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Yes, and how many years can a mountain exist

Before it's washed to the sea?

The answer, my friend, is blowin' in the wind

The answer is blowin' in the wind

Bob Dylan
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INTRODUCTION

Introduction

La dénudation fait partie des processus qui fagonnent les paysages de maniere conjointe avec
la dynamique tectonique et le climat. Ces processus interagissent et sont responsables de
I'évolution de la surface terrestre a I'échelle des temps géologiques. Certaines de ces

interactions sont décrites ci-dessous :

- La tectonique des plaques construit les reliefs, et maintient un flux crustal et
les pentes des versants, qui ont un impact positif les taux de dénudation
(Milliman and Syvitski, 1992; Portenga and Bierman, 2011; Roering et al.,
2007). En parallele, la tectonique affecte le climat par le biais de la
construction de barrieres orogéniques qui modifient la  circulation
atmosphérique et la répartition des précipitations (Raymo and Ruddiman,
1992).

- Le climat est considéré comme un controle majeur des mécanismes de
dénudation, avec probablement des modalités différentes en contexte
fluviatile et glaciaire (Kirkbride and Matthews, 1997). Le climat joue aussi
sur la tectonique via le rebond isostatique ayant lieu apres libération des
contraintes sur la lithosphere due a la fonte des inlandsis (Mey et al., 2016).

- A Tlinverse, la dénudation influence aussi le climat via son réle de double
pompe a CO, atmosphérique dans le cycle géologique du carbone : (i)
l'altération des silicates calciques et magnésiens consomme du CO; et (ii)
I’érosion  physique permet la séquestration du carbone organique
photosynthétique (Berner and Raiswell, 1983; Liu et al., 2011) Par ailleurs la
répartition et lintensité des flux de dénudation jouent aussi un réle
important sur la structure des chaines de montagne également a travers son

impact sur l'isostasie (Willett, 1999).
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La dénudation agit aussi a des échelles de temps plus courtes et a 1'échelle humaine, que ce
soit sur les processus de pédogenese (Heimsath et al., 1997; Stockmann et al., 2014) qui
impactent les ressources agricoles (Montgomery, 2007), ou par le biais d'aléas naturels comme
les glissements de terrains (Hovius and Stark, 2007; Yu et al., 2019) qui sont des phénomenes

a fort pouvoir destructeur (Kirschbaum et al., 2010).

La dénudation est donc un parametre clé du systeme terrestre, qui joue a des échelles

temporelles et spatiales différentes.

Cependant, l'impact des changements climatiques sur les processus de dénudation reste
largement débattu et controversé. Une des études phares de ce débat est celle de Molnar et
England parue en 1990 dans la revue Nature et intitulée "Late Cenozoic uplift of mountain
ranges and global climate change: chicken or egg?". Dans cet article, les auteurs postulent que
le refroidissement global de la fin du Cénozoique (~2.5 Ma) seraient a l'origine d'une
augmentation des taux de dénudation qui ont eu pour conséquence la surrection des chaines
de montagnes. Ils proposent l’existence d’une boucle de rétroaction positive entre le
refroidissement climatique de la fin du Cénozoique et le soulevement des reliefs alpins, dans
lequel la dénudation et le rebond isostatique induit seraient les courroies de transmission.
Cette hypothese a été partiellement disputée par Raymo et Ruddiman en 1992 avec l'article
"Tectonic forcing of Late Cenozoic climate” paru aussi dans la revue Nature. . Les auteurs ne
sont pas contre l'idée de la rétroaction positive, mais ils insistent sur la nécessité d’une
primauté temporelle de la surrection des chaines de montagnes. Ensuite seulement le climat a
été modifié, et a entrainé une hausse des taux de dénudation, amplifiant le soulevement

initial.

La question centrale des interactions réciproques entre fluctuations du climat, tectonique et
taux de dénudation a été reprise et déclinée en plusieurs thématiques : sur l'impact de la
dénudation glaciaire sur les reliefs (Egholm et al., 2009; Herman et al., 2013; Koppes and
Montgomery, 2009), des variations de l'altération chimique au cours du temps (von
Blanckenburg et al., 2015; Misra and Froelich, 2012; Willenbring and von Blanckenburg,
2010), ou encore du role des oscillations climatiques Quaternaires sur les taux de dénudation
globaux (Molnar, 2004). Certaines de ces études ont produits des résultats en apparence
contradictoires et des discussions intenses, notamment sur la fiabilité des données et la
maniére de les interpréter (Herman et al., 2013; Herman and Champagnac, 2016; Norton and
Schlunegger, 2017; Sadler, 1999; Schildgen et al., 2018; Willenbring and von Blanckenburg,
2010).
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Ces themes de recherche ont aussi motivé le développement de nouvelles méthodes de
quantification des processus de dénudation, appliquées soit aux archives sédimentaires
(isotopes cosmogéniques et thermochronologie) soit aux roches en place (thermochronologie).
Néanmoins, la question des modalités de l'impact des varaitions climatiques sur la dynamique
de dénudation reste entiere (Herman and Champagnac, 2016 vs Norton and Schlunegger, 2017
vs Willenbring and Jerolmack, 2016). Ce manque de consensus scientifique est la conséquence

de plusieurs facteurs :

- Les hypotheses géologiques et géomorphologiques intrinseques a chaque
méthode de quantification employée, qui peuvent générer des biais et rendent
la comparaison inter méthode compliquée.

- La difficulté en zone de tectonique active de discriminer le signal tectonique
du signal climatique (France-lanord, 1997; Puchol et al., 2017a).

- La difficulté de trouver des archives sédimentaires continues capables de

préserver le signal de dénudation (Romans et al., 2016).

Cette these s’inscrit donc dans ce grand débat et vise également a mieux appréhender l'impact
des variations climatiques au court terme (75 ka) sur les taux de dénudation dans le contexte

d'un systéme sédimentaire « d’école » (Le Var, Alpes Maritimes — France).

La justification de l'étude a court terme (75 ka) est multiple. Premierement, la qualité des
enregistrements sédimentaires se dégrade avec le temps, si bien que les enregistrements jeunes
permettent de maximiser les chances de préservation du signal climatique et de dénudation
associée. Deuxiémement, cette échelle de temps courte de quelques ka permet de s'affranchir
des variations du flux tectonique géodynamique. Troisiemement, la période étudiée couvre la
transition d'un cycle glaciaire (fin du Pléistocéne) vers un cycle interglaciaire (Holocéne), et
permet donc d'appréhender deux dynamiques de dénudation distinctes : une dynamique de
période glaciaire caractérisée par la présence de glaciers, et une dynamique interglaciaire
caractérisée la prépondérance des processus fluviatiles. En effet, ces 75 ka couvrent a la fois
des oscillations rapides millénaires en conditions glaciaires et péri-glaciaires (entre 75 et 26.5
ka) mais aussi, et surtout, la transition climatique glaciaire-interglaciaire de grande amplitude,
qui s’est produite depuis le dernier maximum glaciaire (26.5 et 19 ka), la déglaciation (19 —

11.5 ka) jusqu’a I’'Holocene (11.5 ka — actuel).

Le choix du bassin versant du Var comme zone d'étude est justifié par la capacité du systeme
sédimentaire a réagir aux changements de conditions climatiques (Petit et al., 2017; Rolland

et al., 2017; Saillard et al., 2014) et a enregistrer avec une haute résolution et de maniere
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continue des traces de ces changements dans un dépdt sous-marin (Bonneau et al., 2014,
2017; Jorry et al., 2011; Mulder et al., 1998).

Cette reconstruction des taux de dénudation s’appuiera sur les isotopes cosmogéniques.
L'utilisation des isotopes cosmogéniques comme traceur de la dénudation est particulierement
pertinente ici en raison de l'intégration du taux de dénudation sur l'ensemble du bassin
versant (von Blanckenburg, 2005; Brown et al., 1995) et de la capacité de la méthode a
enregistrer des variations hautes fréquences/fortes amplitudes du taux de dénudation (Schaller

and Ehlers, 2006).

La bourse de theése a été financée conjointement par la Région Lorraine/Grand Est et par le
CNRS. Le financement de son fonctionnement a été assuré par le projet ANR EroMed Impact
of glacial-interglacial cycles on denudation rates in Western Mediterranean (PI : P.-H. Blard,

2017-2021).

Le manuscrit est organisé en deux parties et six chapitres. La premiere partie est constituée
d'un état de l'art de la question scientifique (chapitre 1), d'une présentation du systéme
sédimentaire continental et sous-marin du Var (chapitre 2) et enfin d'un exposé des méthodes
et outils utilisés (chapitre 3). La seconde partie du manuscrit regroupe les résultats et
interprétations acquis au cours de cette these. Plus précisément, le chapitre 4 détaille la
dynamique de la dénudation actuelle du Var présenté sous forme d'un article publié en 2019
a Farth Surface Dynamics. Le chapitre 5 est consacré a 1'étude des enregistrements
sédimentaires du Var et vise a déterminer 1'évolution des taux de dénudation et des sources
sédimentaires au cours des derniers 75 ka. Ce chapitre est présenté sous la forme d'un article,
actuellement en review a Nature Geoscience. Enfin, le chapitre 6 présente les résultats d'un
modele de mélange sédimentaire appliqué a 1'échelle des Alpes dans le but afin de déconvoluer
la contribution de la dénudation glaciaire de celle de la dénudation fluviale dans les bassins

versants partiellement englacés.
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1. Les mécanismes de la dénudation

Les reliefs terrestres et leurs évolutions sont contrdlés par le couplage complexe des processus
endogenes (telle la dynamique tectonique) et exogenes (telle la dénudation) du globe terrestre.
La dénudation est une force destructive dont l'action premiere consiste a redistribuer de la
matiere a la surface terrestre. Les conséquences de cette action sont multiples; la dénudation
fagonne les paysages (Mudd and Furbish, 2004; Turkington et al., 2005), modifie les
contraintes internes de la lithosphere (Gilchrist and Summerfield, 1990), participe a la genese
des sols (Montgomery, 2007; Stockmann et al., 2014) et joue un role majeur dans le cycle du
CO, (West, 2012). Le processus global de dénudation regroupe en réalité deux agents
distincts, 1'altération et 1'érosion. La somme de ces agents, responsable de 1'abaissement de la

surface topographique, est définie par le terme dénudation, si bien que:

Dénudation = altération + érosion

13



Premiere partie - Chapitre 1

1.1. L'altération

L'altération constitue la premiere étape du processus de dénudation et regroupe les différents
mécanismes de désintégration in-situ des roches, le tout sans mouvement de matiere.
L'altération implique une modification des propriétés physiques, chimiques et minéralogiques
de la roche en fonction des conditions environnementales dans lesquelles elle se trouve. Les
processus d'altération peuvent étre divisés en trois catégories : l'altération physique,
l'altération chimique et l'altération biologique; bien qu'il soit difficile dans la nature de les

distinguer 1'une de l'autre car ils agissent généralement simultanément (Fairbridge, 1968).

L'altération physique entraine un changement des propriétés physiques de la roche, en la
désagrégeant en fragments plus petits. Les principaux processus d'altération physique sont les
variations de contraintes liées a l'action du gel, les changements de températures, ou des

phases successives de séchages et mouillages (Huggett, 2016).

L'altération chimique produit des modifications dans la composition chimique des minéraux,
entrainant le fractionnement des roches. A la différence de Paltération physique, qui conduit &
la rupture des matériaux exposés, I’altération chimique agit directement sur le réseau cristallin
et déstructure les minéraux. L'altération chimique résulte de l'interaction entre une solution
d'attaque (en général l'eau) et la roche cible (Daniel et al., 1997). Les principaux mécanismes
de l'altération chimique sont la dissolution, 1'hydratation, 1'hydrolyse, l'oxydation et la

corrosion (Goudie, 2013).

L'altération biologique est causée par l'action des plantes et animaux sur la roche, qui peut
étre de nature physique ou chimique. Par exemple, les racines des arbres, poussant dans les
fissures de la roche ont un effet biomécanique : & mesure qu’elles grandissent, la pression
croissante peut entrainer la fracture de la roche (Huggett, 2016). Les plantes contribuent aussi
de maniére significative a 'altération chimique des roches et des minéraux, principalement en
raison du fait qu’elles produisent des quantités abondantes d’acides organiques (Goudie,

2013).

1.2. L'érosion

L'érosion est la somme de tous les processus par lesquels les produits de 1'altération sont mis
en mouvement (Huggett, 2016). Au sens le plus large, 1'érosion consiste & transporter les
sédiments depuis l'amont vers une zone de stockage en aval. Les principaux agents de
I'érosion sont l'eau, la glace, le vent et la gravité sous formes de processus de versants

(éboulements, glissements de terrain, fluages).
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2. Les techniques de mesures

2.1. Les flux sédimentaires

Historiquement, les premiers taux de dénudation ont été calculés en mesurant le flux
sédimentaire exporté par les rivieres (Menard, 1961). Le principe est la suivant; le flux
sédimentaire contient trois composantes distinctes: le flux suspendu, le flux dissous et la
charge de fond. Si les trois composantes sont connues, alors un taux de dénudation peut étre
calculé pour le bassin versant que la riviere draine (Burbank and Anderson, 2011). Plusieurs
limites méthodologiques sont cependant a prendre en compte. Premiérement, il est important
de distinguer la différence entre la production et 1'export des sédiments par les rivieres. C'est
particulierement important dans le cas de dépot temporaire de sédiments dans la plaine
alluviale, le flux sédimentaire mesuré sera inférieur au taux de dénudation réel.
Deuxiemement, des mesures fiables de chacune des trois composantes sont difficiles a obtenir
et sont souvent extrapolées a partir de lois théoriques ou de mesures limitées dans le temps et

dans l'espace qui ne sont pas forcément représentatives de la dynamique sédimentaire au long

terme (Burbank and Anderson, 2011).

2.2. Les isotopes cosmogéniques

Les mesures de concentrations des isotopes cosmogéniques dans des grains quartz provenant
de sédiments de riviere peuvent étre utilisées pour estimer des taux de dénudation moyennés
sur l'ensemble d'un bassin versant (von Blanckenburg, 2005; Gosse and Phillips, 2001;
Granger and Riebe, 2013). Les bassins a dénudation lente géneérent des sédiments avec une
forte concentration de nucléides cosmogéniques car la particule de quartz réside pres de la
surface terrestre la ou sont produits les isotopes cosmogéniques pendant des milliers, voire des
dizaines de milliers d'années. A l'inverse, des sédiments produits dans des bassins avec un fort
taux de dénudation vont avoir une faible concentration en isotopes cosmogéniques, reflétant
son court temps de résidence pres de la surface terrestre. Cette méthode est applicable en
routine sur des lithologies contenant du quartz mais peut aussi étre utilisée sur des lithologies
carbonatées (Fleming et al., 1999) ainsi que sur des roches volcaniques (Gayer et al., 2008;
Puchol et al., 2017b). Cette méthode de détermination des taux de dénudation est développée

plus en détail dans le chapitre 3 de ce manuscrit.

2.3. La thermochronologie

La thermochronologie permet la quantification des vitesses d'exhumation des roches (Hodges,
2014; Reiners et al., 2005; Reiners and Brandon, 2006). Cette méthode repose sur les

mesures isotopiques de certains gaz rares et/ou de traces de fissions (dommages dans le réseau
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cristallin 1ié & la radioactivité naturelle) piégés/formés dans des minéraux uraniferes en
dessous d'une plage de température (Dodson, 1973). Cette plage de température, appelée
"plage de fermeture' est reliée a une profondeur via le gradient thermique terrestre. En
conséquence, un échantillon a la surface ayant peu de traces de fission et une faible
concentration en gaz rares cibles aura passé la plage de fermeture récemment et donc mis peu
de temps pour étre exhumé et atteindre la surface. Inversement, les échantillons ayant une
forte concentration en gaz rares cibles traduisent une vitesse d'exhumation faible. Des taux de
dénudation peuvent étre déduits en considérant que l'exhumation survient en réponse a un
épisode de dénudation en surface (Ring et al., 1999). 1l existe cependant plusieurs incertitudes
liées & ces interprétations, notamment le fait que les gradients thermiques passés soient

difficiles a estimer et que les plages de fermetures sont dépendantes du taux de refroidissement

(Burbank and Anderson, 2011).

3. Les variations spatiales des taux de dénudation

Les taux de dénudation varient d'au moins de six ordres de grandeurs a la surface du globe,
allant de moins d'un micrometre par an sur les roches dans le désert plat et extrémement
aride de 1'Atacama en Amérique du Sud, & >10 mm.a' sur l'ile de Taiwan (Bierman and
Montgomery, 2014). Cette variabilité spatiale des taux de dénudation est expliquée par la

variabilité des facteurs de contréle sur la dénudation.

3.1. Compilation globale

A 1'échelle mondiale, une comparaison des trois méthodes de mesures présentées plus haut
peut étre faite. Les valeurs de flux sédimentaire sont tirées de la base de données MES9I2+
(Syvitski and Milliman, 2007) et reprise par Burbank and Anderson (2011). Les valeurs de
dénudation par isotopes cosmogéniques proviennent de la base de données en ligne OCTOPUS

(https://earth.uow.edu.au/) (données a jour en juillet 2019) (Codilean et al., 2018a). Les

valeurs de dénudation par thermochronologie proviennent de la compilation de Herman et al.,
(2013). Plusieurs observations sont possibles a partir de la Figure 1-1. Premiérement, il y a un
biais spatial dans la répartition des données entre les trois méthodes. Les données de
thermochronologie sont disponible in-situ pour les chaines de montagnes, alors que les valeurs
de flux sédimentaires et d'isotopes cosmogéniques sont moyennées sur un bassin versant. Il y a
aussi une concentration des données en Europe, Amérique du Sud et Asie Centrale alors que
certains continents comme 1'Afrique sont tres peu étudiés. Deuxiemement, il semblerait que
les valeurs de taux de dénudation mesurés refletent principalement la méthode utilisée. Par
exemple, dans les Alpes, les trois méthodes peuvent étre comparées mais les résultats

divergent.
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Figure 1-1 : Taux de dénudation & 1'échelle mondiale suivant trois méthodes de détermination. (a) Flux
sédimentaires tirés de Syvitski and Milliman (2007). (b) Taux de dénudation par isotopes cosmogéniques
extraits de la base de données OCTOPUS (Godard et al., 2012). (c) Taux de dénudation mesurés par
thermochronologie extraits de la compilation de (Codilean et al., 2018b). Seuls les taux mesurés sur 0-2 Ma

sont considérés.
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Cette disparité est principalement due aux limites méthodologiques intrinseques a chaque
méthode. Il a notamment été démontré que les valeurs de flux sédimentaires sont dépendantes
de l'échelle spatiale de 1'étude. Les mesures de flux sédimentaires de maniére générale
diminuent avec l'augmentation de la superficie du bassin versant en raison du piégeage et du
stockage des sédiments en aval dans des zones de plaines alluviales ou des terrasses et du
déclin général de la pente moyenne du bassin versant lorsque la superficie augmente (Figure
1-2) (Bierman and Montgomery, 2014). En revanche les taux de dénudation mesurés a
I'échelle du bassin versant par isotopes cosmogéniques ne sont pas affectés par la taille du

bassin versant (Figure 1-2) (Bierman and Montgomery, 201/).

Les valeurs de dénudation par thermochronologie présentées dans la Figure 1-1 sont des

interpolations de données discrétes (Herman et al., 2013), qui sont d'autant plus restreintes a
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Figure 1-2 : Taux de dénudation en fonction de l'aire drainée. (a) Taux de dénudation par mesure de

flux sédimentaires, tirée de (Codilean et al., 2018b). (b) Taux de dénudation par isotopes cosmogéniques,

données extraites de la base de données OCTOPUS (Codilean et al., 2018b).
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des zones montagnardes. L'emprise spatiale de la thermochronologie est donc tres réduite, ce

qui limite la comparaison directe avec les flux sédimentaires ou isotopes cosmogéniques.

La notion d'échelle spatiale est donc importante a considérer dans 1'étude des taux de
dénudation. La méthode par isotope cosmogénique integre de maniere continue les taux de
dénudation sur une surface (contrairement a la thermochronologie) et n'est pas dépendante de
I'échelle d'analyse (contrairement aux flux sédimentaires), ce qui en fait la méthode

préférentielle.

3.2. Les facteurs de controle de la dénudation

3.2.1. Les parametres morphologiques

Plusieurs études sur les taux de dénudation dans divers contextes topographiques, climatiques
et tectoniques ont identifié le relief (différence entre l'altitude minimale et maximale,
indicateur indirect de la pente moyenne) comme étant le facteur principal de contréle des
taux de dénudation (Ahnert, 1970; Montgomery and Brandon, 2002; Summerfield and
Hulton, 1994). Dans une étude novatrice, Ahnert (1970) propose une relation linéaire entre le
relief (< 3 000 m) et les taux de dénudation (< 0.45 mm.a") pour des bassins versants aux
latitudes moyennes. Cette relation linéaire est confirmée par d'autres auteurs, notamment
Summerfield et Hulton (199/) qui élargissent le champ d'étude & une échelle spatiale plus

grande, incluant des bassins versants des latitudes basses (Figure 1-3).
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Figure 1-3 : Taux de dénudation en fonction du relief topographique. Il existe une relation linéaire pour les bassins

2
Mean relief (km)

des latitudes moyennes et pour des taux de dénudation modestes. (a) Données de Ahnert (1970), reprises par
(Codilean et al., 2018b). (b) Données de Summerfield et Hulton (1994), reprises par Montgomery and Brandon
(2002).
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En parallele, d'autres études localisées dans des zones pentues observent 1'existence d'un seuil
critique de pente a partir duquel les taux de dénudation sont découplés de cette relation
linéaire (Binnie et al., 2007; Montgomery and Brandon, 2002) (Figure 1-4). Ce seuil
morphologique a été interprété comme marquant la transition de processus de dénudation de
nature diffusifs vers des processus de détachement (comme des éboulis ou glissements de
terrains). Le passage de ce seuil induit que de faibles changements dans l'angle de pente

produiront de grandes variations de taux de dénudation (Roering et al., 1999, 2007).

