front de cuesta, où les versants cambrés se raccordent à un haut niveau de 
glacis. Les indices chronologiques, essentiellement basés sur la chronologie des terrasses de la 
Vesle, suggèrent un âge antésaalien correspondant à celui établi, pour le même phénomène, 
par les auteurs anglais, tandis que les mécanismes en causes impliquent un climat froid avec 
phases de dégel marquées. 
 
Dans la vallée de la Marne et la Montagne de Reims, les glissements de terrain abondent. Les 
264 glissements de terrain recensés, qu’ils soient stabilisés, dormants ou actifs, se divisent en 
6 grands types répartis selon les contraintes géologiques. Trois périodes d’activités principales 
sont retenues : 
 

- Le Weichsélien (avant le dernier optimum glaciaire) ; 
- Le Tardiglaciaire, auquel la majorité des glissements de la région se rattachent ; 
- L’Actuel, où se produisent essentiellement des réactivations partielles. 

 
L’Atlantique est sans doute, comme ailleurs en Europe, une période de forte instabilité des 
versants, mais il n’existe pour cette période aucun critère de datation. Les glissements 
rapportés au Tardiglaciaire, comme celui des Jacotines, atteignent des épaisseurs de plus de 
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40 mètres. La fréquence de ces glissements dans un contexte de relief de faible énergie 
surprend mais s’explique par le contexte géologique et hydrogéologique du secteur. 
 
Les investigations hydrologiques et piézométriques menées dans le bassin versant de la 
Semoigne et sur le glissement de Montchenot confirment le rôle fondamental des eaux 
souterraines dans la répartition spatiale des glissements de terrain, puis dans leur réactivation. 
Dans un premier temps, l’aquifère principal des formations tertiaires, en fonction du bilan 
hydrologique, déclenche les glissements de terrain. Dans un second temps, la masse glissée 
joue un rôle de couverture semi-perméable (voire imperméable), barrant l’aquifère principal 
devenu semi-captif. L’eau de l’aquifère se vidange alors difficilement et les circulations se 
font préférentiellement au niveau du plan de glissement où les matériaux sont plus cisaillés et 
déstructurés. Les sources se décalent en contrebas du glissement, sauf lorsque la coulée repose 
sur la craie du Campanien, dans laquelle l’eau s’infiltre et rejoint la nappe. 
 
Les circulations de l’eau le long du plan de glissement sont difficiles et les apports de la nappe 
provoquent une pression interstitielle provoquant la mise en eau de la masse glissée. C’est 
notamment le cas dans les glissements de terrain rotationnel, où les formations aquifères 
(sables de l’Yprésien supérieur principalement) sont conservées en l’état au sein du 
glissement. Les suivis piézométriques du glissement de Montchenot montrent qu’un véritable 
réservoir d’eau peut se constituer dans la masse glissée. Dans ce cas, les infiltrations 
remontantes sont responsables des réactivations partielles des glissements de terrain. Ces 
réactivations ne sont donc pas la conséquence directe de forts épisodes pluvieux mais de l’état 
des ressources en eau. L’analyse des courbes du CuSum des précipitations et des valeurs 
standardisées des niveaux de nappes de l’aquifère principal de la région montre en effet que 
les réactivations sont liées à une série de périodes pluvieuses excédentaires parce qu’elles 
provoquent une recharge des aquifères, à l’origine des déclenchements. 
 
Ces résultats permettent une réflexion sur les modèles de prévention du risque glissement de 
terrain, essentiellement représenté par des réactivations dans le vignoble champenois. Ces 
glissements se déclenchent particulièrement dans les masses glissées anciennes lors des 
périodes excédentaires pendant lesquels les aquifères se rechargent. Dans ce sens, ce travail 
offre une base solide à l’étude de la susceptibilité aux glissements de terrain dans la région du 
vignoble champenois en particulier et dans les milieux de relief de faible énergie en général. 
Les cartes d’aléa, basées sur les propriétés mécaniques des matériaux, les valeurs de pente et 
les investigations de terrain, déjà établies dans la vallée de la Marne et la Montagne de Reims, 
permettent de cibler les zones les plus exposées aux risques, mais elles n’apportent aucune 
information relative aux conditions climatiques et hydrogéologiques révélées notamment par 
le suivi des niveaux de nappes. Les conditions de déclenchement ne pourront être précisées 
qu’après une étude approfondie des différents types de glissement de terrain du secteur qui 
détermineront les réactions à l’eau des masses glissées. Ce travail pourrait alors s’ouvrir sur la 
modélisation précise de la susceptibilité des versants aux glissements de terrain. 
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Les mouvements de terrain du vignoble champenois. 
Approche géomorphologique et hydrologique 

Résumé 

Les nombreux mouvements de terrain qui affectent les versants du vignoble champenois sont à l’origine de 
coûteux dégâts. Les causes de leur déclenchement restent cependant indéterminées. Basé sur une méthodologie 
pluridisciplinaire, ce travail de recherche vise à comprendre l’origine et le fonctionnement de ces désordres. A 
l’échelle régionale, deux grands ensembles se distinguent et mettent en avant le rôle de la structure sur les 
dynamiques géomorphologiques. Au nord, la cambrure de versant domine. D’âge antésaalien, elle s’est produite 
en phase ana et/ou cataglaciaire. Au sud, dans le secteur de la vallée de la Marne et de ses affluents, 264 
glissements de terrain, d’âge tardiglaciaire pour la plupart, sont recensés. A l’échelle du bassin versant, les  
glissements de terrain se situent dans les secteurs à fort rendement hydrologique. En retour, leur présence 
modifie la répartition spatiale des sources : les plus profonds constituent une couverture semi-perméable 
déterminant un aquifère semi-captif. A l’échelle locale, les investigations géophysiques et piézométriques 
permettent de modéliser les relations hydrogéologiques entre formations superficielle et substrat. Il apparait que 
les glissements ont une structure très hétérogène, que les circulations d’eau y sont réduites et ralenties dans la 
masse du mouvement, et enfin que les échanges avec le substrat se produisent le long du plan de cisaillement. 
Dans ces conditions, l’influence des facteurs climatiques actuels sur la réactivation des glissements est indirecte 
et faible. 
 