Le seuil de pente critique n'est pas universel et dépend d'une variété de facteurs climatiques,
lithologiques et environnementaux (Hurst et al., 2013; Roering et al., 2007). Les valeurs
reportées dans le littérature varient de 22° & 33.5 ° (Binnie et al., 2007; Montgomery and
Brandon, 2002; Ouimet et al., 2009; Wittmann et al., 2007). Des compilations a 1'échelle
mondiale pointent aussi la pente comme facteur principal de contrdle des taux de dénudation
(Portenga and Bierman, 2011; Willenbring et al., 2013). En utilisant la base de données
OCTOPUS (Codilean et al., 2018b), on observe bien une relation non-linéaire entre la pente
moyenne d'un bassin versant et le taux de dénudation calculé (Figure 1-4). Ceci confirme la

double dynamique séparant les zones en dessous du seuil de pente, de celles au dessus du seuil

de pente.
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Figure 1-4 : Relation non linéaire entre la pente moyenne d'un bassin versant et les taux de dénudation. (a)

Compilation de données tirée de Allen (2017) : NZ = Nouvelle Zélande, H = Himalaya, T = Taiwan, BC =

Colombie Britannique, OM = Montagnes Olympiques, D = Denali, A = Alpes, G = Ganges, B = Brahmaputra.

(b) Taux de dénudation de la base de données OCTOPUS (Codilean et al., 2018b).
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3.2.2. La dynamique tectonique

Le souléevement tectonique joue également un réle important dans le controle des taux de
dénudation. Le soulevement et la dénudation, sont les composants fondamentaux des systémes
géomorphodynamiques et sont fonctionnellement liés les uns aux autres dans un processus de
rétroaction négative (Gregory and Goudie, 2011). Lorsque le souléevement prédomine, le relief
augmente et, par conséquent, le taux de dénudation est plus rapide, notamment au dessus du
seuil critique de pente. L’augmentation du taux de dénudation peut éventuellement équilibrer
les processus orogéniques; dans ce cas, les reliefs ne changent pas d'altitude. Lorsque la
dénudation surpasse les effets orogéniques, alors les élévations commencent & baisser et, par

conséquent, le taux de dénudation ralentit jusqu'a la fin du processus (Goudie, 2013).

L'influence de la dynamique tectonique sur la dénudation a été observée dans plusieurs
contextes. Au Chili, Starke et al., (2017) observent sur 33 bassins versants une claire
corrélation entre les taux de dénudation et la dynamique tectonique locale de soulevement.
Des conclusions similaires ont été tirées dans 1'Himalaya (Scherler et al., 2014) et dans les
Andes Boliviennes (Safran et al., 2005). Dans le Yosemite National Park dans 1'Etat de
Californie (USA), c'est un autre aspect de l'activité tectonique qui conditionne la variabilité
spatiale de la dénudation (Dihnforth et al., 2010). Dans ce cas-ci, c'est 'impact des failles qui
fracture la roche et la fragilise, résultant en une augmentation localisée des taux de

dénudation.
3.2.3. La lithologie

Les lithologies des roches exercent un contréle important sur les dynamiques de dénudation
via la notion d'érodalibilité des roches. Dans cette perspective, les roches sont souvent
qualifiées de «dures» ou «résistantes» et «faibles» ou «non résistantes» aux processus de
dénudation (Goudie, 2013). Des différences lithologiques peuvent ainsi étre a l'origine de
variations spatiales des taux de dénudation comme en Bolivie (Aalto et al., 2006; Kober et

al., 2015), en Corse (Molliex et al., 2017) ou au Tibet (Palumbo et al., 2010).
3.2.4. Les parametres climatiques

Le climat exerce un contrdle sur les processus de dénudation agissant a la surface terrestre. Ce
contrdle est lié aux éléments climatiques (température, précipitation, vent) qui agissent sur le

type et l'intensité de l'altération.

Les facteurs environnementaux relatifs a l'intensité de 'altération physique et a l’altération

chimique varient principalement en fonction de la température et de la quantité d’humidité
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Figure 1-5 : Impact des parameétres climatiques sur le type d'altération. Tirée de Huggett (2016).

(Figure 1-5). L'altération chimique domine dans les climats chauds et humides, tandis que
l'altération physique prévaut dans les climats froids et secs, ou l'altération chimique progresse
lentement. L'altération chimique a tendance a diminuer avec l'altitude et aux hautes
latitudes, tandis que l'altération physique a tendance a augmenter avec l'altitude et aux
hautes latitudes (Bierman and Montgomery, 2014). En outre, les conditions climatiques,
favorisent l'action d'un agent érosif par rapport a un autre : les processus d'érosion fluviale
deviennent dominants dans les zones ou la quantité de pluie est suffisante pour garantir
I'écoulement pérenne des eaux. L'érosion éolienne est particulierement efficace lorsque
I'humidité est faible et les glaciers ne peuvent exister que lorsque les basses températures et

les précipitations le permettent (Goudie, 2013; Huggett, 2016).

A une échelle plus locale, le climat peut aussi étre un facteur prédominant. C'est notamment
le cas dans les Alpes ou les basses températures sont associées au phénomene de frost-cracking
qui intensifie la dénudation (Delunel et al., 2010). Dans la cordillere des Andes, ce sont les
variations des précipitations a 1'échelle orogénique qui contrélent les taux de dénudation
(Kober et al., 2007). Sur le long terme, les taux de dénudation ont été aussi corrélés avec les
précipitations, comme dans la chaine des Cascades dans 1'Etat de Washington (USA) (Reiners

et al., 2003) et au Kenya (Garcin et al., 2017).
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3.2.5. La végétation

L'impact de la végétation sur la dénudation dépend principalement du type de végétation en
place (Schmid et al., 2018). Un couvert végétal épais limite 1'écoulement des eaux et l'impact
du vent. Néanmoins, la présence de la végétation peut dans certains cas favoriser les processus
de dénudation comme dans le cas de racines qui peuvent provoquer des ruptures dans le
substratum rocheux, facilitant ainsi la dénudation. Cependant, dans la majorité des cas, la
présence de végétation limite plus que favorise la dénudation (Goudie, 2013). Ce rdle
protecteur de la végétation a été observé dans divers contextes comme au Chili (Schaller et

al., 2018), au Kenya (Acosta et al., 2015) et en Himalaya (Olen et al., 2016).

Les facteurs de contréle des taux de dénudation sont donc multiples et de nature variable. En
conséquence, la variabilité spatiale des taux de dénudation a 1'échelle mondiale n'est pas

explicable par un unique facteur mais par la combinaison de plusieurs parametres.

3.3. Notion de temps d'intégration

La comparaison entre les trois méthodes présentée en début de chapitre demande aussi de
s'intéresser a la notion de temps d'intégration. Le temps d'intégration est propre a chaque
méthode et désigne la période sur laquelle le taux de dénudation mesuré est moyenné (Figure
1-6). Pour les flux sédimentaires, le temps d'intégration des mesures dépend directement des
périodes de jaugeage disponibles, si bien que cette méthode a essentiellement une portée
maximale de 100 ans. Pour les isotopes cosmogéniques, le temps d'intégration correspond
typiquement au pas de temps nécessaire pour dénuder 60 cm de roche (von Blanckenburg,
2005). Pour les bassins connaissant des taux de dénudation rapides, la méthode de mesure de

concentration en isotopes cosmogéniques enregistre le taux de dénudation moyen pendant
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Figure 1-6 : Temps d'intégration et périodes de perturbations. Adaptée de Romans et al., (2016)
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I'Holocene récent (par exemple, I'Himalaya a un taux de dénudation moyen actuel mesuré par
""Be de 1.3 mm.a™ (Lupker et al., 2012), ce qui induit un temps d'intégration inférieur a 500
ans). Pour les bassins dans des zones cratoniques a érosion lente, cette méthode permet
d'enregistrer des taux de dénudation sur 100 000 ans ou plus (von Blanckenburg, 2005). C'est
notamment le cas en Namibie ol des taux de dénudation par “Be de 0.005 mm.a’ ont été
mesurés sur des inselbergs (Cockburn et al., 1999), ce qui correspond a un temps d'intégration
de 120 000 ans. La thermochronologie quand a elle, est applicable pour l'interprétation des
taux de dénudation a long terme, a 1'échelle orogénique (10° - 107 ans) (Reiners and Brandon,
2006). Les temps d'intégration sont donc différents suivant les méthodes. Ces dernieéres ne
permettent donc pas d’étudier tous les facteurs de controle qui posseédent eux aussi des temps
caractéristiques différents. Il est donc essentiel d'envisager la nature et la périodicité des
forcages potentiels sur les taux de dénudation et choisir en conséquence une méthode sensible
au forcage que l'on cherche & observer. Inversement, il est aussi possible de choisir une

méthode insensible au forcage que 1'on cherche a négliger.

4. Les variations temporelles des taux de dénudation

Au cours des trente dernieres années, de nombreux articles ont étudié les variations
temporelles des taux de dénudation. L'accent a été mis sur les possibles liens de causalité
entre les variations climatiques a 1'échelle des temps géologiques et les processus de
dénudation. Plus particulierement, les conséquences du refroidissement global pendant le
Cénozoique tardif (Lisiecki and Raymo, 2005) (marqué par l'apparition des glaciation dans
I'hémisphere Nord il y a 2.6 Ma (Raymo, 1994)) sur les taux de dénudation restent floues
(Herman and Champagnac, 2016; Norton and Schlunegger, 2017; Willenbring and Jerolmack,
2016). L'incertitude provient principalement d'un manque de consensus lié aux limites
inhérentes a chacune des méthodes utilisées pour reconstruire les taux de dénudation passés et
a la difficulté d'isoler les contributions respectives de la tectonique et du climat. Les

mécanismes et archives des variations passées du climat sont détaillés ci-dessous.

4.1. Evolution climatique

Sur les derniers 2.6 Ma le climat terrestre global a évolué de maniere cyclique, avec des cycles
de 40 ka entre 2.6 et 1 Ma, et des cycles de 100 ka depuis 1 Ma (Berger, 1988; Lisiecki and
Raymo, 2005). La cause de ces changements sont les variations des parameétres orbitaux de la
Terre (obliquité, précession, excentricité), qui modifient la quantité et la répartition de
Iénergie solaire estivale reque dans les hautes latitudes de I'Hémisphere Nord (Cohen and
Gibbard, 2019; Imbrie and Imbrie, 1980; Milankovitch, 1941; Roe, 2006). Si le forgage initial

est astronomique, la rythmicité et 'amplitude des cycles climatiques de 100 ka depuis 1 Ma
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sont imposées par la dynamique interne de la Terre, notamment par le couplage entre la
ventilation océanique et la taille des calottes de glace. L’interaction dynamique entre ces
enveloppes fluides controle en effet la variabilité de I'albédo, du CO,, et des poussieres, et
donc le bilan radiatif global, ce qui amplifie les variations d’insolation et permet d’expliquer
les variations observées de la température moyenne mondiale - de l'ordre de 6°C entre les
périodes interglaciaires et les périodes glaciaires (Friedrich et al., 2016; Roe, 2006). (Il est
probable que ce soit 'inertie propre au cycle de croissance-fonte des calottes de I’Hémisphere
Nord, notamment de la calotte Laurentide, qui impose la rythmicité de 100 ka (Clark et al.,
2006 ).

Ces alternances de glaciations et de déglaciations depuis 1 Ma sont non seulement attestées
dans les archives marines (Lisiecki and Raymo, 2005) mais aussi dans les carottes de glaces
(EPICA community members, 2004). Elles sont suffisamment harmonieuses, répétitives et
ubiquistes pour avoir justifié une subdivision climato-stratigraphique. Cette classification est
basée sur les fluctuations temporelles de la composition isotopique de l'oxygene définis a partir
du 8”0 de l'eau des océans et appelée les stades isotopiques marins (Marine Isotopic Stage -
MIS). Les derniers 75 ka couvrent deux époques climatiques distinctes : 1'Holocene (11.7 ka -
présent, MIS 1) qui est 1'époque interglaciaire actuelle et le Pléistocéne Supérieur, entre 75 et
11.7 ka, qui regroupent les MIS 2-3-4, correspondant a la derniére période glaciaire du

Quaternaire (« Wiirm », selon la terminologie des géographes) (Walker et al., 2009).

La variabilité du climat global est reconstituée a partir d'analyses du 8O enregistré dans les
foraminiferes (Lisiecki and Raymo, 2005) ou dans les carottes glaciaires (Andersen et al.,
2004). Le 8"0 est utilisé comme indicateur de la température de 1'eau de mer (et du volume
de la glace continentale) au moment de la formation des foraminiféeres ou comme proxy de la

température de l'air au moment de la formation des flocons de neige (Figure 1-7).
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Figure 1-7 : Courbe 8"®0 du forage NGRIP au Groenland (Codilean et al., 2018b). Les événements de Heinrich
sont marqués en gris et numérotés de HS 1 & HS 6 (Hemming, 2004). Les cycles de Dansgaard-Oeschger sont
numérotés de 2 a 19. LGM = Last Glacial Maximum (Andersen et al., 2004), BA = Bglling-Allerod. YD =

Younger Dryas.
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Ces enregistrements indiquent que "'Hémispheére Nord, pendant la période comprise entre 75
et 11.7 ka (MIS 2-3-4, fin du Pléistoceéne) était caractérisé par des conditions glaciaires
partiellement instables. En effet, les températures du Groenland et de I’Atlantique Nord ont
présenté pendant cette période une variabilité climatique interne avec une alternance de
stades (périodes froides) et d’interstades (périodes plus chaudes) qui se succedent
périodiquement avec une fréquence de 1000 ans environ (Andersen et al., 2004). Les
interstades sont alors marqués par un 80 plus élevé dans les glaces et plus léger dans 1'eau
de mer. A l'inverse, les stades sont marqués par une baisse du 80 dans les glaces et une
augmentation dans l'eau de mer (Johnsen et al., 1997). Si les interstades correspondent a de
courtes périodes de réchauffement abrupts, ils n’ont cependant pas été suffisants pour sortir

des conditions glaciaires.

Dans le détail, cette cyclicité climatique déduite du 8'*0 de la glace du forage NGRIP est tres
nette pendant le stade isotopique 3 (Figure 1-7). (Andersen et al., 2004). Elle met en évidence
trois phénomenes : les évenements de Heinrich, les cycles de Dansgaard-Oeschger et les cycles
de Bond. Les évenements de Heinrich, numérotés de H1 a H6 correspondent a des débacles
massives d'icebergs se produisant tous les 7 000 a 15 000 ans et qui sont enregistrées dans les
sédiments marins (Hemming, 2004). Entre chaque événement de Heinrich, des oscillations
rapides avec des fortes amplitudes sont visibles. Il s'agit des cycles de Dansgaard-Oeschger qui
ont une périodicité d'environ 1 470 ans (Schulz, 2002) et qui se traduisent par une
augmentation rapide des températures en quelques décennies suivie par un refroidissement
graduel sur une période plus longue (Bond et al., 1993). Les cycles de Dansgaard-Oeschger
sont regroupés par 3 ou 4 pour former un cycle de Bond caractérisé par un refroidissement
progressif jusqu'a un éveénement de Heinrich, suivi in fine par un réchauffement brusque juste

apres (Alley, 1998; Bond et al., 1999).

Ainsi, pour la période couverte par ce travail (0 - 75 ka), on peut distinguer plusieurs phases

(Figure 1-7) :

- 1'Holocene : entre 11.7 ka et l'actuel, caractérisé par les conditions les plus chaudes et
stables.

- la déglaciation : entre 19.5 ka et 11.7 ka, comprenant les oscillation du Bglling-Allergd
(réchauffement brutal entre 14.7 et 12.7 ka) et le Dryas Récent (Younger Dryas)
(refroidissement suivant le Bolling-Allergd entre 12.9 et 11.7 ka).

- le Dernier Maximum Glaciaire (DMG) (Last Glacial Mazimum) : entre 26.5 ka et 19 ka
(Clark et al., 2009), caractérisé dans les Alpes par l'extension maximale des glaciers et

par un niveau marin bas.
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- le stage isotopique 3 : entre 57 ka et 28 ka, caractérisé par l'alternance des cycles de
Dansgaard-Oeschger.

- Le stade isotopiques 4 : entre 57 et 71 ka, caractérisé par des conditions froides proches
de celles du LGM.

- Le stade isotopique 5c : entre 96 et 71 ka, caractérisé par la présence de deux

réchauffements notables a 71 et 77 ka (Svensson et al., 2017).

4.2. Les variations des taux de dénudation au long terme (> 100

ka)

Les études traitant des variations des taux de dénudation sur des périodes supérieures a 100

00 ans sont détaillées ci-dessous en fonction de la méthode utilisée.

4.2.1. Flux et taux de sédimentation

Historiquement, les taux de sédimentations ont été utilisés pour estimer les premiers paléo-
taux de dénudation, souvent sous la forme de flux sédimentaires. Ces flux ont d'abord été
mesurés dans les océans a la fin des années 1970 dans le cadre du Deep Sea Drilling Project
(Davies et al., 1977) et pointent vers une augmentation d'un facteur trois des taux de

sédimentation depuis le Miocene Moyen (environ 15 Ma) (Figure 1-8).
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Figure 1-8 : Taux de sédimentation mondiaux observés (courbe pleine) et reconstruits en

prenant compte du recyclage sédimentaire par la subduction des plaques tectoniques. Tirée de

(Hemming, 2004).
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L'interprétation de cette augmentation est bréve, mais les auteurs suggerent que puisque
l'augmentation des taux est visible a 1'échelle mondiale, alors la cause doit aussi étre mondiale
(Hay et al., 2002). Dans la foulée, plusieurs auteurs ont avancé l'impact potentiel du climat
sur ces taux de sédimentation, notamment via les effets de changements de végétation

(Donnelly, 1982) et les variations de l'altération chimique (Hay et al., 2002).

Cependant, plusieurs arguments remettent en cause l'augmentation méme des taux de
sédimentation, particulierement, le recyclage des sédiments les plus anciens par la subduction
(Hay et al., 2002) et la remobilisation de sédiments stockés sur les plateaux continentaux lors
des baisses de niveaux marins associées aux périodes glaciaires (Hay and Southam, 1977).
D'autres études se sont ensuite consacrées aux enregistrements sédimentaires continentaux

pour s'affranchir de ces limites.

Dans les Alpes, Kuhlemann et al., (2001, 2002) ont reconstitué des budgets sédimentaires en
calculant des volumes a partir des épaisseurs connues des strates sédimentaires des bassins
circumalpins. Ces reconstitutions remontent jusqu'a 30 Ma et mettent en évidence une forte
augmentation des volumes sédimentaires provenant des Alpes entre 3 Ma et 1'actuel. Cette
augmentation a été attribuée a l'impact des glaciations dans 1'Hémisphere Nord et de la
dénudation glaciaire sur les Alpes (Kuhlemann et al., 2002). Zhang et al., (2001) puis Molnar
(2004) ont procédé a une analyse détaillée des taux de sédimentations & 1'échelle mondiale. Ils
observent une augmentation tres forte des taux de sédimentation débutant il y a 2 a 4 Ma
(Figure 1-9). Cette augmentation globale se produit dans de nombreuses régions du monde,
des tropiques aux plus hautes latitudes. Ils tirent la conclusion qu'une telle augmentation ne
peut &tre attribuée qu'a un processus synchrone a I'échelle mondiale : le changement
climatique. Plus précisément, ils désignent la transition il y a 3-4 Ma d'une période
climatiquement stable ou les paysages avaient atteint leur équilibre, a une période avec des
fluctuations climatiques fréquentes et abruptes empéchant les paysages d'atteindre des états

d'équilibres.

28



Contexte : facteurs de controle et évolution des taux de dénudation au cours du temps
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Figure 1-9 : Carte des taux de sédimentation mondiaux depuis 25 Ma. Tirée de (Clark et al., 2009).

Des limites méthodologiques inhérentes a 1'étude des taux de sédimentation doivent
néanmoins étre énoncées. Premiérement, certains dépots utilisés par Zhang et al., (2001) puis
par Molnar (2004) en Asie Centrale ont été datés de maniére erronée ce qui invalide leur
interprétation d'une augmentation des taux de sédimentation entre 4 et 2 Ma (Charreau et
al., 2009). Deuxiemement, il a été démontré que des enregistrements 1D (comme les taux de
sédimentations) sont difficilement exploitables comme traceurs de dénudation appliqués a des
surfaces 3D et ceci a cause des variations de la géométrie des dépots (Métivier, 2002).
Troisiemement, l'augmentation des taux de sédimentation vers le présent est remise en
question par 1'""effet Sadler'. Sadler (1981) démontre en effet que plus la durée d'observation
augmente, plus la probabilité d'inclure des phases de pauses sédimentaires provoque une

augmentation artificielle des taux vers le présent.
4.2.2. Altération chimique par isotopie du ’Be/?Be atmosphérique

D'autres études apportent une vision différente du probleme en s'intéressant non plus a la
dénudation totale mais aux variations temporelles de l'altération chimique. Le rapport
isotopique '"Be/?Be d'origine atmosphérique dans les sédiments marins a été utilisé pour
tracer les variations de 1'altération chimique dans des carottes provenant des océans Pacifique,
Arctique et Atlantique (Figure 1-10) (Willenbring and von Blanckenburg, 2010; Willenbring

and Jerolmack, 2016). Ce marqueur n'indique pas de variations systématiques claires de
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Figure 1-10 : Rapport "Be/’Be atmosphérique des océans au cours des derniers 13 Ma. (a) échantillons du
Pacifique (b) échantillons de 1'Océan Atlantique (rectangles oranges et triangles jaunes) et de 1'Océan

Arctique (ronds roses). Tirée de Willenbring and von Blanckenburg (2010)

I'altération chimique sur les derniers 10 Ma et les auteurs interprétent cette absence de
tendance comme la preuve d'une stabilité des taux d'altération et d'érosion (altération

physique) a 1'échelle mondiale (Willenbring and von Blanckenburg, 2010).

Cette interprétation est cependant nuancée par les incertitudes concernant l'impact du pH des
océans sur le comportement des isotopes du béryllium ainsi que par le fait que ce marqueur
est insensible aux variations d'altération des basaltes et carbonates (Willenbring and
Jerolmack, 2016). D'autre part, la relation proportionnelle théorique entre 1'altération
chimique et l'altération physique a été remise en question (Norton and Schlunegger, 2017).
Ainsi, une relative stabilité des taux d'altération chimique ne réfuterait pas forcément une

augmentation des taux d'altération physique.
4.2.3. Thermochronologie

Dans les années 2010, plusieurs études utilisent la thermochronologie pour s'affranchir des
limites méthodologiques des analyses sédimentaires et des incertitudes de l'interprétation du
rapport ""Be/’Be atmosphérique. Ces études s'intéressent a 1'impact spécifique des glaciations
et de la dénudation glaciaire, en faisant I'hypothese d'une dénudation accrue due aux glaciers
(hypotheése de Molnar and England (1990), reprise par Champagnac et al., (2014); Herman et
al., (2013) et Herman and Champagnac (2016)). Herman et al., (2013) présentent une

compilation mondiale de données thermochronologiques homogénéisées (Figure 1-11).
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Figure 1-11 : Différences des taux de dénudation entre 2-0 Ma et 6-4 Ma vus par la thermochronologie.

Tirée de Herman et al., (2013).

L'interprétation de cette compilation est largement basée sur la comparaison des taux de
dénudation entre 6-4 millions d'années et les taux entre 2-0 millions d'années. Ce pas de
temps a été choisi pour comparer la phase pré-refroidissement global (6-4 Ma) avec la phase
d'alternance de périodes glaciaire / interglaciaire (2-0 Ma). Cette comparaison indique
clairement une augmentation significative des taux de dénudation des chaines de montagnes
entre 6-4 Ma et 2-0 Ma. Cette augmentation a été interprétée par les auteurs comme étant

principalement due a la dénudation glaciaire.

Cette étude est la premiere reconstruction quantitative, directe et a l'échelle mondiale des
taux de dénudation suggérant un impact direct des variations climatiques via les glaciers.
Cependant, les auteurs reconnaissent un biais dans l'ensemble de données ou seuls des taux
d'exhumation suffisamment rapides permettent d'obtenir la précision nécessaire pour avoir
une faible incertitude. En conséquence, des variations pour des taux de dénudation faibles
sont possibles mais non détectables. Récemment, Schildgen et al., (2018) ont démontré que
I'étude de Herman et al., (2013) présentait des biais de corrélations spatiales dues a la
combinaison d'échantillons spatialement proches mais avec des histoires différentes. La
majorité de l'augmentation des taux de dénudation serait donc due a des artéfacts

méthodologiques (Schildgen et al., 2018).
4.2.4. Isotopes cosmogéniques

En parallele, plusieurs études appliquent la méthode des isotopes cosmogéniques aux archives
sédimentaires pour mesurer des paléo-taux de dénudation (Figure 1-12). Les contextes
topographiques ainsi que les objets d'études sont divers et les études ne couvrent pas les

mémes périodes. Plusieurs observations peuvent étre faites a partir de cette compilation.
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Premicrement, il y a une grande disparité dans les valeurs de taux de dénudation mesurés,
allant de 0.0002 mm.a"* (Ttalie : Cyr and Granger, 2008) & 2.44 mm.a™ (Argentine : Val et al.,
2016) (Figure 1-13). Cette gamme de valeurs est néanmoins beaucoup plus basse que celle
couverte par Herman et al., (2013) : de 0.0015 mm a’ (Himalaya) & 6.63 mm a' (Taiwan).
Deuxiemement, aucune tendance globale n'est discernable. Contrairement a la compilation de
Herman et al., (2013), la comparaison des taux de dénudation entre 6-4 Ma et 2-0 Ma ne
montre pas d'augmentation claire de la dénudation. Trois études interprétent leurs données
comme stables ou sans variation significatives : Cyr and Granger, (2008); Madella et al.,
(2018) et Oskin et al., (2017). 11 faut cependant noter que ces trois zones d'études
correspondent aux taux de dénudation les plus faibles de cette compilation, et présentent donc
des temps d'intégration tres longs : Cyr and Granger (2008), temps d'intégration moyen de
2.5 Ma ; Madella et al., (2018), temps d'intégration moyen de 115 ka, Oskin et al., (2017),
temps d'intégration moyen de 11 ka. Dans le cas de Cyr and Granger (2008) et Madella et
al., (2018), des temps d'intégration aussi longs ne permettent pas d'observer le potentiel
impact du climat sur la dénudation car plusieurs fluctuations climatiques peuvent avoir lieu
sur la période d'intégration. La sensibilité de ces études est donc limitée par leurs temps

d'intégration effectifs liée a 1'utilisation des isotopes cosmogéniques.

Dans le cas de claires variations des paléo-taux de dénudation, les auteurs ne sont pas
unanimes sur leurs causes. Pour Balco and Stone (2005) et Val et al., (2016), la cause des
variations des taux de dénudation est liée a la dynamique de subsidence des bassins étudiés.
Pour Haeuselmann et al., (2007) et Refsnider (2010), 1'augmentation abrupte des taux de
dénudation serait d'origine climatique, et plus particulierement due a l'incision des glaciers.
Mason and Romans (2018) et Pingel et al., (2019) attribuent aussi les variations de paléo-
taux de dénudation aux fluctuations climatiques alors que Schaller et al., (2016) ne tranchent

pas entre la dynamique tectonique et les variations climatiques.

Balco and Stone 2005
®  Cyr and Granger 2008
Haeuselmann et al., 2007
o ® ® Madellaetal, 2018
Masons and Romans 2018
Oskinet al., 2017
Pingel et al., 2019
® Refsnider et al., 2010
Schaller et al., 2002
Val et al., 2016
Puchol et al., 2017 - Ebi lake
Puchol et al., 2017 - Kuitun section
Puchol et al., 2017 - Yaha section

Figure 1-12: Localisation des études utilisées pour la compilation au long terme (> 100 ka)
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Figure 1-13 : Compilation des études au long terme utilisant le YBe comme proxy de dénudation. Tendance

climatique mondiale tirée de l'enregistrement isotopique marin (Zachos, 2001). Le Pleistocéne est indiqué en fond

bleu, le Plioctne et Miocéne en fond rouge. Données '"Be de (Balco and Stone, 2005; Cyr and Granger, 2008;
Haeuselmann et al., 2007; Madella et al., 2018; Mason and Romans, 2018; Oskin et al., 2017; Pingel et al., 2019;
Puchol et al., 2017a; Refsnider, 2010; Schaller et al., 2016b, 2004; Val et al., 2016).
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Puchol et al., (2017a) reprennent 1'étude de Charreau et al., (2011) (Kuitun section) sur les
paléo-taux de dénudation en Asie Centrale (Tianshan) et completent 1'analyse régionale avec
trois autres enregistrements sédimentaires. Cette région est particulierement importante
puisque les taux de sédimentation mesurés par Zhang et al., (2001) en Asie Centrale ont
servit d'argument majeur pour en faveur de l'impact du climat sur les taux de dénudation.
Puchol et al., (2017a) notent que les quatre enregistrements sédimentaires montrent sur le
long terme une augmentation des taux de dénudation depuis 9 Ma -particulierement entre 9
et 4 Ma- et ce malgré des différences climatiques marqué entre le nord (Ebi Nor lake, Kuitun
section et Jingu section) et le sud (Yaha section) (Figure 1-14). Un point important de cette
étude est l'absence d'augmentation majeure des taux de dénudation avec l'apparition des
cycle glaciaires a 2.6 Ma (Figure 1-14), ce qui contredit les données de Herman et al., (2013),
Molnar, (2004) et Zhang et al., (2001) dans la région. L'impact de composante tectonique sur
les taux de dénudation est aussi discuté mais les taux de raccourcissement du Tianshan depuis
4 Ma ne se traduisent pas par une augmentation de la dénudation comme on aurait pu s'y
attendre (Puchol et al., 2017a). Les auteurs concluent donc bien que l'activité tectonique et le
climat soient tous deux susceptibles d'expliquer l'augmentation moyenne des taux de
dénudation observée de 9 a 4 Ma, aucun de ces deux facteurs ne semble expliquer les taux

plus récents (Puchol et al., 2017a).
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Figure 1-14: Taux de dénudation "Be moyen normalisé pour les quatre enregistrements du
Tianshan. Les taux sont moyennées sur 1 Ma et normalisé par rapport a l'intervalle 0 - 1 Ma. les
droites verticales dénote 1'écart type pour chaque intervalle. La courbe en arriére plan montre les
variations de 0 'O montre (Zachos, 2001). Figure tirée de (Balco and Stone, 2005; Cyr and
Granger, 2008; Haeuselmann et al., 2007; Madella et al., 2018; Mason and Romans, 2018; Oskin et
al., 2017; Pingel et al., 2019; Puchol et al., 2017a; Refsnider, 2010; Schaller et al., 2016b, 2004; Val
et al., 2016).
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Ces études nuancent la compilation de Herman et al., (2013), surtout pour les études en zones
montagnardes ou l'impact des glaciers devrait étre observé (Puchol et al., 2017a). Cependant,
il faut souligner que la composante tectonique est indiscernable de la composante climatique a
de telles échelles de temps, ce qui peut expliquer l'absence de tendance globale. Afin de
distinguer les influences de la tectonique du signal potentiel du climat, les études a court

terme sont a favoriser.

4.3. Les variations des taux de dénudation au court terme (< 100

ka)

Au court terme, la thermochronologie n'est pas applicable car ayant un temps d'intégration
trop grand, la méthode privilégiée est donc celle des isotopes cosmogéniques. Les huit études

présentes couvrent une diversité de contextes morphologiques (zones montagnardes et

o oe® e  Bekaddouretal, 2014
® Fuller et al., 2009
® Garcin et al., 2017

® ® Grischott et al., 2016
L] Grischott et al., 2017

Hidy et al., 2014

@ Marshall et al., 2017
® Schaller et al., 2002

Figure 1-15 : Localisation des études utilisées pour la compilation sur le court terme

plaines) et climatiques (Figure 1-15).

A cette échelle, il apparait que les taux de dénudation diminuent vers le présent. Pour chaque
étude, les taux les plus élevés correspondent a des échantillons passés alors que les
échantillons les plus récents présentent des valeurs faibles. Par contre, une influence
généralisée du climat entre le Pléistocéne (période glaciaire) et 1'Holocéne (interglaciaire) n'est
pas discernable (Figure 1-16). Les auteurs attribuent les variations de taux de dénudation aux
variations de précipitations (Bekaddour et al., 2014; Fuller et al., 2009; Garcin et al., 2017;
Grischott et al., 2017b) ou aux variations de températures (Marshall et al., 2017; Schaller et
al., 2002). Seul Grischott et al., (2016) concluent d'une variation faible des taux de
dénudation, ce que les auteurs attribuent a la présence d'une plaine alluviale qui tamponne le
signal climatique. concluent de la variation faible des taux de dénudation, ce que les auteurs

attribuent a la présence d'une plaine alluviale qui tamponne le signal climatique.
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Figure 1-16 : Compilation des études au court terme utilisant le "Be comme proxy de dénudation. Tendance
climatique mondiale tirée de l'enregistrement isotopique marin (courbe verte) (Zachos, 2001) et de la calotte
groenlandaise (courbe noire) (Andersen et al., 2004). Le Pleistocéne est indiqué en fond bleu et le Pliocéne en

fond rouge. Données "Be de (Lisiecki and Raymo, 2005).

36



Contexte : facteurs de controle et évolution des taux de dénudation au cours du temps

Il faut aussi noter que si la majorité des études associe les périodes glaciaires avec une
augmentation des taux de dénudation et de leur variabilité, Hidy et al., (2014) observent
l'inverse dans un environnement de plaine, avec une baisse de 30 a 35 % des taux de

dénudation en période froide.

Les auteurs avancent la possibilité de réponses différentes des environnements montagnards et
des environnements de plaine aux variations climatiques. Les environnements montagnards
verraient leur taux de dénudation augmenter en période froide, notamment sous l'action des
glaciers. Inversement, dans les régions avec des reliefs faibles, non connectées aux montagnes,

ce sont les températures plus chaudes qui entraineraient l'augmentation de la dénudation.

Parmi ces études, seules trois utilisent un enregistrement sédimentaire continu (Grischott et
al., 2017a, 2017b; Marshall et al., 2017) et les cinq études restantes utilisent des terrasses
alluviales. Il faut aussi relever le fait qu'aucune étude ne couvre la transition complete de la

période glaciaire a l'interglaciaire.

C'est cette limitation qui a motivé 1'étude du bassin versant du Var et de ses
carottes qui constituent un enregistrement sédimentaire continu depuis 75 ka et
avec une trés haute résolution temporelle (taux moyen de sédimentation entre 30

et 80 cm ka™). Ces enregistrements sont présentés dans le chapitre 2.

5. La question de 1'efficacité de la dénudation glaciaire

L'interprétation de Herman et al., (2013) et Herman and Champagnac (2016) repose sur
I'idée que la dénudation glaciaire est plus efficace que la dénudation fluviale. S’il est largement
accepté que la dénudation glaciaire peut étre dans certains cas tres efficace (Egholm et al.,
2009; Hallet et al., 1996; Herman et al., 2015; Valla et al., 2011), son efficacité relative par
rapport & la dénudation fluviale est disputée (Koppes and Montgomery, 2009; Leith et al.,
2018).

5.1. Modes de fonctionnement

La dénudation glaciaire a proprement dite a lieu a la base et sur les bords du glacier; et
comprend plusieurs processus (abrasion, arrachement de blocs, altération chimique).
L'abrasion glaciaire dépend de la charge sédimentaire portée par le glacier car la glace seule se
déforme a des niveaux de contraintes inférieurs a ceux nécessaires pour creuser la roche

(Bennett and Glasser, 1997). L'intensité de l'abrasion sous glaciaire augmente avec la
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concentration en débris jusqu'a un certain seuil, a partir duquel les débris freinent le glacier et
limite son pouvoir érosif (Bennett and Glasser, 1997). L'arrachement de blocs est le
détachement de blocs du substratum par l'action successive de la gélifracturation du
substratum puis du transport des débris par le glacier. L'altération chimique peut impacter le
substratum rocheux par l'action de la dissolution (Torres et al., 2017, Wimpenny et al.,

2010).

Le facteur de controle principal de l'intensité de ces processus est la présence et la circulation
d'eau a la base du glacier (Figure 1-17). Dans le cas d'un glacier a base 'chaude', la
production en grande quantité d'eau de fonte accélere la vitesse de glissement basale du
glacier (Flowers and Clarke, 2002). Cette vitesse est corrélée a la vitesse d'écoulement de la
glace, favorisant une érosion plus intense (Boulton, 1979; Herman et al., 2015; Humphrey and
Raymond, 1994). L'absence d'eau sous le glacier dans le cas de glacier a base "froide" limite
fortement sa vitesse d'écoulement et son pouvoir érosif (Bennett and Glasser, 1997; Thomson
et al., 2010), allant méme jusqu'a protéger le substratum (Godon et al., 2013). La
température basale d'un glacier est dépendante de plusieurs facteurs, notamment des
conditions atmosphériques de température (Wilson and Flowers, 2013), de la présence de
crevasses dans la glace (Gilbert et al., 2019) et de la topographie du substratum qui dirige
I'écoulement de 1'eau de fonte (Pattyn et al., 2005). Le pouvoir érosif d'un glacier n'est donc
pas systématique et est susceptible d'évoluer dans le temps, en fonction des conditions

climatiques changeantes.
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Figure 1-17 : Type de dénudation glaciaire en fonction du régime thermique du glacier. Tirée de

(Andersen et al., 2004).
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L'étude de Herman et al., (2015), réalisée sur le glacier Franz Joseph en Nouvelle-Zélande a
l'aide d'images satellites et d'analyse Raman des sédiments a permis de définir une relation de
causalité directe entre la vitesse d'écoulement du glacier et son taux d'érosion (Figure 1-0-18).
Les taux d'érosion glaciaire sont particulierement importants aux précipitations et a la
topographie sous-jacente : la vélocité du glacier augmente quand il s'engouffre dans la vallée,

ce qui augment son pouvoir érosif.
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Figure 1-0-18 : (A) Vitesse de surface du glacier Franz Joseph en été austral 2013. (B) Vitesse de surface du glacier
Franz Joseph en été austral 2014. (C) Relation entre la vitesse de glissement et le taux de dénudation. Figure

modifiée de de Herman et al., (2015).

5.2. Zones soumises a la dénudation glaciaire

La zone soumise a la dénudation par l'action d'un glacier est dépendante de son bilan de
masse interne. Un glacier est composé de deux zones distinctes séparées par la ligne
d'équilibre glaciaire - LEA (equilibrium line altitude - ELA). En amont de cette ligne ce
trouve une zone d'accumulation dans laquelle 1'apport de neige est plus importante que la
fonte. En aval de la ligne d'équilibre se trouve une zone d'ablation ou la perte de neige par
fonte est plus importante que l'apport de neige. Le bilan de masse est positif dans la zone
d'accumulation, négatif dans la zone d'ablation, et nul a la ligne d'équilibre. La dénudation

glaciaire est cantonnée a la surface du glacier située sous la LEA (Bennett and Glasser, 1997).

5.3. Mesures de la dénudation glaciaire

La quantification des taux de dénudation glaciaire est difficile, notamment parce qu'une partie
des sédiments produits par les glaciers reste coincée au sein du glacier et est relarguée plus
tard, ce qui induit un retard entre la production sédimentaire et le moment ou cette
production peut étre appréciée (Ballantyne, 2002; Church and Ryder, 1972). Delmas et al.,
(2009) ont compilé dans un bilan de la littérature les différentes valeurs de dénudation
glaciaire en fonction de cinq méthodes de mesures. Cette compilation a été complétée par des
données récentes (Banerjee and Wani, 2018; Darnault et al., 2012; Godard et al., 2012;
Guillon et al., 2015; Koppes et al., 2015; Sanders et al., 2013; Sheaf et al., 2003; Young et
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al., 2016) et par l'ajout d'une sixitme méthode de quantification (Concentration
cosmogénique des sédiments - TNC concentration sediment). En tout, 262 valeurs de

dénudation glaciaire y sont présentes (Figure 1-19).
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Figure 1-19: Compilation des taux de dénudation glaciaires mesurés par différentes méthodes représentée sous
forme de boite. La droite noire représente la médiane des valeurs, 1'étendue du rectangle représente les 50% des
valeurs autour de la médiane. Les ronds représentent les outliers. Données compilées d'apres Banerjee and Wani,
2018; Darnault et al., 2012; Delmas et al., 2009; Godard et al., 2012; Guillon et al., 2015; Koppes et al., 2015;
Sanders et al., 2013; Sheaf et al., 2003; Young et al., 2016.

Les méthodes utilisées comprennent des mesures directes (Taux d'abrasion sous-glaciaire -
Subglacial abrasion rates), des estimations volumiques de sédiments déposés sur différentes
périodes (Volume sédimentaires Holocéne et Pléistocéne et récent - Sediment volumes old
(Holocene and Pleistocene) et recent), des mesures de flux sédimentaires dans les eaux de
fonte (Fluz sédimentaire des eaux de fonte - Meltwater sediment fluzes), des mesures
d'isotopes cosmogéniques sur le substratum rocheux (Datation par isotopes cosmogéniques -
TNC dating), des mesures d'isotopes cosmogéniques dans les sédiments (Concentration
cosmogénique des sédiments - TNC concentration sediment) et des estimations d'incisions

glaciaires calculées a partir d'enveloppes topographiques (Tauz d'incision sur une surface de
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référence - Incision into a benchmark surface). Ces six méthodes présentent des valeurs
variables (de 0.007 mm.a' a 60.07 mm.a!) ainsi que des temps d'intégration trés disparates.
Cette diversité des valeurs est probablement due a plusieurs facteurs. Premierement, toutes
les méthodes ne mesurent pas le méme phénomene et ne sont donc pas directement
comparables : par exemple, I'abrasion sous-glaciaire n'est qu'une partie de la dénudation par
les glaciers alors que le calcul des volumes sédimentaires inclut aussi l'arrachement des blocs.
Deuxiemement, certaines méthodes integrent la dénudation a 1'échelle d'une vallée glaciaire
(Inscision into a benchmark surface, sediment volumes, TNC concentration sediment et
sediment fluzes) alors que d'autres sont des données ponctuelles dans 1'espace (TNC' dating et
Subglacial abrasion rates). Troisiemement, en plus de ces limites liées aux méthodes
employées, les mesures viennent principalement de glaciers des Alpes ou de Scandinavie (98
mesures sur 239). Cette disparité spatiale peut entrainer un biais d'analyse car les dynamiques
de dénudation glaciaires ne sont pas uniformes a la surface du globe (Hallet et al., 1996).
Notamment, les glaciers a base froide des hautes latitudes ont des vitesses d'écoulement et
donc des taux de dénudation plus faibles que les glaciers a bases chaudes que l'on peut
retrouver dans les Alpes ou en Alaska. Un sur-échantillonnage des glaciers a base chaude aura

tendance a "tirer vers le haut' les valeurs moyennes de cette compilation.