Mots-clés : glissement de terrain, cambrure de versant, relief de faible énergie, géomorphologie, ressources en 
eau, vignoble champenois 

 
 

Landslides in Champagne vineyards. 
Geomorphological and hydrological approach 

Abstract 

The numerous mass movements affecting the Champagne vineyards slopes cause expensive damages. However, 
triggering factors are still unknown. Using a multidisciplinary methodology, this research aims to understand the 
origin and the behavior of these instabilities. At a regional scale, two major groups are distinguished and show 
the importance of the geological structure on the geomorphological dynamics. Northwards, valleyside cambering 
of pre-Saalian age predominates. It took place during ana and/or cataglacial phase. Southwards, in the Marne 
valley and its tributaries area, 264 landslides, most of them dating from Tardiglacial period, are inventoried. At 
the watershed scale, areas with a high quantity of landslides correspond to the sectors of high hydrological 
yields. In return, the presence of landslides alters the spatial distribution of springs: deepest landslides constitute 
a semi-permeable cover leading to semi-confined aquifers. At the local scale, geophysical and piezometric 
investigations make it possible to model the hydrogeological relationship between superficial formations and 
substratum. It appears that landslides structure is heterogeneous, that the circulation of water is limited and slow 
in the landslide, and that the exchanges with substratum occur along the shear plan. Under these conditions, the 
influence of climatic factors on the current reactivations is both indirect and weak. 
 
Key-words: landslide, valleyside cambering, low energy relief, geomorphology, water resources, Champagne 
vineyard 
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Les mouvements de terrain du vignoble champenois. 
Approche géomorphologique et hydrologique 

Résumé 

Les nombreux mouvements de terrain qui affectent les versants du vignoble champenois sont à l’origine de 
coûteux dégâts. Les causes de leur déclenchement restent cependant indéterminées. Basé sur une méthodologie 
pluridisciplinaire, ce travail de recherche vise à comprendre l’origine et le fonctionnement de ces désordres. A 
l’échelle régionale, deux grands ensembles se distinguent et mettent en avant le rôle de la structure sur les 
dynamiques géomorphologiques. Au nord, la cambrure de versant domine. D’âge antésaalien, elle s’est produite 
en phase ana et/ou cataglaciaire. Au sud, dans le secteur de la vallée de la Marne et de ses affluents, 264 
glissements de terrain, d’âge tardiglaciaire pour la plupart, sont recensés. A l’échelle du bassin versant, les  
glissements de terrain se situent dans les secteurs à fort rendement hydrologique. En retour, leur présence 
modifie la répartition spatiale des sources : les plus profonds constituent une couverture semi-perméable 
déterminant un aquifère semi-captif. A l’échelle locale, les investigations géophysiques et piézométriques 
permettent de modéliser les relations hydrogéologiques entre formations superficielle et substrat. Il apparait que 
les glissements ont une structure très hétérogène, que les circulations d’eau y sont réduites et ralenties dans la 
masse du mouvement, et enfin que les échanges avec le substrat se produisent le long du plan de cisaillement. 
Dans ces conditions, l’influence des facteurs climatiques actuels sur la réactivation des glissements est indirecte 
et faible. 
 
Mots-clés : glissement de terrain, cambrure de versant, relief de faible énergie, géomorphologie, ressources en 
eau, vignoble champenois 

 
 

Landslides in Champagne vineyards. 
Geomorphological and hydrological approach 

Abstract 

The numerous mass movements affecting the Champagne vineyards slopes cause expensive damages. However, 
triggering factors are still unknown. Using a multidisciplinary methodology, this research aims to understand the 
origin and the behavior of these instabilities. At a regional scale, two major groups are distinguished and show 
the importance of the geological structure on the geomorphological dynamics. Northwards, valleyside cambering 
of pre-Saalian age predominates. It took place during ana and/or cataglacial phase. Southwards, in the Marne 
valley and its tributaries area, 264 landslides, most of them dating from Tardiglacial period, are inventoried. At 
the watershed scale, areas with a high quantity of landslides correspond to the sectors of high hydrological 
yields. In return, the presence of landslides alters the spatial distribution of springs: deepest landslides constitute 
a semi-permeable cover leading to semi-confined aquifers. At the local scale, geophysical and piezometric 
investigations make it possible to model the hydrogeological relationship between superficial formations and 
substratum. It appears that landslides structure is heterogeneous, that the circulation of water is limited and slow 
in the landslide, and that the exchanges with substratum occur along the shear plan. Under these conditions, the 
influence of climatic factors on the current reactivations is both indirect and weak. 
 
Key-words: landslide, valleyside cambering, low energy relief, geomorphology, water resources, Champagne 
vineyard 
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