5.4. La variabilité temporelle

La notion de temps d'intégration est aussi d'une importance particuliere dans la mesure des
taux de dénudation glaciaire. Dans le cas de la compilation de données présentée plus haut,
celles intégrées sur un temps trés court (< 100 ans) ont un taux moyen de dénudation de 9.6
mm.a’. A l'inverse, les données intégrées sur des temps plus longs (> 100 ka) ont un taux
moyen de dénudation de 0.3 mm.a’. Cette disparité a aussi été relevée dans 1'étude de Koppes
and Montgomery (2009) sur la variabilité temporelle des taux de dénudation. La cause est
probablement double. Premierement, l'efficacité de la dénudation glaciaire serait maximale
pendant les phases d'ajustements transitoires a des changements de conditions climatiques;
comme c'est le cas aujourd'hui avec le réchauffement climatique global (Fernandez et al.,
2011; Koppes and Hallet, 2006) ou en début de période glaciaire (Van Der Beek and Bourbon,
2008; Brocklehurst et al., 2008; Godard et al., 2013; Leith et al., 2014; Molnar, 2004; Shuster
et al., 2005). En dehors de cette période, la dénudation glaciaire serait d'une amplitude
similaire a la dénudation purement fluviale, dans des contextes climatiques et tectoniques
comparables (Koppes and Montgomery, 2009). Deuxiemement, les mesures intégrant plusieurs
cycles d'avancées et reculs des glaciers (< 100 ans) comprennent aussi des périodes de hiatus
ou quasi-hiatus (Finnegan et al., 2014; Kirchner et al., 2001) (comparativement aux périodes
d'efficacité maximale). Si le taux de dénudation moyen est calculé sur une alternance de

périodes de dénudation active et de hiatus, alors 'augmentation des taux vers le présent telle
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qu'elle est observée aujourd'hui peut étre expliquée par un artéfact statistique (similairement
a l'effet Sadler) (Ganti et al., 2016). Les taux de dénudation glaciaires sont donc difficilement
appréciables et en partie dépendants de la méthode de mesure appliquée et du temps

d'observation.

L'impact des variations climatiques sur la dénudation reste mal contraint et
débattu a 1'échelle mondiale. Cependant, 1'utilisation du '°Be pour des études a
court terme (< 100 ka) sur des enregistrements sédimentaires continus couvrant
la transition compléte d'une période glaciaire 4 une période interglaciaire a le
potentiel d'apporter de fortes contraintes sur l'interaction climat - dénudation.
De plus, si la zone d'étude comporte des glaciers ou paléo-glaciers, alors il y a
aussi le potentiel pour observer dans le temps les variations de la dénudation

glaciaires en fonction des conditions climatiques changeantes.
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1. Le systéeme sédimentaire du Var

1.1. Notion de systeme sédimentaire

Les systémes sédimentaires ou systemes de routages sédimentaires comportent trois zones

distinctes (e.g. Allen, 2017; Romans et al., 2016) (Figure 2-1) :

- Une zone source en amont du systéme ou les processus d'altération et d'érosion sont
dominants.

- Une zone de transfert des sédiments qui correspond a 1'emprise du réseau fluviatile.

- Une zone de dépdt qui peut étre entierement dans le domaine continental dans le
cas de bassins endoréiques ou a la fois sur le domaine continental (plaine alluviale) et

marin pour les systémes exoréiques.

Au sein de ces systémes, une perturbation d'origine climatique, tectonique ou anthropique
peut entrainer un changement de production sédimentaire, de dynamique de transport ou de
dynamique de dépdt (Romans et al., 2016). Cette perturbation se propage ensuite dans le

systeme jusqu'a la zone de dépot ou elle peut étre enregistrée.
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Les systeémes sédimentaires peuvent étre séparés entre des systémes 'réactifs" et des systémes
"tamponnés" selon leur temps de réponse et de transfert (lag time) au sein du systéme, entre le
début de la perturbation et I'enregistrement de cette perturbation dans les archives

sédimentaires (Covault et al., 2013).
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Figure 2-1: Schéma d'un systéme sédimentaire avec une zone source (erosional engine), une zone de transfert (trajectory) et
une zone de dépdt (sinks). Le systéme peut étre perturbé par la tectonique ou le climat et il comprend u, certain nombre de

sous-systémes morphologiques couplés entre eux. Tirée de Allen (2017).

Les caractéristiques morphologiques typiques des systemes réactifs facilitent le transport des
sédiments de l'amont vers l'aval et limitent les espaces de stockages potentiels. Ils sont en
général caractérisés par une aire de drainage réduite, un relief élevé, un fort gradient
topographique, un plateau continental réduit et une variabilité du débit de riviere (Covault et
al., 2010, 2013). Inversement, un systéme tamponné aura tendance & posséder des
caractéristiques morphologiques favorisant le dépdt temporaire des sédiments : un faible

gradient topographique, une large plaine alluviale ainsi qu'un plateau continental étendu.
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1.2. Contexte général du systeme du Var

Le systeme sédimentaire du Var est situé au pied des Alpes francaises et s'étend en Mer
Méditerranée jusqu'aux abords de la Corse (Figure 2-2). Il se décompose donc en deux parties
: en amont, le bassin versant hydrologique émergé du Var; et en aval, un systeme turbiditique

sous-marin.

&S Systéme sédimentaire du Var Altitude (m) Bathymetrie (m)
~~- Principaux cours d'eau . N
- High : 4705 e High: 0
& Mont Gélas (3 143 m) o

e
O Stations météorologiques “Low:0 —_— Low : -2900

Figure 2-2 : Systéme sédimentaire du Var. Carte bathymétrique : EMODnet.

La morphologie du systeme est héritée de la succession de plusieurs événements géologiques
majeurs : la collision apulienne ayant généré le soulévement alpin et 1'ouverture du bassin
Liguro-Provengal survenue pendant 1'Oligocene-Miocene. FEnfin, la crise de salinité

messinienne (5.9 Ma - 5.3 Ma), caractérisée par une forte baisse du niveau marin en
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Méditerranée (> 2 000 metres) a conduit a une forte incision du réseau hydrographique a
terre (Savoye and Piper, 1991). Le développement du systéme turbiditique a commencé apres

le comblement de la ria messinienne et la transgression Pliocene (Savoye et al., 1993).

Le bassin versant du Var couvre une superficie de 2 800 km? avec une altitude maximale de 3
143 m (Cime du Mont Gélas a la frontiere entre la France et 1'Italie), une élévation moyenne

de 1 200 m et une forte pente moyenne de 23°.

Le bassin versant du Var est caractérisé par des paysages tres changeants. Au Sud, la basse
vallée du Var, 1 km de large et 20 km de long, est caractérisée par de faibles reliefs et un fort
taux d'anthropisation. Plus en amont, avec l'augmentation du relief, le réseau hydrique est
fortement incisé dans le paysage, formant des gorges a plusieurs endroits (gorges du Cian,
gorges de la Vésubie, gorges de la Mescla (Tinée), gorges de Daluis (Var)). Dans la partie
haute du bassin versant (hautes vallées de la Tinée et de la Vésubie), les paysages sont

marqués par un modelé glaciaire (présence de cirques glaciaires et de glaciers rocheux).

2. Le bassin versant du Var

2.1. Hydrologie

Le fleuve du Var parcourt 120 km avant de se jeter dans la mer Méditerranée pres de Nice et
compte cinq affluents majeurs : la Tinée, la Vésubie, le Cian, le Coulomp et 1'Estéron. Le
régime hydrique du Var est pluvio-nival avec de fortes variabilités saisonnieres liées a la fonte
de neige au printemps et aux précipitations automnales. Le débit du Var est tres variable et
est soumis a des crues capables d'exporter dans un temps tres court des charges sédimentaires
importantes. Le débit annuel moyen est de l'ordre de 50 m®s' (Bonneau, 201/) mais peut
rapidement étre multiplié par 10 pour les crues annuelles, par 40 pour les crues décennales et

par 60 pour les crues centennales (Mulder et al., 1996, 1998).

2.2. Géologie
La nature des terrains géologiques du bassin versant du Var est définie par cinq groupes, du
plus ancien au plus récent (Figure 2-3) :

- Au nord du bassin se trouve le Massif du Mercantour-Argentera composé de
migmatites, gneiss et granite. Ce massif fait partie des massifs cristallins externes,

morceaux de socles hercyniens hérités du cycle varisque du Paléozoique.
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A la bordure sud du Massif ainsi qu'au centre du bassin versant, se trouvent des séries

sédimentaires de la fin du Paléozoique (Permien) composées de pélites et gres.

La grande majorité du bassin versant est composée de séries sédimentaires marno-

calcaires du Mésozoique.

Au sud du bassin, les séries Mésozoiques sont localement recouvertes par des séries

sédimentaires marno-calcaires et gréseuses du Cénozoique.

L'extrémité sud du bassin versant est composé de sédiments Plio-quaternaires liés au

remplissage de la ria messinienne et de dépots fluviatiles Quaternaires.

"L Crystalline Massif:
granite, migmatites, gneiss

8 Permian: pelites, sandstone

" Cretaceous-Jurassic-Triassic:
marls, limestones

[\ Paleogene:
marl, limestone, sandstone

Neogene-Quaternary: alluvium
[ Mediterranean Sea
Quartz bearing rocks
ﬁ Watersheds

~~ Rivers

Figure 2-3 : Carte géologique du bassin du Var d'apres les cartes géologiques du BRGM au 1:250 000 et
1:50 000 (Bigot et al., 1967; Campredon et al., 1980; Faure-Muret et al., 1954, 1957; Géze et al., 1969;
Ginsburg et al., 1980; Kergkhove and Montjuvent, 1977; Kergkhove and Rouz, 1976; Kergkhove and
Thowvenot, 2010; Roure et al., 1976).
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2.3. Contexte climatique du bassin du Var

2.3.1. Evolution glaciaire entre 75 ka et 20 ka

Dans les Alpes, la période 75 - 20 ka (Pléistocéne supérieur) est caractérisée par un climat
plus froid que l'actuel et par des phases d'avancée et de recul des glaciers dans les vallées
(Buoncristiani and Campy, 2011; Ivy-Ochs, 2015; Penck and Brickner, 1905; Seguinot et al.,
2018). Au dernier maximum glaciaire (DMG) (26.5 ka - 19 ka), 1'étendue de la calotte alpine
est maximale, la température de surface en Méditerranée pres du Var est 9°C plus froide qu'a
l'actuel (Hayes et al., 2005), le niveau marin est 120 m plus bas qu'a l'actuel (Lambeck and
Bard, 2000) et la végétation est tres différente (Heiri et al., 2014), avec des steppes
dominantes (Ruddiman, 2001) (Figure 2-4). Apres le DMG, les glaciers régressent rapidement,
si bien qu'ils perdent entre 80 et 90 % de leur volume en quelques milliers d'années (Figure
2-5) (Ivy-Ochs et al., 2008). Entre 16 ka et 8 ka, les glaciers alpins des hautes vallées

continuent & évoluer mais avec des volumes beaucoup plus réduits (Tvy-Ochs et al., 2008).

LGM
paleoenvironment
of Europe

Ice sheets LGM
Pack-Ice
—— Coastline LGM
-120m
I LGM Lakes
~— LGM Rivers
Climate zones LGM
Koppen-Geiger
B - Dry
B C - Temperate
3 D - hot/warm
summer
D - cold summer
very cold winter
E - Polar

Map Projection:
Europe Lambert Conformal Conic
EPSG: 102014

0. Becker, |. Verheul, M. Zickel, C.
Willmes (2015):
LGM paleoenvironment of
Europe - Map.
CRCBO6-Database,
doi: 10.5880/SFB806.15

8

www.sfb806.de

Figure 2-4 : Reconstitution paléo-géographique du continent européen pendant le Dernier Maximum Glaciaire

(LGM). Tirée de Becker et al., 2015.
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Figure 2-5 : Evolution non dimensionnelle de 1'étendue des glaciers des Alpes au cours du derniers cycle
glaciaire. Tirée de Bonneau (2014), d'apreés (Bigot et al., 1967; Campredon et al., 1980; Faure-Muret et al.,
1954, 1957; Geéze et al., 1969; Ginsburg et al., 1980; Kergkhove and Montjuvent, 1977; Kergkhove and Rouz,

1976; Kergkhove and Thouvenot, 2010; Roure et al., 1976).

Dans le bassin du Var, au DMG, les glaciers occupaient les vallées hautes de la Vésubie, de la
Tinée et du Var (Buoncristiani and Campy, 2011; Julian, 1977) et couvraient environ 17% de
l'aire de drainage (Jorry et al., 2011). La chronologie des fluctuations glaciaires dans le bassin
de Var est cependant peu connue. Il n'existe que tres peu de datations de morphologies
glaciaires dans le Var, et seulement quelques moraines ont été datées a ce jour (Rolland et al.,
2019). Ces datations indiquent un comportement synchrone des glaciers du Var avec ceux de

I'arc Alpin, notamment par une phase de déglaciation majeure apres le DMG entre 20.8 - 18.6

ka.

Il existe trois autres études apportant des informations quantitatives via des datations par
isotopes cosmogéniques (Figure 2-6) (Bigot-Cormier et al., 2005; Darnault et al., 2012;
Sanchez et al., 2010). Apres avoir homogénéisé les parametres de calculs utilisés dans ces
études, une seule datation de roche moutonnée a 25.2 4+ 5.7 ka pourrait correspondre au
DMG. Les trois autres datations correspondent a la déglaciation du haut du bassin versant

(18.1 £ 0.6 ka ; 18.7 + 0.6 ka ; 164 + 1.5 ka). A partir de ces datations, des analyses
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Figure 2-6 : Reconstitution de l'extension maximale des glaciers pendant le DMG dans le bassin du Var. Toutes les

datations de modelés glaciaires ont été homogénéisées en utilisant les mémes parametres (Martin et al., 2017).

morphologiques de plaquages morainiques par Julian (1977), ainsi que de la reconstitution a
I'échelle des Alpes de l'extension DMG (Ehlers et al., 2011) et de cartographie par SIG des
trimlines, une extension maximale des glaciers au DMG dans le Var a été constituée (Figure
2-6). Les datations de recul des glaciers dans la Tinée sont cohérentes avec la dynamique
générale des glaciers des Alpes (Tvy-Ochs et al., 2008), il est donc probable que 1'évolution des

glaciers dans le Var soit similaire a celle des Alpes.

2.4. Le climat varois depuis 20 ka et la derniere déglaciation

Apres la déglaciation, il existe quelques enregistrements paléo-climatiques dans ou a proximité
du bassin du Var. Ces enregistrements proviennent d'analyses d'assemblages polliniques dans
des sédiments lacustres (Figure 2-7) (Brisset et al., 2015; Cartier et al., 2018a, 2018b; Ortu et
al., 2008). Ces cinq études se situent dans des lacs de cirques glaciaires qui n'ont pu se former
qu'apres la déglaciation des glaciers en place. Ces études confirment donc une déglaciation des
hauts de vallées pendant le Bglling-Allergd, entre 14.5 et 13 ka. Apres le Bglling-Allergd, le
refroidissement du Dryas Récent (12.3 - 12 ka) est aussi visible par une baisse des
températures et des précipitations, ainsi que le retour d'une végétation arborée a celle d'une
steppe dans le cirque de Vence. La fin du Dryas Récent et l’entrée dans 1I’'Holocéne est
marquée par une augmentation abrupte des températures vers 11.7 ka, avec le retour a une

végétation arborée. Entre 9 ka et 8 ka, les sites A, B et C enregistrent une augmentation des
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précipitations, ce qui est en accord avec d'autres enregistrements en Méditerranée (Magny et
al., 2013; Toucanne et al., 2015). A partir de 8 ka, le climat et la végétation se stabilisent et

les valeurs sont proches des conditions actuelles.
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Figure 2-7 : Compilation des données paléo-climatiques disponibles prés du bassins du Var. Données tirées de

Brisset et al., 2015; Cartier et al., 2018a, 2018b; Ortu et al., 2008.
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Aujourd’hui, le bassin versant du Var est soumis en aval a un climat méditerranéen et en
amont a un climat montagnard. Les températures moyennes et les précipitations sont

principalement controlées par 1'altitude (Figure 2-8).
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Figure 2-8 : Température moyenne annuelle et cumul moyen des précipitations pour six stations météo du
bassin du Var. Les données sont moyennées sur la période 1981-2010. La localisation des stations est

disponible dans la figure 2-2. Données : https://donneespubliques.meteofrance.fr

2.5. Estimation de la dénudation actuelle dans le bassin versant du

Var

2.5.1. Flux sédimentaires

La concentration en sédiment moyenne annuelle a I'embouchure du Var a été estimée entre
0.68 et 0.83 kg.m? (charge en suspension) (Mulder et al., 1996, 1998). En conséquence, le flux
annuel de sédiments transportés en suspension varie entre 1.32 x 10° et 1.63 x 10° tonnes
(Mulder et al., 1996, 1998) ce qui correspond & un flux spécifique de 470 a 570 t.km2.a™.
Rapporté sur la superficie du bassin versant, le taux de dénudation déduit a été estimé a 0.22

mm.a’ (Bonneau et al., 2017).

Il faut cependant noter que des crues exceptionnelles peuvent exporter sur de tres courts
lapses de temps des flux sédimentaires d'ordre de grandeur supérieur. Ce fut le cas en
novembre 1994, ou le débit du Var a Nice a atteint 4 000 m®s! et 18 x 10° tonnes de

sédiments ont été exportés en 24h, soit plus de 10 fois 1'export annuel moyen.
2.5.2. Altération chimique

Des mesures de l'altération chimique ont été réalisées en analysant la composition élémentaire

de 1'eau du Var a son embouchure au printemps (59 t.km?.a™) et en hiver (64 t.km>a"). Le
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taux d'altération chimique moyen sur l'ensemble du bassin versant a ainsi été estimé a 0.03
mm.a’ (Donnini et al., 2016). Soit un facteur de environ 10 entre les flux sédimentaires et

l'altération chimique.

2.6. Incision des riviéeres

Local incsion rate (mm.a") Height above river bed (m)

0 5 10 15 20 25 30 35 40
Age of sample (ka)
@ Esteron (Petit et al., 2019) saisd™®
@ Isola (Rolland et al., 2017) M°'e{"\°lsola »
@ Salso Moreno (Rolland et al. 2017) St:'Sauveur

@ St Sauveur (Rolland et al. 2017)
@ Vésubie (Saillard et al., 2014)
~++= incision rate 1 mm.a’’

— incision rate 5 mm.a”

— incision rate 10 mm.a™"

Veésubie

L\ Vel
Esteron

Figure 2-9 : Taux d'incision mesurés dans le bassin du Var.

Des taux d'incisions verticales des rivieres dans le substratum rocheux ont été mesurés a
plusieurs endroits dans le bassin versant du Var (Figure 2-9) (Petit et al., 2017, 2019; Rolland
et al., 2017; Saillard et al., 201/).

Ces taux ne sont pas directement comparables aux taux de dénudation puisque qu'ils ne
mesurent que l'incision du lit de la riviere qu'en un point précis alors que les taux de
dénudation sont moyennés sur la surface du bassin versant. Il est cependant communément
accepté que dans le cas de paysages a 1'état d'équilibre, les taux d'incision régulent les taux de
dénudation en raison de leur influence sur les valeurs de pente (qui sont un facteur de contrdle
des taux de dénudation - cf chapitre 1 -) (Burbank and Anderson, 2011). Les taux d'incision
peuvent évoluer dans le temps notamment en fonction des variations de débit, de flux
sédimentaire, du souléevement tectonique ou de la chute du niveau de base (Burbank and

Anderson, 2011). Dans le bassin du Var, les taux d'incision de la Tinée (Rolland et al., 2017),
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de la Vésubie (Saillard et al., 2014) et de 1'Esteron (Petit et al., 2019) ont été mesurés sur la
fin de Pléistocene et 1'Holocene (Figure 2-9). Entre 32 ka et 5 ka (dge apparent), les taux
d'incision sont compris entre 0.6 et 7.8 mm.a" et sont relativement stables sur 1'ensemble du
bassin versant. Entre 5 ka et l'actuel, les taux d'incision sont nettement plus variables : ceux
de la Vésubie, de 1'Esteron et du bas de la Tinée (St Sauveur) sont faibles, entre 0.1 et 1.2
mm.a' alors que dans le haut de la vallée de la Tinée (Salso Moreno et Isola) les taux sont
beaucoup plus forts, entre 6.2 et 28 mm.a'. Ces forts taux d'incision peuvent étre expliqués

par trois phénomenes différents dont les effets ne peuvent étre distingués :

- Les ages des échantillons du haut de la Tinée peuvent correspondre a la réexposition
de la surface apres un enfouissement par des sédiments de moraines ou de glissements
de terrain. Ce phénomene a été observé en Himalaya (Pratt et al., 2002) et dans ce
cas, l'dge apparent des échantillons ne peut étre utilisé pour calculer des taux

d'incision (Rolland et al., 2017).

- Ces échantillons peuvent correspondre a des surfaces creusées sous le glacier et

exposées lors du retrait du glacier (Rolland et al., 2017).

- Ces échantillons correspondent bien a des phases d'incision rapides qui peuvent étre
liées & des augmentations du débit et/ou de la charge sédimentaire. Cet effet peut étre
renforcé par le rétrécissement du lit de la riviere, qui concentre encore plus l'incision

(Rolland et al., 2017).

2.7. Tracage des sources sédimentaires du Var

La caractérisation des sources sédimentaires du bassin du Var a été effectuée a 1'aide des
isotopes du néodyme (Bonneau, 2014; Bonneau et al., 2017) (Figure 2-10). Trois sources ont

été identifiées :

- Le granite de 1'Argentera (vallée de la Vésubie) fournit des sédiments ayant une

signature éNd entre -8 & -9 (moyenne -8.2) (Bonneau et al., 2017).

- Le complexe métamorphique de la Tinée délivre des sédiments ayant une

signature eNd ~ -10.7 (Bonneau et al., 2017).
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- Les formations carbonatées ont une signature eéNd entre -11 et -11.5 (moyenne -

11.3) (Bonneau et al., 2017).

Tertiaire

- Complexe métamorphique oriental

- Complexe métamorphique de la Tinée

- Permien - Granite de I’ Argentera

Figure 2-10 : Valeurs d'€éNd mesurées dans les sédiments fluviatiles actuels. Tirée de Bonneau (2014).
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3. Le systéeme sédimentaire immergé du Var

3.1. Le contexte sous-marin

Le systeme turbiditique du Var s'étend depuis I'embouchure du fleuve jusqu'a la pente corse.
Sa superficie est estimée a 16 320 km? (Migeon, 2000) et comporte plusieurs parties distinctes

d'amont en aval (Figure 2-11) :

- Le plateau continental se situe juste apres l'embouchure du fleuve dans la mer
Méditerranée. Ce plateau continental est ici quasi inexistant (<200 m de large). La
pente du plateau continental est comprise entre 6° et 15° et elle est incisée par deux

canyons principaux: celui du Var et celui du Paillon.

- Le canyon du Var est connecté a l'embouchure du Var. Il est en forme de U avec un
fond presque plat et présente une pente moyenne forte de l'ordre de 6° (Mulder et al.,

1996). Les flancs du canyon sont abrupts (de 11° & 45°) et affectés par des glissements.

- La vallée supérieure prend sa naissance a la confluence des canyons du Var et de
Paillon & 1 650 m de profondeur et a une vingtaine de kilometres des cotes. Elle
s'étend ensuite sur 12 km en direction du sud-est avec une pente moyenne inférieure a

2°. La largeur du chenal est comprise entre 2.5 et 4.7 km.

- La vallée moyenne débute en pied de pente continentale et s'étend sur 50 km. Le
passage de la vallée supérieure a la vallée moyenne est caractérisé par une rupture de
pente (avec une pente moyenne inférieure & 0.3°), un changement de direction vers
I'Est et une ouverture du chenal entre 6 et 20 km de large. La vallée moyenne est
caractérisée par un systeme de levée asymétrique. Au Nord, la levée est petite et
discontinue. Au contraire, au Sud, la vallée est bordée par une levée continue haute de
350 metres en son point culminant. Cette accumulation sédimentaire est appelée Ride
Sédimentaire du Var (RSV) et est marquée par un flanc interne abrupt et un flanc
externe s'étendant sur une trentaine de km avec une pente douce (de 4 a 8°) (Mulder
et al., 1997). Le flanc externe de la RSV est un lieu de dépot sédimentaire des

courants de turbidité qui franchissent la créte de la Ride (Migeon, 2000).

56



Objet : le systeme sédimentaire du Var pendant les derniers 75 ka

- La vallée inférieure débute a la fin de la RSV et s'étend vers le Sud-Est sur une

distance de 100 km et débouche sur le lobe distal au pied de la marge corse.
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Figure 2-11 : Systéme turbiditique du Var. Modifi¢ de Mas et al., (2010). L'emplacement des carottes ESSK08-
CS01 (violet) et ESSK08-CS13 (bleu) est indiqué en couleur.
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3.2. Les processus de transports des sédiments dans le systéme

sous-marin du Var

Les processus gravitaires sont les principaux responsables du transport des sédiments depuis le
continent vers les zones de dépdts sous-marines (Allen, 2017). Dans le systéme sédimentaire
du Var, la plupart de ces écoulements sont turbulents, parmi lesquels dominent les

écoulements hyperpycnaux et les écoulements de turbidité (Mulder et al., 1998).
3.2.1. Les courants hyperpycnaux

Les courants hyperpycnaux correspondent & une masse d'eau comportant une forte densité de
sédiments en suspension (>36 kg.m®) (Mulder and Syvitski, 1995; Piper and Normark, 2009).
Par contraste de densité avec 1'eau ambiante, le courant hyperpycnal plonge et peut ensuite
générer un courant de turbidité. Le déclenchement de ces courants est lié aux crues du réseau
hydrographique. La densité d'un courant hyperpycnal sera plus faible que celle d'un courant
de turbidité 'classique'. D'autre part, la granulométrie des dépdts sédimentaires associés,
appelés hyperpycnites (Allen, 2017), varie avec 1'hydrogramme de crue, si bien que le dépot
est granulocroissant & sa base et granulodécroissant au sommet (Mulder and Alexander,

2001).
3.2.2. Les courants de turbidités

Les écoulements de turbidité ont pour principale origine la déstabilisation de sédiments sur le
plateau continental ou sur la pente continentale. Les courants turbiditiques sont catégorisés
en fonction de leur densité qui est elle-méme dépendante de la quantité de sédiments mobilisés
(Lowe, 1982). Ces courants provoquent des dépdts sédimentaires caractéristiques appelés
turbidites. Leur séquence type, dite de « Bouma », présente un classement granulométrique

normal des sédiments avec une base érosive (Bouma, 1962).

Dans le systeme sédimentaire du Var, trois types de courants sédimentaires ont été recensés

(Bonneau, 2014; Mulder et al., 1998) :

- (1) Des courants turbiditiques embrasés de forte densité qui peuvent étre déclenchés
par des tremblements de terre. Ces évenements ont une période de retour faible,
estimée entre 100 et 1 000 ans (Mulder et al., 1998), le seul événement de ce type qui
a été observé a eu lieu lors du glissement de terrain sous-marin de 1979 (Mulder et

al., 1997).
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- (2) Des panaches hyperpycnaux qui peuvent survenir pendant des crues. La
fréquence et l'intensité de ces événements est directement liée aux crues du Var

(Mulder et al., 1998).

- (3) Des courants turbiditiques de faible densité, qui ont pour origine la
déstabilisation des sédiments sur la pente continentale apres une crue. Ce sont des

éveénements ayant une période de retour quasi-annuelle (Khripounoff et al., 2009;

Mas, 2009; Mulder et al., 1998).

Les sédiments de la RSV sont issus des évenements de types (1) et (2) qui peuvent atteindre

la vallée moyenne, déborder la créte et se déposer sur le flanc de la RSV (Mulder et al., 1998).

3.3. La dynamique du transport sédimentaire au cours des derniers

75 ka

3.3.1. Dynamique Holocéne

L'efficacité Holocéne du transfert sédimentaire entre le systeme continental et le systeme sous-

marin a été démontrée par plusieurs études :

- (1) lactivité turbiditique actuelle mesurée dans le canyon du Var est élevée (deux a
trois évenements par an) (Khripounoff et al., 2009; Mas, 2009).

- (2) la différences entre les taux de sédimentation mesurés et modélisés dans le delta
révelent que, au début de 1'Holocene (12.7 ka - 6.7 ka), plus de 90% des apports
sédimentaires du Var ont été exportés dans le systéme turbiditique (Mulder et al.,

1996).
3.3.2. Dynamique Pléistoceéne

Au cours du Pléistocene, la question de 1'efficacité du transfert se pose en particulier vis-a-vis
des fluctuations du niveau marin qui peuvent avoir plusieurs conséquences comme la
déconnection du fleuve de la zone de dépdt sous-marine ou la capture d'autres fleuves (Blum
and Téornguist, 2000). 11 a été démontré que le niveau marin a largement varié pendant les 75
derniers ka a cause des variations de volumes des calottes glaciaires continentales (Jacob et
al., 2012). Ainsi, pendant le Dernier Maximum Glaciaire (26.5 ka - 19 ka LGM (Clark et al.,
2009)), le niveau marin était 120 m en dessous du niveau actuel en Méditerranée, alors qu’au
stade isotopique 3, entre 57 et 29 ka , il était 80 m en dessous du niveau actuel (Lambeck and

Bard, 2000). Cependant, grice a la connexion de l'embouchure du Var avec le systéme
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sédimentaire sous-marin, le transport sédimentaire a été maintenu méme en période de bas

niveau marin (Savoye et al., 1993).

4. Enregistrements sédimentaire

4.1. Description des carottes

En 2008, la campagne d'essai de carottage ESSDIV conduite par I'I[FREMER a bord du
Pourquoi Pas ? préleve plusieurs carottes sédimentaires sur la RSV (Lefort, 2008). Deux de
ces carottes sont utilisées dans le cadre de ce travail (Figure 2-11) : la carotte ESSK08-CS01,
prélevée sur la créte de la Ride a 2146 m de profondeur, et la carotte ESSK08-CS13, prélevée
sur le flanc sud de la Ride a 2473 m de profondeur. Ces carottes mesurent respectivement 22
et 23 m et ont été précédemment décrites et étudiées par Bonneau et al., (2014, 2017) et
Jorry et al., (2011) (Tableau 1).

Profondeur Longueur T min T max Résolution
Carotte Latitude Longitude
(m) (cm) (ka) (ka) (cm.ka)
ESSKO08-
N 43°23.024' E 07°44.181' 2 146 2 210 0.32 29.81 80

CS01
ESSKO08-

cs13 N 43°23.022" E 07° 47.817' 2473 2 253 0.51 74.22 30

Tableau 2-1 : Liste et caractéristiques des carottes sédimentaires étudiées.

Les carottes sont décrites en détail dans la these de Lucile Bonneau (2014) et présentent deux
facies principaux : hémipélagiques (caractéristique de la décantation des sédiments fins dans la
colonne d'eau entre écoulements de densité (Bonneau, 2014)) et turbiditiques. Les carottes
sont aussi globalement caractérisées par une granulométrie assez fine, généralement comprise
entre les argiles et limons (<63 pm) sauf pour les dépots de base des turbidites qui sont plus
grossiers (Figure 2-12). Ces carottes ont aussi été 1'objet de nombreuses analyses
géochimiques, notamment de 8'%0 et C sur foraminiferes pélagiques, pour établir les modeles
d'age. 1’eNd de la fraction silto-argileuse a aussi été mesuré pour contraindre les sources

sédimentaires (Bonneau et al., 2014, 2017).
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Figure 2-12: Logs synthétiques des carottes ESSK08-CS01 (en violet) et ESSK08-CS13 (en bleu). Les points
dénotent 1'échantillonnage pour analyses 80, “C et ENd (Martin et al., 2017).

4.2. Modele d'age

Les modeles d'dge des carottes ESSKO08-CS10 et ESSKO08-CS13 a été établis a partir des
valeurs de 80 et de datations "C mesurées dans les foraminiféres planctoniques des facies
hémipélagiques (Bonneau, 2014; Bonneau et al., 2014; Jorry et al., 2011) (Figure 2-13). Les
modeles sont basés sur une corrélation avec les variations de 80O enregistrées dans la carotte
Groenlandaise NGRIP (Andersen et al., 2004) et présentent une haute résolution temporelle

(une mesure de 80 tous les 250 ans en moyenne). Ces données chronologiques indiquent des
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Figure 2-13 : Modeles d'ages des carottes étudiés ESSK08-CS01 (en violet) et ESSK08-CS13 (en bleu) en fonction
du forage NGRIP (Andersen et al., 2004). HS = Heinrich Stadials (Hemming, 2004). Les cycles de Dansgaard-
Oeschger sont numérotés de 2 & 19. BA = Bolling-Allerad. YD = Younger Dryas.
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vitesses de sédimentation moyennes de 80 cm.ka™ pour CS01 et 30 cm.ka™ pour CS13.

4.3. Fréquences turbidites

La fréquence des turbidites enregistrée dans les carottes marines est interprétée comme

l'activité du débordement des écoulements turbulents sur la RSV, elle-méme dépendante de

'activité hydrographique du Var (Bonneau et al., 2014). Trois phases d'activité turbiditique

sont distinguables (Figure 2-14) :

Turbidite freq. NGRIP 3'80

Entre 75 ka - 30 ka : la fréquence des turbidites est modulée par le climat et
notamment les cycles de Dansgaard-Oeschger et les événements de Heinrich (Bonneau
et al., 2014). Les débordements sont plus fréquents pendant les périodes froides que
pendant les périodes chaudes ou la fréquence retombe vers zéro. Cette corrélation est
interprétée comme des variations de l'activité hyperpycnale dues & des changements de
concentration sédimentaire pendant les crues plutét qu'a des changements de flux
sédimentaire : lors des stades froids et arides, les faibles précipitations ainsi que le
couvert végétal réduit favorisent l'augmentation de la concentration sédimentaire
pendant les crues, et donc les courants hyperpycnaux, et, in fine, la fréquence des

turbidites dans la colonne sédimentaire distale (Bonneau et al., 2014).

Entre 30 ka - 16 ka : l'activité turbiditique est la plus soutenue pendant cette période
glaciaire. Cette forte activité serait ici due a un double facteur : 'augmentation de la
concentration sédimentaire (sans doute due a une baisse des précipitations, de maniere
similaire a la période 75 ka - 30 ka) ainsi qu'a un apport important de sédiments
d'origine glaciaire, produits par 'avancée des glaciers au DMG (Bonneau et al., 2014;

Savoye et al., 1993).

Entre 16 ka - présent : la fréquence des turbidites chute drastiquement a partir de 16

ka. Cette chute est interprétée comme l'arrét de l'apport des sédiments glaciaires dans
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Figure 2-14 : Fréquences des turbidites par 500 ans dans les carottes ESSK08-CS01 et ESSKO08-CS13
(Bonneau et al., 2014, 2017; Jorry et al., 2011) en fonction du forage NGRIP (Andersen et al., 2004).
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le systeme fluviatile suite au retrait des glaciers du bassin versant (Bonneau et al.,

2014).

Le comportement synchrone entre le climat et l'enregistrement des turbidites sur la RSV
suggere donc que les perturbations dans le systéeme sédimentaire du Var induites par les
variations climatiques sont transmises au sein du systéme et enregistré dans les carottes

(Bonneau et al., 2014).

4.4. FEvolution des sources sédimentaires

L'analyse des isotopes du néodyme (Nd) dans les carottes permet de suivre 1'évolution des
sources sédimentaires au cours du temps et notamment de différencier la contribution des
vallées glaciaires de celle des zones non englacées (Bonneau et al., 2017). Quatre périodes sont

discernables (Figure 2-15) :

- Entre 50 ka - 19 ka : les sédiments ont une signature isotopique comprise entre -9.6
et -10.9 traduisant une forte contribution du Massif Cristallin (vallées englacées de la
Vésubie et de la Tinée) dans le systéme sédimentaire. Cette signature a aussi été

interprétée comme la preuve de la présence continue de glaciers dans le bassin du Var

(Bonneau et al., 2017).

- Entre 19 ka - 11 ka : les sédiments ont une signature isotopique qui décroit pour
atteindre une signature proche de celle des sédiments actuels prélevés a 1'embouchure

du Var (-10.4 a -10.9). Cette rapide chute des valeurs d'eNd confirme une réaction
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Figure 2-15 : Valeurs de Nd mesurées dans les carottes ESSK08-CS01 (en violet) et ESSK08-CS13 (en

bleu) (Hemming, 2004). La zone orangée correspond aux incertitudes de mesures.
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rapide du systéme sédimentaire au retrait des glaciers apres le DMG (Bonneau et al.,

2017).

- Entre 11 ka - 9 ka : les sédiments retrouvent momentanément une signature proche
de celle observée pendant la période glaciaire (50 ka - 19 ka). Cette excursion est
probablement due a un relargage tardif dans le systéeme sédimentaire de sédiments
glaciaires stockés temporairement. Ce relargage est mnotamment possible par
l'augmentation des précipitations durant cette période observée en Méditerranée
(Magny et al., 2013; Toucanne et al., 2015). Ce délai de réponse du systéme de
transport des sédiments est par ailleurs typique des dynamiques para-glaciaires
caractérisant les périodes de transition entre le glaciaire et le post-glaciaire (Church and

Ryder, 1972).

- Entre 9 ka - présent : la signature isotopique se rapproche de celle des sédiments

actuels et de la période 11 ka - 9 ka.

Bonneau et al., (2017) proposent un modele de mélange & partir de la caractérisation des
sources sédimentaires dans le bassin actuel du Var. Ce modele permet de quantifier la
contribution relative des vallées englacées (Massif Cristallins) par rapport au reste du bassin

versant.

Contribution Massif Contribution formations
Cristallin (%) sédimentaires (%)
Holocene 16 84
Pléistocene 40 60

Tableau 1-2 : Modele de mélange sédimentaire & partir des mesures de ENd dans les carottes (Bonneau et al.,

2017).

La forte contribution sédimentaire du Massif Cristallin pendant le Pléistocéne a été
interprétée comme la trace de forts taux de dénudation glaciaire dans les vallées de la Vésubie

et Tinée.

L'ensemble de ces observations souligne la réactivité du systéme sédimentaire du
Var aux perturbations climatiques, qu'elles soient de forte amplitude (Holocéne
vs Pléistocéne) ou de haute fréquence (e.g. augmentation des précipitations au

début de 1'Holocéne et variabilité des turbidites modulée par les alternances

D/0)
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1. Introduction sur les isotopes cosmogéniques et le °Be in

situ

L'utilisation des isotopes cosmogéniques en sciences de la Terre repose sur l'analyse et le
comptage de certains isotopes (principalement le "Be, *Cl, *Al ou "C pour les radioactifs et
*He, *Ne et *Ne pour les isotopes stables) qui se forment dans 1'atmospheére et en surface des
roches sous l'action du rayonnement cosmique. La quantité d'isotopes cosmogéniques dans une
roche dépend de sa durée d'exposition au rayonnement et des processus géomorphologiques
que la roche subit (dénudation, enfouissement, recouvrement par un glacier). Le “Be est
l'isotope cosmogénique utilisé dans ce travail, car il a le double avantage d’étre mesuré en
routine dans le quartz, minéral relativement ubiquiste, et d’avoir une des plus faibles limites
de détection (< 10* at.g! pour des échantillons de 10 g de quartz pur). Le '’Be a une demi-vie

de 1.387 Ma (£ 0.012 Ma) (Chmeleff et al., 2010; Korschinek et al., 2010).
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1.1. Le rayonnement cosmique

Le rayonnement cosmique (cosmic radiation/rays) est un flux de particules chargées
électriquement qui bombarde la Terre en permanence. Ce flux est principalement composé de
particules subatomiques avec 87% de protons, ainsi que des électrons et positrons en faible
quantité. Quelques noyaux plus lourds, comme des particules alphas (12% du flux) sont aussi
présents (Dunai, 2010). Le rayonnement cosmique est une combinaison de deux sources : (i)
les particules chargés d’origine solaire, caractérisées par une faible énergie (< 10° MeV) et, (ii)
les particules d’origine galactique, qui sont accélérées par ’explosion des supernovae, et ont

ainsi des énergies supérieures (> 10 MeV) (Darvill, 2013).

Ce rayonnement cosmique interagit avec l'environnement terrestre a plusieurs niveaux : en

premier avec le champ magnétique, puis avec 1'atmosphere et ensuite avec la surface terrestre.
1.1.1. Interaction avec le champ magnétique

A l'approche de la Terre, les particules chargées électriquement composant le rayonnement
cosmique rentrent en interaction avec le champ magnétique terrestre (Figure 3-1). Le flux de
ces particules galactiques est quasi-isotrope. Dans ’environnement terrestre, la déviation de
ces particules cosmiques dépend de leur angle d'incidence, de leur énergie (donc

principalement de leur vitesse) et de la géométrie des lignes de champ magnétiques (Darvill,

A) High latitude, low cut-off rigidity

B) Low latitude, high'cut-off rigidity

Primary rays with —_,  Primary rays with

|| | ‘ ‘ ‘ Earths magnetic field high rigidity (> 10 GeV) > low rigidity

Figure 3-1 : Illustration du champ magnétique terrestre et ses effets sur le rayonnement
cosmique. Les rayons doivent dépasser la rigidité de coupure qui est plus élevée a

I'équateur (B) qu'aux poles (A). Tirée de Darvill (2013).
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2013). Plus la différence angulaire entre le rayonnement et le champ magnétique est
importante, plus la particule est déviée. Une particule arrivant perpendiculairement au champ

magnétique devra avoir une énergie élevée pour le traverser.

En revanche, si la trajectoire de la particule est parallele au champ magnétique, une faible
énergie est suffisante pour atteindre la Terre. L’énergie minimale qu'une particule doit avoir
pour passer cette barriere magnétique a une latitude donnée est appelée « rigidité de

coupure ».

En conséquence de cette interaction, le flux de particules cosmiques est plus important aux
niveaux des poOles magnétiques, ou le champ magnétique est presque parallele a la trajectoire
des particules qui arrivent perpendiculairement a la surface de la Terre. A l'inverse, le flux de
particules est environ 40% plus faible a 1'équateur car le champ magnétique est orthogonal
aux particules incidentes. A I’équateur, seules les particules avec une énergie supérieure a 10

GV peuvent atteindre I’environnement terrestre (Dunai, 2010).
1.1.2. Interaction avec l'atmospheére

Une fois le champ magnétique passé, le rayonnement cosmique atteint le haut de 1'atmosphere
(Figure 3-2). Les particules chargées interagissent avec les atomes atmosphériques par des
réactions nucléaires en cascade (Gosse and Phillips, 2001). Ces réactions générent un
deuxieme flux de particules. La particule incidente a I'origine de la réaction est définie comme
" : : : " : 7 s .

rayonnement cosmique primaire" et les particules résultantes de ces réactions en cascade
comme 'rayonnement cosmique secondaire'. Les isotopes cosmogéniques produits au cours de

ces réactions sont dits "atmosphériques'.

L'énergie des particules décroit au fur et a mesure des réactions nucléaires, si bien que
seulement 0.00003% des particules primaires et 0.1% des particules secondaires atteignent la
surface terrestre avec suffisamment d'énergie pour induire des réactions dans la roche
(Lebatard and Bourlés, 2015). Cette décroissance en flux et en énergie du rayonnement
cosmique est appelée 'atténuation' et varie selon la densité du matériel traversé. Plus
I'épaisseur de l'atmosphere a traverser est grande, plus I'énergie et le flux du rayonnement

cosmique sont atténués et moins les réactions nucléaires se produisent.
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Figure 3-2 : Schéma de la cascade de réactions dues a l'interaction du
rayonnement cosmique et de l'environnement terrestre. D'aprés (Bonneau et al.,

2014).

1.2. Production du '"Be cosmogénique in situ

Des réactions nucléaires entre le rayonnement cosmique secondaire et les atomes des surfaces
exposées produisent des isotopes cosmogéniques dits « in situ », beaucoup moins abondants
que ceux produits dans l'atmosphere, dits « atmosphériques ». Par exemple, pour le '“Be in
situ mesuré dans le quartz, la concentration de la composante in situ est typiquement de 10°-
10° at.g™, alors que la composante produite dans 'atmosphere et ensuite adsorbée a la surface

des minéraux est de l'ordre de 10%-10" at.g”' de quartz (Brown et al., 1991).
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1.2.1. Modes de production

Dans le quartz, la production de '"Be in situ résulte principalement de trois modes de
production différents (Dunai, 2010): (i) la spallation, induite par les neutrons de haute
énergie, entre 10 MeV et plus de 10 GeV, (ii) les réactions (y,n) dues aux muons rapides et
(iii) la capture des muons thermiques (Dunai, 2010; Darvill, 2013). Une réaction de spallation
se produit quand un nucléon avec une forte énergie rentre en collision avec un atome cible et
détache un ou plusieurs atome(s) de plus petite(s) masse(s) atomique(s) que celle de 1'atome

cible (Ivy-Ochs and Kober, 2008).

La spallation est le processus dominant en surface, le '"Be produit par cette réaction au niveau
de linterface sol-air représente plus de 99% de la production totale du '“Be, alors que la

production muonique représente de 'ordre de 1%.

Voici un exemple de réaction de spallation entre un neutron incident et un atome d'oxygene :

%0 + n—> %Be + 4p + 3n
Equation 3-1

Les muons sont des particules élémentaires produites lors des cascades d'interactions du
rayonnement cosmique dans l'atmosphere. Les muons interagissent peu avec la matiere, ce qui
leur confeére une longueur d’atténuation beaucoup plus longue que celle des réactions de
spallation, i.e. plus de 1500 g.cm™ vs 150 g.cm™ (Dunai, 2010). Certains muons avec
suffisamment d'énergie peuvent produire des réactions de spallation. Mais quand un muon est
suffisamment décéléré dans une roche, il peut aussi étre capturé par la couche électronique
d'un atome. Le muon est ensuite associé au noyau de l'atome, et réagit avec un proton pour
former un neutron, produisant une énergie permettant la formation d'isotopes cosmogénique

tels que le '"Be (Granger and Riebe, 2013).

Voici un exemple de réaction de capture muonique avec un atome d'oxygene :

160 + u-->10Be+a+p+n
Equation 3-2

1.2.2. Atténuation en profondeur

Le flux et D'énergie des particules cosmiques pénétrant dans D'environnement terrestre

décroissent avec la profondeur au fur et a mesure de leur pénétration dans les roches (Figure
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3-3). La longueur d'atténuation est la distance sur laquelle le flux de particules incidentes
diminue d'un facteur 1/e, soit 63%. Cette distance est déterminée par 1'énergie des particules
(neutrons ou muons), et la probabilité réactionnelle de 'interaction entre une particule donnée
et la nature matiere traversée, qui est physiquement décrite par la section efficace. La section
efficace est la probabilité qu'une réaction de spallation se produise, elle dépend de la nature
de la particule incidente, I’élément cible de la particule et du nucléide cosmogénique produit
par la réaction) en fonction du matériel traversé. Pour une roche de densité ~2.65 g.cm™
comme le granite, les neutrons ont une longueur d'atténuation de 57 cm, les muons lents 570
cm et les muons rapides 2 000 cm (Braucher et al., 2013). Pour une roche avec une densité
plus forte, comme les basaltes, les longueurs d’atténuation sont plus courtes : 50 cm pour les

neutrons (Dunai, 2010).

Au niveau de la mer, et A la surface d’un sol, la production muonique représente 1% de la
production de "Be cosmogénique mais en profondeur, les réactions de spallation sont stoppées
beaucoup plus rapidement que les muons si bien qu'a partir de 3 metres de profondeur, les

muons produisent la majorité du ""Be (Figure 3-3).

1F 1%Be in SiO, !

Depth below surface (metres of rock)
(63}

1]
{ ]
1]
[
10 ETEPTTT BT (S EPETTT LT [T M saul P
10¢ 10° 10%* 102 102 10' 10° 101

Production rate [atoms g~ yr~']

Figure 3-3 : Production du Be en profondeur au niveau de la mer
et aux hautes latitudes. Calculé avec une densité de 2.7 g cm™.

Tirée de Dunai (2010).
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1.2.3. Taux de production

Le taux de production est un parametre physique décrivant la vitesse a laquelle les nucléides
cosmogéniques s’accumulent au sein d’un échantillon. Il est homogene a des at.g'.a™ et est
spécifique a chaque isotope pour un minéral et un mode de production donné (ex : production
du "Be par spallation dans le quartz).

Le taux de production d'un isotope cosmogénique a une profondeur z peut s'exprimer de la
maniere suivante :

—zp

P(z) = Z P,(0)e At

Equation 3-3

avec : Pi(0) les taux de production a la surface selon les modes de production (spallation,
muons rapides et capture muonique dans le cas du “Be dans le quartz). p est la masse
volumique du matériel en g.cm™. A; sont les longueurs d'atténuation des particules incidentes
en g.cm™. Le taux de production varie en fonction de la latitude (& cause de l'influence du
champ magnétique terrestre), de l'altitude (plus la colonne d'air que les particules incidentes
traversent est grande, plus le flux est atténué) et des anomalies de pression atmosphériques
(les zones de haute pression atmosphérique sont des zones plus denses que celles de basse
pression et favorisent l'atténuation du rayonnement cosmique). Le taux de production varie

donc spatiallement.

Pour pouvoir comparer des échantillons entre eux, un taux de production normalisé aux
hautes latitudes et au niveau de la mer (Sea Level High Latitude - SLHL) associé a un modeéle
de correction spatial est utilisé. Le modele de mise a 1'échelle tient compte de la position de
l'échantillon (principalement son altitude, sa latitude et sa longitude) pour calculer un taux de
production spécifique (Lal, 1991). Actuellement, la valeur moyenne mondiale du taux de

production normalisé SLHL du "“Be est de (4.11 & 0.19) at.g'.a™ (Martin et al., 2017).

1.3. Spatialisation et calcul des taux de production

1.3.1. Modéle de mise a 1'échelle

Les modeles de mise a 1'échelle (scaling schemes) sont utilisés pour adapter un taux de
production isotopique a une localisation précise en prenant en compte la variabilité spatio-
temporelle des champs magnétiques terrestre et solaire, ainsi que la masse atmosphérique au
dessus de 1'échantillon (Dunai, 2010). 11 existe plusieurs modeéles de mise a 1'échelle, les plus
utilisés sont le "Lal-Stone time dependent model' (Lal, 1991; Nishiizumi et al., 1989; Stone,
2000) et le "LSD model" (Lifton et al., 2014). (Balco et al., 2008)
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Nom Description Références

Basé sur le modele de mise a 1'échelle de Lal (1991), et du

modele de pression atmosphérique de Stone (2000). Le facteur

d'échelle est uniquement fonction de la latitude géographique Lal, 1991; Stone,
Stone model (St)
et de la pression atmosphérique. Ne tient pas compte des 2000

variations du champ magnétique - le taux de production de

nucléides est constant dans le temps.

Le facteur d'échelle est fonction de la rigidité de coupure, de la
pression atmosphérique et d'un parametre de modulation

LSD model (Li) solaire. Les taux de production varient dans le temps en Lifton et al., 2008
fonction de 1'évolution de la production solaire et du champ

magnétique terrestre.

Le facteur de mise a 1'échelle est fonction de la rigidité de
coupure et de la pression atmosphérique. Les taux de

Dunai model (Du) Dunai, 2001
production varient dans le temps en fonction des variations du

champ magnétique

Le facteur d'échelle est fonction de la rigidité de coupure et de
Desilets model (De) la pression atmosphérique. Les cadences de production varient  Desilets et al., 2006

dans le temps en fonction des variations du champ magnétique

Basé sur le modele de mise a 1'échelle de Lal (1991), de el 106
al, 1991;
Lal-Stone time dependent  pression atmosphérique de Stone (2000) et tient compte des
Nishiizumi et al.,

1989; Stone, 2000

model (Lm) variations du champ magnétique d'apres les corrections

décrites dans Nishiizumi et al., (1989).

Tableau 3-1 : Caractéristiques des modeles de mise a 1'échelle existants. Traduit de Balco et al., (2008).
1.3.2. Variations du champ magnétique terrestre au cours du temps

L'intensité du champ magnétique terrestre a fluctué au cours du temps, ce qui a influencé la
quantité de particules chargées atteignant la surface (Dunai, 2010). 11 est donc nécessaire
d'effectuer une correction du taux de production utilisé en fonction de l'intensité et des

variations du champ magnétique sur le temps d'intégration de 1'échantillon.
1.3.3. Ecrantage topographique

Le flux maximal de rayons cosmiques pouvant &tre per¢u en un point donné se situe sur une
surface plane et horizontale, avec ciel dégagé. Toute obstruction suffisamment épaisse pour
bloquer les rayons cosmiques abaissera donc le taux de production effectif. En conséquence, il
faut tenir compte de l'écrantage par la topographie environnante du site d'échantillonnage
afin de corriger le taux de production théorique (Dunai, 2010). En pratique, la mesure de
I'écrantage topographique se fait a l'aide d'un modele numérique de terrain et d'outils SIG
(Codilean, 2006). 11 faut cependant noter qu'une étude récente de Di Biase (2018) a montré
que les correction de l'écrantage pouvait dans certains cas sous-estimer la production

isotopique, surtout pour des bassins versants pentus. Ainsi la correction de 1'écrantage
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topographique est nécessaire uniquement pour des bassins pentus avec une répartition non

uniforme des lithologies & quartz (Di Biase, 2018).

2. Mesures des taux de dénudation

2.1. Théorie

L'utilisation des isotopes cosmogéniques pour l'estimation des taux de dénudation repose sur
la relation suivante : un terrain soumis a ’érosion passe d’autant plus de temps dans la zone
de production (les 2 premiers meétres sous la surface) que I’érosion est lente, et inversement.
La concentration en “Be d'un grain de quartz dépend en effet de son temps de résidence dans
la zone ou il est exposé aux productions neutroniques et muoniques. Une forte concentration
en isotopes cosmogéniques dans un échantillon dénote un temps de résidence long et donc un
taux de dénudation faible. A 1'inverse, une faible concentration en isotopes cosmogéniques est

indicative d'un temps d'exposition au rayonnement court et d'une dénudation rapide (Figure

3-4) (Figure 3-5).

Dans le cas d'une concentration initiale nulle (pas d'héritage d'une ancienne concentration),

d'un taux de dénudation constant pendant un temps t tel que t >> 1 (/1 + i—g) avec 1 (al) la
i

constante de désintégration radioactive de l'isotope ; un état d'équilibre entre la concentration

isotopique d'un échantillon et le taux d'érosion est atteint (Lal, 1991). Dans cet état

d'équilibre, appelé « steady-state » en anglais, la concentration d'un isotope cosmogénique a

une profondeur z est dépendante de la dénudation et exprimée par :

c=y =
- LupE/a;

Equation 3-4

\ Fast

denudation

N

denudation

High 1°Be Low °Be
in-situ in-situ
concentration concentration

Figure 3-4 : Schéma simplifi¢ de la concentration en "Be d'un grain de quartz dans la colonne de sol en

fonction d'une dénudation lente (& gauche) et rapide (a droite). Modifiée d'aprés Neimi et al., (2005).
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Figure 3-6 : Accumulation d'isotopes cosmogéniques dans des surfaces soumises a la dénudation (sans héritage).
Les droites pleines sont applicables aux isotopes stables, les droites pointillées au “Be. Selon les taux de
dénudation, 10! & 10° ans sont nécessaires pour que les concentrations soient & 1'équilibre entre la production

isotopique et la perte par désintégration et dénudation. Tirée de Dunai (2010).

10000 g
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1000 ®_ European Alps, Himalaya
g 100k .
s E Middle Europe
= [ (mountainland)
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Figure 3-5 : Temps d'intégration en fonction du taux de dénudation. Une dénudation rapide (Taiwan ou

Alpes) va de paire avec des temps d'intégration courts (< 10*a) et vice versa. Tirée de Dunai (2010).

Le temps d'intégration, c'est a dire le pas de temps sur lequel le taux de dénudation ets
moyenné, dépend directement du taux de dénudation. Comme abordé dans le chapitre 1, il est

courant de considérer le temps d'intégration du signal '’Be comme le pas de temps nécessaire
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pour éroder 60 cm de roche en place, ce qui correspond a une fois la longueur d'atténuation
des neutrons dans le granite. De maniere plus générale, le temps d'intgération peut étre

calculé suivant cette relation :

1
A+ (uxe)

tintégration =

Equation 3-2

avec A la constante de désintégration radioactive de l'isotope, u le coefficient d'absorption

(qui correspond a p/A) et € le taux de dénudation.

2.2. A l'échelle du bassin versant

Les sédiments qui sont érodés dans un bassin versant sont transférés dans les cours d'eau ou
ils sont mélangés. Il a été démontré que ce mélange est assez efficace pour que les sédiments
de riviere aient une concentration moyenne en nucléides cosmogéniques qui est représentative
du bassin versant en amont du lieu de prélevement (Figure 3-7) (Bierman and Steig, 1996;
Brown et al., 1995; Granger et al., 1996). Les flux de sédiments, qui possedent différentes
concentrations cosmogéniques car venant de sous-bassins versants différents, sont
proportionnels au taux dénudation de chaque sous-bassin. Une zone s'érodant rapidement
exportera un flux de particules important avec une faible concentration cosmogénique et a
I'inverse, une zone s'érodant lentement produira un flux de particules moindre mais avec des

concentrations cosmogéniques plus fortes.

Sampling
location

10RA tr_ci
w Be in-situ

acquisition

Figure 3-7 : Schéma de l'acquisition du Be a 1'échelle d'un bassin versant et du mélange des sédiments.
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La concentration en un isotope cosmogénique dans les sédiments de rivieres peut donc
s'exprimer avec P, le taux de production moyen pour le bassin versant selon les modes de
productions, p la masse volumique moyenne, £ la dénudation moyenne pour le bassin versant
et A; les longueurs d'atténuation des particules incidentes (Dunai, 2010). L'équation suivante

permet de calculer la dénudation a partir de ces parametres :

(Psp X Agp + Pus X Ays + Pup X Ays )
pxC

€=

Equation 3-3

avec P; ﬁsp, ﬁus, ﬁuf les taux de production moyens spatialisés du '"Be pour les neutrons,
muons lents et muons rapides respectivement. Ces valeurs sont calculées a partir de la toolbox
de SIG Basinga (Charreau et al., 2019). Elles consideérent le modele de production de Stone
(2000) et 'atmosphere issue de la base de donnée ERA-40 (Uppala et al., 2005). Agp, Ays, Ayt
sont les longueurs d'atténuation effectives des neutrons (160 g.cm?), des muons lents (1 500
g.cm™) et des muons rapides (4 320 g.cm™) (Braucher et al., 2011). p est la masse volumique
moyenne du matériel érodé soit 2.7 g.cm™. C est la concentration en '“Be de 1'échantillon

corrigée par le blanc chimique et mesurée par un spectrometre de masse par accélérateur

(SMA).
2.3. Conditions d'application

L'application de Equation 3-3 demande la validation de certaines conditions :

- (1) L'état d'équilibre est atteint pour le bassin versant sur au moins le temps
nécessaire pour éroder une fois la longueur d'atténuation des particules incidente (Lal,
1991). Dans la pratique, il est courant d'estimer cette condition comme remplie quand
I'impact des phénomeénes pouvant perturber le signal Be sur le temps court (type
glissement de terrain) est minimisé (von Blanckenburg, 2005; Niemi et al., 2005).

- (2) Le temps nécessaire pour éroder une fois la longueur d'atténuation du
rayonnement cosmique doit étre plus court que la demie-vie de 1l'isotope analysé. Pour
le "Be, cette condition est remplie pour les bassins versants ayant une dénudation
moyenne supérieure & 0.3 m.Ma™ (von Blanckenburg, 2005).

- (3) Le minéral cible pour la production d'isotopes cosmogénique doit étre présent
parmi les différentes lithologies du bassin versant (Dunai, 2010). Dans le cas contraire,
le calcul des parametres nécessaires a l'estimation des taux de dénudation doit se faire

uniquement sur les zones comprenant le minéral cible (Charreau et al., 2019).

76



Matériel et méthodes : isotopes cosmogéniques et échantillons

- (4) La granulométrie du minéral cible doit étre similaire parmi les différentes
lithologies (Dunai, 2010).

- (b)) I n'y a pas de processus d'enrichissement en quartz du sédiment pendant le
transport (Dosseto and Schaller, 2016). Ces processus sont cependant négligeables
dans les zones climatiques froides et tempérées (Riebe et al., 2001).

- (6) L'altération chimique du minéral cible doit étre limitée pour ne pas fausser
'analyse, ce qui est le cas du quartz, minéral treés résistant a la dissolution (Dunai,
2010)

- (7) Le temps de transport des sédiments doit étre court comparativement a 1'échelle
de temps de 1'érosion pour limiter l'accumulation d'isotopes cosmogéniques pendant le

transport et/ou la perte par décroissance radioactive (Dunai, 2010)
2.3.1. Considération pour les échantillons : choix de la granulométrie

Dans certains environnements, la concentration en '“Be des sédiments est dépendante de la
granulométrie, ce qui peut fausser et/ou limiter l'interprétation du signal "Be (Brown et al.,
1995; van Dongen et al., 2019; Puchol et al., 2014). Cette dépendance peut étre due a la
présence de glissements de terrain qui amenent a la surface des sédiments non ou peu exposés
aux rayons cosmiques car enfouis. A cause de la pédogénése, ce matériel a souvent une
granulométrie plus grossiere que le matériel de surface (Brown et al., 1995), entrainant donc
une corrélation négative entre la granulométrie et la concentration en “Be (Puchol et al.,
2014). Une étude plus généraliste montre que d'autres phénomenes peuvent aussi entrainer
une corrélation entre la taille des grains étudiés et leur concentration en '“Be. C'est
notamment le cas dans les bassins caractérisé par une grande variabilité interne des taux de
dénudation et une distribution granulométrique non uniforme (Carretier et al., 2015; Lukens
et al., 2016). Par exemple, la fraction granulométrique choisie pour analyse '"Be peut provenir
d'une unique zone du bassin versant et ainsi n'est pas représentation de la dynamique

générale du bassin.

Il est donc important de considérer de potentielles corrélations entre la granulométrie des

sédiments et leur concentration en 'Be.

Un autre facteur important a considérer est la granulométrie disponible dans les carottes
sédimentaires utilisées dans cette theése. Pour minimiser 1'impact potentiel d'une dépendance
des concentrations mesurées aux tailles de grains, les mémes fractions granulométriques seront
utilisées dans les sédiments actuels et anciens. Les carottes ayant échantillonné des sédiments

avec comme granulométries les plus grossieres entre silts et sable fin, deux fractions
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granulométriques ont donc été choisies pour I'analyse du '"Be et comparées dans ce travail :

50-100 pm et 100-250 pm.

3. Application aux paléo-taux de dénudation

La méthode de détermination du taux de dénudation par isotopes cosmogéniques n'est pas
uniquement applicable aux sédiments actuels de rivieres mais aussi aux archives sédimentaires
passées (e.g. Blard et al., 2006; Charreau et al., 2011). Ces archives peuvent se présenter sous
diverses formes, telles que des terrasses alluviales, des paléo-chenaux, des sédiments enfouis
dans des grottes ou des sédiments océaniques. L'application du "Be dans ce cas-1a demande la

validation des hypotheses suivantes (Charreau et al., 2011) :

- (i) les Ages des sédiments doivent étre connus de maniere indépendante afin de corriger
la concentration en "Be de la décroissance radioactive depuis le dépot des sédiments.

- (ii) si on a affaire & des sédiments continentaux, leur vitesse de dépdt doit étre rapide
(>> au taux d’érosion) pour que la production de "Be postérieure au dépot soit nulle
ou ne représente pas une correction importante (Charreau et al., 2011).

- (iii) les potentielles variations morphologiques du bassin versant doivent étre connues
et contraintes (par exemple : évolution du systéme fluviatile par des captures
hydrographiques qui modifient 1'étendue du bassin versant, ou fortes modifications de

l'altitude du bassin versant a cause de la tectonique).

4. Echantillons pour analyse “Be

4.1. Echantillons actuels

Un premier échantillonnage des sédiments actuels du Var a été effectué en Novembre 2016.
Un second échantillonnage a ensuite eu lieu en Novembre 2017 sur plusieurs sites déja

prélevés en 2016. Les lieux d'échantillonnage ont été déterminés selon trois criteres :

- Les affluents majeurs du Var (la Vésubie, la Tinée, le Cian, le Coulomb et 1'Estéron)
doivent étre échantillonnés au moins une fois.

- L'échantillonnage ne peut pas se faire a proximité directe d'une perturbation du
systeme sédimentaire en place, type batiment industriel, glissement de terrain majeur
afin de ne pas intégrer un signal sédimentaire spatialement limité et non représentatif
de la dynamique générale du sous bassin versant.

- Des échantillons doivent étre prélevés apres chaque confluence majeure entre le Var et

ses affluents afin de suivre l'intégration des différentes dynamiques érosives.
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Deux a trois kilos de sables ont été prélevés dans le lit actif du cours d'eau pour chaque
échantillon, sauf pour VAR-16-5B, prélevé spécifiquement sur la berge et couplé avec VAR-
16-5A prélevé dans le lit actif. Les échantillons sont détaillés dans le Tableau 3-2

Localisation des échantillons de rivieres prélevés lors de la premiere (Novembre 2016) et

seconde (Novembre 2017) campagnes de terrain. et leur localisation dans la Figure 3-8.

Nom x gps (EPSG 4326) 1y gps (EPSG 4326) Date Cours d'eau
COU-16-1 43.95868 6.73020 13/11/16  Le Coulomp
CIA-16-1 43.95029 6.98970 13/11/16 Le Cian
EST-16-1 43.82525 7.18344 13/11/16 L’Estéron
TIN-16-1 43.93334 7.71742 13/11/16 La Tinée
TIN-16-2 44.12824 7.09746 14/11/16 La Tinée
VES-16-1 44.06489 7.25461 14/11/16 La Vésubie
VES-16-2 43.87854 7.23123 14/11/16 La Vésubie
VAR-16-1 44.11387 6.81348 13/11/16 Le Var
VAR-16-2 43.93137 7.11473 13/11/16 Le Var
VAR-16-3 43.86471 7.19790 13/11/16 Le Var
VAR-16-4 43.83909 7.19234 13/11/16 Le Var
VAR-16-5A 43.67249 7.16599 14/11/16 Le Var
VAR-16-5B 43.67231 7.19513 14/11/16 Le Var
TIN-17-2 44.12824 7.09746 10/11/17 La Tinée
VES-17-1 44.06489 7.25461 10/11/17 La Vésubie
VAR-17-2 43.93137 7.11473 10/11/17  Le Var
VAR-17-5B 43.67231 7.19513 10/11/17 Le Var

Tableau 3-2 : Localisation des échantillons de rivieres prélevés lors de la premiere (Novembre 2016) et seconde

(Novembre 2017) campagnes de terrain.
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Echantillons et bassins
versants associés

@® Echantillons

~N\~— Hydrographie générale

Bassins versants
P cia-16-1
COU-16-1
EST-16-1
P in-16-2
P TiN-16-1
B ves-16-1
B vEs-16-2
VAR-16-1
B vAR-16-2
VAR-16-3
B AR-16-4

VAR-16-5

Figure 3-8 : Localisation des échantillons actuels et bassins versants associés.

4.2. Echantillons de carottes pour analyse °Be

26 échantillons ont été prélevés sur les carottes ESSK08-CS01 et ESSK08-CS13 a I'lFREMER
en Janvier 2016 (Tableau 3-3 et Figure 3-9). Les échantillons ont été sélectionnés selon

plusieurs criteres :

- Les bas de dépdts turbiditiques ont été privilégiés en raison de leur granulométrie
sableuse (> 63 pm) est adaptée au protocole analytique du ""Be et que leur dépot
quasi instantanné (de quelques minutes a plusieurs jours (Bonneau, 2014)).

- Les échantillons ont été répartis de maniere a étre représentatifs des grandes périodes
climatiques (MIS 1, MIS 2, MIS 3, MIS 4 et MIS 5) mais aussi de la variabilité a
l'intérieur de ces méme périodes : échantillons datés du Dryas Récent et du Bglling-
Allergd pour le MIS 1, échantillons datés du DMG et de la déglaciation pour le MIS 2,
échantillons représentatifs des stades (périodes froides) et interstades (périodes

chaudes) pour le MIS 3 et MIS 4. Le MIS 5 ne comporte qu'un seul échantillon.
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Top (cm) Bottom (cm) Age (ka)

Core

CSo01 0 4 0.07
CS13 53 56 4.06
CS13 93 95 6.97
CS01 355 360 10.07
CS13 265 273 12.18
CS13 339 342 14.26
CS13 345 350 14.56
CS13 442 445 16.71
CS13 493 497 17.56
CS13 610 615 19.60
CS13 615 620 19.76
CS01 807 813 19.77
CS13 711 714 21.14
CS13 723 727 21.51
CS13 1074 1079 21.94
CS13 820 824 23.27
CS13 951 955 27.28
CS13 1055 1059 31.29
CS13 1091 1096 32.45
CS13 1362 1367 43.51
CS13 1575 1582 53.56
CS13 1635 1644 55.73
CS13 1742 1748 59.07
CS13 1751 1758 59.39
CS13 1976 1978 66.27
CS13 2190 2193 73.86

Tableau 3-3 : Caractéristiques des échantillons prélevés dans les carottes pour analyse “Be.

LU L L LI L LU L L I LU BN L R L BLULNL LR L LR B B L L N N LR L |

MIS 1 MIS 2 MIS 3 ‘ MIS 4 MIS 5
° e & e 82 ® e Do ° ee . e s ® ° s '°Be samples
HS 1 HS 2 HS 3 HS 4 HS 5 HS 6
QO -~ BA — 1
e_:oag—SS 2 34 6 7 8 91044 13-14 45 16
a2 40 .
E 2
m
26-45 1018
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26
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Figure 3-9 : Ages des échantillons “Be analysés en fonction des courbes de 80 du Groenland (Bonneau et al.,

2017) et du 80 local (Bonneau, 2014; Bonneau et al., 2014; Jorry et al., 2011).
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5. Protocole du '°Be

Le protocole détaillé de 1'extraction du "“Be appliqué aux échantillons est disponible en annexe
1. Ce protocole s'appuie majoritairement sur celui établi par Laétitia Léanni et les chercheurs

du CEREGE. 1l a cependant été modifié pour deux raisons :

- Adaptation du protocole aux appareils présents au CRPG.
- Modification suite a de faibles rendements lors des mesures au spectrometre de masse

par accélérateur.

Les grandes étapes du protocole sont les suivantes :

- Séparation physique du quartz et des autres minéraux présents

- Séparation chimique et purification du quartz par attaques acides

- Ajout d’un entraineur chimique de “Be pour fixer le rapport “Be/’Be et ne pas
dépendre de pertes éventuelles

- Extraction du béryllium

- Cathodage des échantillons pour analyse au SMA

Afin de maximiser le rendement de récupération du béryllium, j’ai réalisé des nouveaux tests
pour évaluer les relations entre le pH et la précipitation du Be(OH),, qui est espeéce
amphotere. Au cours de ma these il s’est avéré que ce développement s’est avéré indispensable

pour garantir la qualité des analyses.

5.1. Influence du pH de précipitation sur la récupération du Be

A la suite d'une série d'échantillons qui présentaient de trop faibles courants au SMA pour
étre analysés, des tests d'optimisation du protocole ont été effectués. Pour ce faire, un réplica
d'échantillon a été traité de maniere classique en suivant le protocole standard du CRPG. Un
entraineur (spike) de ‘Be a été ajouté avant 1'extraction chimique soit une quantité initiale de
2.28 x 10" atomes de “Be. A chaque étape du protocole, les surnageants, qui sont d’habitude
éliminés, ont été conservé dans des béchers propres pour analyse de leurs concentrations en

‘Be, si bien que différentes solutions ont été obtenues :

: surnageant et ringage du premier précipité apres dissolution totale
: ringage de la premiere colonne

: surnageant et rincage du deuxiéme précipité

O aQ @ =

: élution de la deuxieéme colonne
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E : ringage de la deuxiéme colonne

F : surnageant et ringage du troisieme précipité

Les solutions ont ensuite été évaporées a sec et reprises dans de I'HNO; a 2% puis diluées
pour mesure du "Be par spectrométrie de masse a plasma a couplage inductif au CRPG (ICP-
MS X-Series 2). Ces analyses permettent d’évaluer chaque étape du protocole pour identifier a

quel moment la perte de béryllium peut survenir (Tableau 3-4).

Nom Moyenne coups °Be Atomes °Be % spike perdu
Blanc 0 0

A 3967 2.0 x 10" 87.7

B 150 1.13 x 10" 0.5

C 165 1.2 x 107 0.5

D 76 7.36 x 10 0.5

E 68 7.36 x 10 0.3

F 710 4.0 x 10" 1.7

Perte totale 2.08 x 10" 91

Tableau 3-4 : Quantité de spike de *Be perdu pendant le protocole chimique

Dans les conditions analytiques rencontrées sur la chaine de préparation du CRPG, presque
88% du °Be est donc perdu dans I’étape "A' qui correspond au surnageant de la premicre
précipitation. La précipitation permet de séparer le Be (sous forme de précipité) de certains
éléments traces comme le Fe et le Ti qui restent dans le surnageant. Dans le protocole
original, il est noté que la séparation du Be sous forme Be(OH)set du Fe/Ti est optimale & un
pH situé entre 8 et 9. Des tests de sensibilité au pH de précipitation ont ensuite été effectués
avec 1.3 x 10" atomes de “Be : cinq précipitations par lecture de papier pH ont été faites aux
pH 6, 7, 8, 9 et 10. Le pH des solutions a ensuite été mesuré avec un pH metre et les

précipités et solutions ont été analysés a I'lCP-MS (Tableau 3-5).

Lecture
. Mesure Coups Coups Somme % coups % coups
papier
H pH meétre surnageant précipité coups surnageant précipité
1%
6 7.2 23677 7055 30732 7 23
7 7.9 6332 23305 29637 21 79
8 8.7 11413 20013 31426 36 64
9 9.1 19778 10538 30316 65 35
10 9.4 24520 164 24684 99 1

Tableau 3-5 : Sensibilité du *Be au pH de précipitation
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Il y a un décalage important entre la lecture du papier pH et la mesure de controle effectuée
avec un pH metre. Ceci est probablement dii a 1'utilisation d'un papier pH dégradé car stocké
a coté des acides et peu adapté a la gamme de valeurs recherchées (papier pH 1-11).

En utilisant les valeurs mesurées au pH-metre, nous constatons que la répartition du “Be entre
le précipité et le surnageant est tres sensible au pH (Figure 3-10.)

100

“®- Surnageant
@ Précipité

80—

60 -

40—

Proportion de coups (%)

20

0 —
7.0 7.2 7.4 76 7.8 8.0 8.2 8.4 8.6 88 9.0 9.2 94 9.6
pH (mesure pH métre)

Figure 3-10 : Répartition relative du "Be entre le précipité et le surnageant en fonction

du pH de la solution.

Il semblerait que le pH préférentiel pour la conservation du Be dans le précipité se situe entre
7.9 et 8.2. Au dela de cet intervalle et surtout pour des solutions plus acides, la perte de ‘Be
dans le surnageant est non négligeable. Des erreurs de pH lors des trois précipitations peuvent
donc entrainer la perte quasi totale du Be au cours de la chimie. Ainsi le protocole a été

modifié en plusieurs points :

- Suppression de la premiere précipitation afin de réduire le risque de perte de
Be. Cette suppression n'impacte pas la pureté finale de 1'échantillon si
'échantillon de quartz traité est relativement petit (< 15 g) et bien purifié en
amont.

- Réduction de la gamme de pH acceptables pour les étapes de précipitation :
entre 7.9 et 8.2. Pour ce faire, un papier pH plus précis ainsi qu'un pH metre

portable ont été achetés.
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6. Utilisation du &N pour le tracage de sources

sédimentaires

6.1. Théorie du tracage de source

Le néodyme (Nd) est une terre rare comportant 7 isotopes : "Nd (stable), "*Nd (stable),
"INd (considéré comme stable, tip - 2.3 x 10" a), ""Nd (stable), "Nd (stable), "*Nd
(stable) et "'Nd (considéré comme stable, ti2 - 6.7 x 10"a). L'utilisation des isotopes du Nd
comme traceur de source sédimentaire repose sur le fait que les terres rares sont peu solubles
et peu mobilisées lors des processus d'altération. Les sédiments détritiques conservent donc la
composition de Nd de leurs roches sources lors des différents processus d'altération

continentaux, lors du transport sédimentaire et post dépdts (Goldstein and Hemming, 2014;

143
Goldstein and Jacobsen, 1987). Le rapport Taay, oSt utilisé comme traceur des sources

sédimentaires et dépend de 1'4ge de la roche ainsi que des processus de différenciation
143
N

magmatique subis. Le rapport Taayg oSt normalisé & un échantillon de référence CHUR

(Chondric Uniform Reservoir) correspondant & la signature moyenne de la Terre silicaté de
143

valeur (T = 0.512638 (Jacobsen and Wasserburg, 1980). L' €Nd d'un échantillon

>CHUR
143

correspond donc a la déviation du rapport THing mesuré au standard CHUR.

(143Nd)
144
Nd échantillon

ENd = —1 1] x10000

(143Nd)
144Nd

CHUR
Equation 0-4

6.2. Echantillons pour analyse Nd

19 échantillons ont été prélevés sur la carotte ESSK08-CS13 sur la période 74 ka - 50 ka pour

compléter le suivi des sources sédimentaires dans le temps (Tableau 3-6).
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Top (cm) Bottom (cm) Age (ka)

1520 1521 49.51
1564 1565 53.08
1584 1585 53.76
1607 1608 54.77
1633 1634 55.53
1647 1648 55.82
1682 1683 57.02
1716 1717 58.32
1760 1761 59.59
1815 1816 61.04
1843 1844 61.97
1887 1888 63.43
1922 1923 64.60
1973 1974 66.16
1999 2000 67.07
2074 2075 69.71
2083 2084 70.02
2120 2121 71.16
2178 2179 73.22

Tableau 3-6 : Ages des échantillons prélevés sur la carotte ESSK08-CS13 pour analyse Nd.

6.3. Protocole de traitement des échantillons Nd

Le protocole utilisé est celui mis en place a 'l[FREMER. Les grandes étapes du protocole sont

décrites ci-dessous (Bayon et al., 2002, 2006, 2009) :

- Tamisage des échantillons pour garder la fraction granulométrique inférieure a 63 pm
et broyage pour homogénéisation

- Attaque des carbonates, des oxydes et de la matiére organique pour purifier la fraction
terrigéne

- Fusion des échantillons puis précipitation pour séparer les terres rares

- Séparation chimique du Nd par colonnes chromatographiques

- Mesure du Nd sur MC-ICP-MS
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1. Résumé de l'article en francais

Les archives sédimentaires marines sont souvent bien datées et couvrent souvent plusieurs
cycles glaciaires ; les concentrations cosmogéniques de '"Be dans les grains de quartz
détritiques pourraient ainsi permettre de reconstituer des taux de dénudation passés.
Cependant, ces archives comprennent souvent des sédiments beaucoup plus fins (<250 pm)
que ceux habituellement analysés dans les études ""Be, et peu d'études ont évalué les impacts
du mélange, de la taille des grains et des variations interannuelles sur les concentrations de
""Be de ces sédiments & grains fins. Nous avons analysé ici les concentrations cosmogéniques
"Be in situ de grains de quartz dans les fractions de taille 50-100 et 100-250 pm des sédiments
du bassin du Var (Alpes Maritimes frangaises) pour tester la fiabilité des taux de dénudation
dérivés des analyses “Be des sables fins. Le bassin du Var présente une zone de transfert
courte et des parametres morphologiques, climatiques et géologiques trés variables, et nous
testons 1'impact de ces parametres sur les concentrations observées de '“Be. Les deux fractions

de taille analysées ont donné des concentrations de '"“Be similaires en aval, notamment a la
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sortie du Var, ol les concentrations sont comprises entre (4.02 + 0.78) x 10 et (4.40 + 0.64)
x 10" atomes g.quartz'. En comparant les concentrations attendues et observées de "Be a
trois grandes confluences, nous interprétons que le mélange des sédiments est efficace dans
I'ensemble du bassin du Var. Nous avons ré-échantillonné quatre sites clés un an plus tard, et
malgré des parametres climatiques variables durant cette période, les concentrations
interannuelles de '"Be étaient en accord avec les incertitudes, sauf pour un sous-bassin en
amont. Les taux de dénudation dérivés de ""Be des sous-bassins du Var varient de 0.10 £ 0.01
mm.a'a 0.57 & 0.09 mm a, et les variations spatiales sont principalement controlées par la
pente moyenne du sous-bassin. Le taux de dénudation intégré de l'ensemble du bassin varois
est de 0.24 + 0.04 mm.a", en accord avec les autres méthodes. Nos résultats démontrent que
les sédiments & grain fin (50-250 pm) peuvent donner des taux de dénudation précis et sont
donc des cibles potentielles appropriées pour de futures applications '"Be, comme les études

des taux de paléodénudation utilisant des sédiments marins.

2. Article paru & Earth Surface Dynamics (2019)
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Abstract. Marine sedimentary archives are well dated and often span several glacial cycles; cosmogenic '*Be
concentrations in their detrital quartz grains could thus offer the opportunity to reconstruct a wealth of past
denudation rates. However, these archives often comprise sediments much finer (< 250 um) than typically ana-
lyzed in '°Be studies, and few studies have measured 'Be concentrations in quartz grains smaller than 100 um
or assessed the impacts of mixing, grain size, and interannual variability on the '°Be concentrations of such
fine-grained sediments. Here, we analyzed the in situ cosmogenic '°Be concentrations of quartz grains in the
50-100 and 100-250 um size fractions of sediments from the Var basin (southern French Alps) to test the relia-
bility of denudation rates derived from '9Be analyses of fine sands. The Var basin has a short transfer zone and
highly variable morphology, climate, and geology, and we test the impact of these parameters on the observed
10Be concentrations. Both analyzed size fractions returned similar 10Be concentrations in downstream locations,
notably at the Var’s outlet, where concentrations ranged from (4.02£0.78) x 10* to (4.4040.64) x 10* atoms g_1
of quartz. By comparing expected and observed '“Be concentrations at three major river junctions, we inter-
pret that sediment mixing is efficient throughout the Var basin. We resampled four key locations 1 year later,
and despite variable climatic parameters during that period, interannual '°Be concentrations were in agreement
within uncertainties, except for one upper subbasin. The '°Be-derived denudation rates of Var subbasins range
from 0.1040.01 to 0.57 £ 0.09 mm yr~', and spatial variations are primarily controlled by the average subbasin
slope. The integrated denudation rate of the entire Var basin is 0.24 4-0.04 mmyr~!, in agreement with other
methods. Our results demonstrate that fine-grained sediments (50-250 um) may return accurate denudation rates
and are thus potentially suitable targets for future '°Be applications, such as studies of paleo-denudation rates
using offshore sediments.

Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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1 Introduction

Understanding landscape dynamics and denudation pro-
cesses is crucial for human activities: for example, soil for-
mation rates (Heimsath et al., 1997; Stockmann et al., 2014)
control agricultural resources (Montgomery, 2007), whereas
landslide occurrences (Hovius and Stark, 2007; Yu et al.,
2019) are key to managing natural hazards (Kirschbaum et
al., 2010). Denudation is the combined effect of physical
erosion and chemical weathering processes, and it may vary
with time. Because climate exerts a strong control on denuda-
tion (Molnar, 2004; Yanites and Ehlers, 2012; Zhang et al.,
2001), it is important to predict how landscapes will respond
to the large and rapid climate changes expected in the future.
Terrestrial cosmogenic nuclides (TCNs) in river sediments
provide a means to determine denudation rates at the basin
scale (Bierman and Steig, 1996; Brown et al., 1995; Granger
et al., 1996; von Blanckenburg, 2005). Thus, for decades,
TCN (mostly 10B¢) concentrations have been measured in
present and past river sediments across a wide variety of cli-
matic and geological contexts to quantify denudation rates
(see review by Portenga and Bierman, 2011) over differ-
ent timescales (e.g., Bekaddour et al., 2014; Charreau et al.,
2011; Granger and Schaller, 2014; Grischott et al., 2017a,
b; Marshall et al., 2017; Puchol et al., 2017; Schaller et
al., 2002). However, although offshore marine sedimentary
archives are well dated and often record several glacial cy-
cles, they have remained unused for reconstruction of paleo-
denudation rates, mainly because their grain sizes are too
fine to facilitate standard in situ '°Be analyses in quartz. In-
deed, typical cosmogenic dating samples have grain sizes
of 250 um to 1 mm. In deep (> 200 m water depth) marine
environments, sediments of such grain sizes are restricted
to submarine canyons in which the stratigraphic record is
poorly preserved. Thus, analyzing TCNs in fine sand frac-
tions (50-100 pm) is prerequisite to reconstructing past de-
nudation rates from marine sediments because this granulo-
metric range often dominates in offshore turbidite-rich sedi-
mentary cores (Bonneau et al., 2014; Jorry et al., 2011).
However, grain size distributions are not always uniform
across continental basins (Lukens et al., 2016), and '°Be con-
centrations in fine sands and silts at river outlets may not
be representative of their entire drainage area. Furthermore,
since the production rate of in situ '°Be is depth dependent,
any vertical variations in the granulometric distribution may
induce a grain-size control on the measured '°Be concentra-
tions. Several geomorphological processes are potential con-
trols of such grain-size dependence (Aguilar et al., 2014; At-
tal et al., 2015; Brown et al., 1998; Carretier et al., 2015;
Codilean et al., 2014; van Dongen et al., 2019; Lukens et
al., 2016; Puchol et al., 2014; Riebe et al., 2015); for exam-
ple, landslides can bring '°Be-poor coarse material to the sur-
face that is then mixed with fluvial sediments (Aguilar et al.,
2014; Attal et al., 2015; Belmont et al., 2007; Brown et al.,
1998; Carretier et al., 2015; Puchol et al., 2014). The basin
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slope and precipitation also exert a control on the thickness
of mixed soil on hillslopes, as well as the depth of erosion
processes, which all may impact the relationship between
grain size and 10Be concentrations (van Dongen et al., 2019).
Finally, the sediment transport time, which may differ for
coarse and fine grains, as well as attrition, may yield a grain-
size-effect control on '9Be concentrations (Attal et al., 2015;
Belmont et al., 2007; Carretier et al., 2015; van Dongen et
al., 2019; Lukens et al., 2016; Matmon et al., 2003). It is
worth noting that most of the studies investigating grain-size-
dependent '"Be concentrations do so using medium sand
grain sizes to pebble-sized sediments (125 um to > 1 mm).
There is only one study presenting data on a fraction smaller
than 125 um (Brown et al., 1995).

Several studies have suggested that sediment mixing is not
always efficient in mountainous environments (Binnie et al.,
2006; Savi et al., 2014), which would further bias interpreted
denudation rates. Finally, 10B¢ concentrations integrate the
denudation signal over time periods dependent on the de-
nudation rate that corresponds to the time needed to erode
60 cm of rock (Lal, 1991). Perturbations in the sedimentary
routing process, such as human-induced erosion or stochas-
tic events like landslides or flash floods, can potentially af-
fect 1°Be concentrations over much shorter timescales and
therefore bias the interannual consistency of the '°Be signal
(Dingle et al., 2018; Lupker et al., 2012; Sosa Gonzalez et
al., 2017).

The effects of spatial mixing, grain size, and temporal vari-
ability on TCN concentrations have mostly been tested on
sand fractions coarser than 125 pm. With the exception of
Brown et al. (1995, 1998), who investigated grain sizes as
small as 63 um, these processes remain largely unexplored in
fine size fractions < 125 um. Therefore, it is critical to under-
stand how fine sediments capture denudation rates in onshore
basins and if these processes alter the observed TCN concen-
trations.

Here, we measured in situ !9Be concentrations in the 50—
100 and 100-250 pm size fractions of present-day quartz sed-
iments of the Var River. The Var drains a mountainous basin
in the southern French Alps, is characterized by a steep mean
slope of 23°, and has a small alluvial plain that limits sedi-
ment storage (Bonneau et al., 2017). The Var sedimentary
system responds quickly (i.e., within 1000 years) to climatic
forcings and is thus an ideal setting to test the suitability
of fine-grained sediments to record paleo-denudation rates
(Bonneau et al., 2017). We analyzed multiple samples within
the Var basin to assess the spatial variability of denudation
rates across a high diversity of geomorphic and climatic con-
texts. We then traced the upstream-to-downstream evolution
of '"Be concentrations in both analyzed size fractions to
monitor the impact of grain size on the observed '°Be con-
centration, the sediment mixing efficiency at major fluvial
junctions, and the interannual variability of the denudation
signal.

www.earth-surf-dynam.net/7/1059/2019/
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Figure 1. Geological setting of the Var basin and its subbasins. Geological data are from the French Geological Survey (see text for ref-
erences). White lines delimit the sampled subbasins, colored squares represent sampling points, and red hashed areas indicate the presence
of quartz-bearing rocks. Hydrological station data are from the HYDRO database (http://www.hydro.eaufrance.fr/, last access: 6 Decem-
ber 2019): (I) Villneuve d’Entraunes station; (II) Nice, Pont Napoléon station; (III) Saint-Sauveur-sur-Tinée station; and (IV) Utelle station.
Hydrological dams are (A) Isloa 2000 dam, (B) Lac Fous dam, (C) Lac Long dam, and (D) Lac Boréon dam. Weather stations are from
Meétéo France: (1) Nice and (2) Guillaumes. The regional map indicates the location of the Var basin in the southern French Alps.

2 The Var basin

The Var and its main tributaries (Vésubie, Tinée, Estéron and
Coulomp rivers) drain a mountainous basin of 2800 km? in
the southern French Alps (Fig. 1). This steep basin is charac-
terized by a mean slope of 23° and elevations ranging from
0 to 3143 ma.s.l. (above sea level) with a mean elevation
of 1200m (Fig. 1). The Var basin can be divided into two
main geological regions: crystalline basement in the north
and sedimentary terrains in the south. In the northern and
highest part of the basin, the Mercantour-Argentera Mas-
sif comprises migmatites, gneiss, and granite (Fig. 1) inher-
ited from the Paleozoic Hercynian orogen (El Bedoui et al.,
2011). The late Paleozoic to Cenozoic sedimentary cover of
the southern and western parts of the basin mainly comprises
Mesozoic marls and limestones (Kergkhove and Montjuvent,
1977; Roure et al., 1976). These sediments also include Per-
mian pelites and sandstones (locally overlain by Cenozoic
marls, limestones, and sandstones) at the southern edge of
the Mercantour-Argentera Massif and in the inner part of the
Var basin (Fig. 1). In the southernmost part of the basin, the
Pliocene to Quaternary Gilbert delta developed after sea level

www.earth-surf-dynam.net/7/1059/2019/

rise in the Mediterranean Sea following the Messinian salin-
ity crisis (Mulder et al., 1996).

Stochastic erosional processes such as landslides — the
most studied being La Clapiere landslide in the Tinée val-
ley (El Bedoui et al., 2009; Casson et al., 2003) — and screes
occur in the steepest part of the basin (Julian, 1977). Four
hydropower dams have been built in the upper part of the
basin (Fig. 1) but only the Lac Long dam (2500 m eleva-
tion) has a significant water storage capacity (4 700 000 m>).
Nine sedimentary dams were built in the lowest part of the
basin in the 1970s to enhance sediment deposition and pro-
tect the city of Nice (Anthony and Julian, 1999). The cli-
mate in the Var basin is mostly controlled by elevation and
is thus highly variable, from a Mediterranean climate in the
south to a mountainous climate in the north. Between 1981
and 2010, the mean annual temperature and mean annual
precipitation recorded at Nice (2ma.s.l.; Fig. 1) were 16 °C
and 733 mmyr—!, respectively, and those at Guillaumes
(790ma.s.1.; Fig. 1) were 10.7°C and 910 mm yr~!, respec-
tively (Meteo France database; https://donneespubliques.
meteofrance.fr, last access: 6 December 2019).

Earth Surf. Dynam., 7, 1059-1074, 2019
95



Deuxieme partie - Chapitre IV

1062

3 Methods and results

3.1 Sampling and '9Be analyses

We collected 11 sediment samples (2kg each) from active
riverbeds of the Var River and its main tributaries (Vésubie,
Tinée, Estéron and Coulomp rivers) in November 2016. Sam-
pling locations were carefully selected to avoid any human-
induced perturbations in the basin, such as dams (Fig. 1). The
Tinée and Vésubie rivers were each sampled at two locations:
one within the crystalline massif (TIN-16-2 and VES-16-1)
and one just upstream of their junctions with the Var River
(TIN-16-1 and VES-16-2) (Fig. 1). The Coulomp and Es-
téron rivers were each sampled upstream of their junctions
with the Var River (COU-16-1 and EST-16-1). The Var River
was sampled at five locations throughout the basin: one up-
stream of the Tinée confluence (VAR-16-2), one upstream
of the Vésubie confluence (VAR-16-3), one upstream of the
Estéron confluence (VAR-16-4), and two at the river outlet
near the Mediterranean Sea (VAR-16-5A and VAR-16-5B).
In November 2017, we resampled three of the rivers in four
of the same locations: VAR-17-2, VAR-17-5B, VES-17-1,
and TIN-17-2. We sieved the samples to obtain 50-100 and
100-250 um grain-size fractions. Quartz grains were isolated
from both fractions by magnetic separation and successive
HCI + H;SiF¢ baths following the standard procedure. For
the fine-grained fraction (50-100 um), samples were left to
decant for a few minutes (enough to let all particles fall to
the bottom), then the supernatant was carefully removed. The
pure quartz grains were then leached three times in HF to
dissolve 30 % of the total weight of quartz and eliminate me-
teoric '°Be contamination (Brown et al., 1991). We observed
no systematic differences in HF leaching efficiency for ei-
ther grain-size fractions. We then spiked the purified quartz
samples with 0.3mg of the Centre de Recherches Pétro-
graphiques et Géochimiques (CRPG) °Be carrier solution
(concentration of 2020 4= 83 ppm, corresponding to ~ 2.25 x
10'? atoms *Be). The spiked quartz samples were then com-
pletely dissolved in 48 % HF; beryllium was separated using
anion and cation exchange columns and pH-sensitive precipi-
tations before being oxidized to BeO, mixed with Nb powder,
and loaded into targets for measurement of '°Be/?Be ratios
using the ASTER accelerator mass spectrometer at Centre
Européen de Recherche et d’Enseignement des Géosciences
de I’Environment (CEREGE).

All measured '°Be/?Be ratios were calibrated using the
CEREGE STD11 in-house normalization, which is similar to
the KNSTDO7 normalization and assumes a 'Be/°Be ratio
of (2.79£0.03) x 10~!! for the SRM4325 standard material
(Braucher et al., 2015). Five and three chemical blanks were
processed and measured during the 2016 and 2017 analyti-
cal sessions, respectively; the 2016 and 2017 blanks yielded
10B¢ /9Be ratios of (2.05+0.38) x 10~ 13 and (1.99+0.43) x
10713, respectively.
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3.2 Calculation of denudation rates

In situ cosmogenic 'Be is produced by cosmic rays in min-
erals such as quartz within the uppermost layer of Earth’s
surface (Lal and Peters, 1967). The '°Be concentration in
quartz depends directly on the time spent near the surface,
and thus on the denudation rate (Lal, 1991). Therefore, the
average denudation rate at the basin scale can be derived
from the '°Be concentrations measured in detrital quartz ex-
ported by fluvial sediments and sampled at the outlet of the
studied basin (Brown et al., 1995). Assuming that denuda-
tion is steady state and the '°Be decay constant is negligible
(von Blanckenburg, 2005), the spatially averaged denudation
rate of a basin is inversely proportional to the '°Be concentra-
tion in sediments (Brown et al., 1995; Granger et al., 1996).
The basin-averaged denudation rate can thus be calculated as

_ PiA;
£ = —, 1
2= M

where i refers to the different 'Be production pathways
and associated particles (n for neutron, ug for slow muons
and p¢ for fast muons). P; represents the mean basin-wide
10Be production rates, computed from the arithmetic mean
of spallogenic and muogenic production using specific
scalings for each production pathway as a function of el-
evation and latitude: P, =4.1140.19atomsg~!yr~!,
P, =0.011£0.001 atoms g~ yr~ !, and Py =
0.039 4+ 0.004 atoms g_l ylr_l (Braucher et al., 2011;
Martin et al., 2017). A; represents the attenuation lengths for
each particle: A, = 160gcm_2, Ay, = 1500gcm_2, and
Ay = 4320 gcm™2 (Braucher et al., 2011). Finally, p is the
mean density of the eroded material (2.7 gcm™3) and C is
the '°Be concentration measured in the fluvial sediments
collected at the basin outlet.

We calculated basin-averaged '°Be production rates for
each production pathway and each studied subbasin using the
Basinga GIS tool (Charreau et al., 2019), based on the Lal-
Stone time-dependent scaling model (Lal, 1991; Nishiizumi
et al., 1989; Stone, 2000) and using up-to-date worldwide
production rates computed by the Cosmic Ray Exposure pro-
gram online calculator (https://crep.otelo.univ-lorraine.fr/,
last access: 6 December 2019; Martin et al., 2017). We ac-
counted for basin topography using a cell-by-cell approach
based on the 5 m resolution digital elevation model (DEM)
“RGE ALTT” produced by the French Institut National de
I’Information Géographique et Forestiere. Denudation rates
were corrected for paleomagnetic variations that occurred
during the integration time and topographic shielding (Char-
reau et al., 2019). Topographic shielding factors were calcu-
lated using the ArcGIS toolbox of Codilean (2006), which
computes both self-shielding and shading. Quartz-free areas
were excluded from the basin-averaged production rate cal-
culations based on 1:50000 and 1:250000 scale French
Geological Survey geological maps (Bigot et al., 1967; Cam-
predon et al., 1980; Faure-Muret et al., 1954, 1957; Geze
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et al., 1969; Ginsburg et al., 1980; Kergkhove and Mon-
tjuvent, 1977; Kergkhove and Roux, 1976; Kergkhove and
Thouvenot, 2010; Roure et al., 1976). Quartz-bearing zones
comprise 730 km?, corresponding to 26 % of the total sur-
face area of the Var basin. We calculated denudation rates for
each of the Var’s subbasins using the measured '°Be concen-
trations and Eq. (1) (Table 1). We also calculated effective
denudation rates and '°Be concentrations in the downstream
part of three basins by correcting for the contribution of up-
stream nested subbasins (Table 2, Fig. S1 in the Supplement)
(see Granger et al., 1996 and Portenga et al., 2015, for meth-
ods).

3.3 Results

The raw '°Be concentrations of the sediment samples are re-
ported in the Supplement. Blank-corrected '°Be concentra-
tions are reported in Table 1 and summarized in Fig. 2 for the
2016 sampling. We obtained 20 '°Be measurements from the
11 samples collected in 2016; concentrations were measured
in both the 50-100 and 100-250 pm grain-size fractions for
all samples except VAR-16-4 and TIN-16-2, which did not
yield sufficient amounts of quartz in the 50-100 um fraction.
We obtained five 'Be measurements from the four samples
collected in 2017; both grain-size fractions were measured
for VAR-17-2; only the 50-100 um fraction was measured
for VAR-17-5B and only the 100-250 um fraction was mea-
sured for VES-17-1 and TIN-17-2. Measurement blanks ac-
counted for, on average, 11 =7 % of the measured 10Be / 9Be
ratios. Native Be amounts have been measured in three sam-
ples (VAR-16-5B 100-250 um, TIN-16-2 100-250 um, and
VES-16-1 100-250 um). All three samples have been found
to have negligible amounts of native °Be, accounting for at
most 0.3 % of the °Be carrier added to each sample. Most
samples had similar '°Be concentrations within uncertain-
ties for the 50—100 and 100-250 um grain-size fractions (Ta-
ble 1 and Fig. 2). VES-16-1 and VES-16-2 are two excep-
tions because they yielded different '°Be concentrations in
each size fraction: for both samples, the 50—-100 um frac-
tion had higher 'Be concentrations than the 100-250 um
fraction. Importantly, the most distal samples collected at
the outlet of the Var River (VAR-16-5A and VAR-16-5B)
had undistinguishable '°Be concentrations in both size frac-
tions, ranging from (4.0240.78) x 10* atoms g ! to (4.40 +
0.64) x 10* atoms g~!. We also note a decrease of the vari-
ability of the 'Be concentration from upstream to down-
stream (Fig. 2). Sediments resampled in 2017 (VAR-17-2,
VAR-17-5B, VES-17-1, and TIN-17-2) had concentrations
similar within uncertainties to the 2016 samples (Table 1);
only the 50-100 um fraction of VAR-17-2 had a significantly
lower '9Be concentration compared to the same size fraction
of the 2016 sample.

Calculated denudation rates for 2016 ranged from 0.10 £
0.0l mmyr~! (Coulomp River, COU-16-1, 100250 um)
to 0.574+0.09mmyr~! (Vésubie River, VES-16-1, 100—
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Figure 2. 19Be concentrations in quartz from river sands of the
Var basin plotted against the distance to the estuary (km). Data are
available in Table 1. Symbol shape reflects the analyzed grain size
and colors indicate the subbasin. The dashed line corresponds to the
mean concentration of all samples, excluding the four outlet sam-
ples. Error bars represent 1o uncertainties.

250 um) (Fig. 3). The averaged denudation rates calcu-
lated at the outlet of the Var basin were 0.24 +0.03 and
0.254+0.04mmyr~! for the 100-250 and 50100 um frac-
tions, respectively. For the 2017 samples, denudation rates
ranged from 0.17 +£0.05 mmylr’1 (Var River, VAR-17-2,
100-250 um) to 0.52 £ 0.06 mm yr_1 (Vésubie River, VES-
17-1, 100-250 um), and the average denudation rate at the
Var outlet was 0.27 £ 0.04 mm yr~! for the 50100 um frac-
tion.

The integration time of the 1°Be signal deduced from each
sample varied from 1kyr (Vésubie River, VES-16-1, 100-
250 um) to 6 kyr (Coulomp River, COU-16-1, 100-250 um)
(Table 1).

4 Discussion

4.1 Comparison of 1°Be-derived denudation rates with
the modern sediment flux

To validate the use of '"Be-derived denudation rates ob-
tained from fine-grained sediments, we compare the de-
nudation rates obtained at the outlet of the Var River (sam-
ples VAR-16-5A and VAR-16-5B) to previous results for
the Var basin. Both the denudation rates derived from the
100250 um (0.2440.03 mm yr~") and 50—100 um fractions
(0.25£+0.04 mm yr_l) at the Var outlet are in remarkable
agreement with the denudation rate of 0.22mmyr~! cal-
culated by Bonneau et al. (2017) based on modern Var
River sediment fluxes estimated by Mulder et al. (1996).
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Table 1. 19Be-derived denudation rates in the Var basin in 2016 and 2017. Reported 10B¢ concentrations have been corrected for analytical blanks (raw data are available in the
Supplement). 10B¢/9Be ratios were calibrated using the CEREGE STD11 in-house normalization (Braucher et al., 2015). Neutron production rates include paleomagnetic modulations
over the integration time, which is why neutron production rates can be different for both grain sizes of the same sample (Charreau et al., 2019). Denudation rates were calculated with

neutron, fast muon, and slow muon attenuation lengths of 160, 4320, and 1500 g cm™2, respectively (Braucher et al., 2011) and assuming a rock density of 2.7 g em™3. Integration time
represents the time required to remove 60 cm of bedrock.
River Sample Grain Lat. Long. Full Quartz- Mass 10ge 1o, 10Be Neutron Fast Slow Denudation lo, Integration
name size, °N °E basin  bearing quartz, concentration, concentration, production muon muon rate, denudation time,
um area, area, g at. ml at. ml_ rate, prod. prod. mm V%L rate, kyr
km? km? at. ml v:‘L rate, rate, mm vs.l_
at. m|_ ﬁ|_ at. m|_ V:L
2016
50-100 29 6.14x10% 1.28 x 10* 12.506 0.14 0.03 4.4
Coulomp COU-16-1 100-250 43959 6.730 230.3 36.1 279 2.03 x 104 108 % 10% 12644 0.049 0.021 0.10 001 57
50-100 19.3 3.14 x 10 6.04 x 103 7.727 0.17 0.03 35
Esteron EST-16-1 100-250 43.825 7.183 445.0 39.1 62 320 % 10% 630 x 103 7797 0.044 0.016 0.16 0.03 37
TIN-16-2 100-250 44.128  7.097 447.2 293.6 3.7 416 x 10% 1.13 x 10* 17.458 0.055 0.026 0.27 0.07 22
Tinée
50-100 279 2.64x10* 3.34 x 103 18.714 0.46 0.06 1.3
TIN-16-1 100-250 43933  7.717 726.7 365.1 166 317 % 10 6.67 x 103 18.714 0.054 0.025 038 0.08 16
50-100 71 7.64x10* 1.13 x 10% 15.699 0.13 0.02 45
VAR-16-2 100-250 43931 71510535 838 12.7 6.05 x 10* 7.24 x 103 15.699 0.052 0.023 0.17 0.02 35
50-100 64  335x10* 6.36 x 10 17.315 0.34 0.06 1.8
VAR-16-3 43.865 7.198 1847.4 449.3 0.053 0.024
Var 100-250 146 3.44x10* 7.99 x 103 17.315 0.33 0.08 1.8
VAR-16-4 100-250 43.839  7.192 22452 633.3 8.4 3.56 x 10 4.98 x 10° 17.356 0.054 0.025 0.32 0.04 1.9
50-100 27.0 4.40 x 104 6.42 x 103 15.593 0.23 0.03 2.6
VAR-16-5 . . . . . .023
AR-16-5A 100-250 43.6727.166 28077 730.3 13.0 4.02 x 104 7.82x 103 15.765 0.052 0.02 0.26 0.05 2.3
50-100 55 423x10% 572 % 103 15.593 0.24 0.03 25
VARIGSB 00059 43672 7195 49  411x10* 7.04 x 10 15.765 0.25 0.04 2.4
50-100 22.6 476 x 104 6.91 x 103 19.479 0.26 0.04 2.3
VES-16- X . . g . .
Vésubi ES-16-1 100-250 44.065 7255 65.1 594 332 2.30 x 10* 3.55x 103 20.326 0.036 0.026 0.57 0.09 1.1
ésubie
50-100 32.8 5.18 x 10* 7.89 x 103 17.892 0.22 0.03 2.7
VES-16-2 43, 231 2. 184. .054 .02.
S-16 100-250 3879723 382.5 84.0 29.2 3.32x 10* 6.84 x 103 17.892 0.0 0.025 0.35 0.07 1.7
2017
Tinée TIN-17-2 100250 44.128  7.097 447.2 293.6 13.1 5.35 x 10* 8.48 x 103 17.269 0.055 0.026 0.21 0.03 2.9
50-100 7.0 3.80 x 10* 5.55x 103 16.044 0.34 0.06 1.8
VAR-17-2 43931 7.115 1053.5 83.8 0.052 0.023
Var 100-250 14.7 5.96 x 10* 1.71 x 10* 15.699 0.17 0.05 35
VAR-17-5B 50-100 43.672 7.195 2807.8 730.3 10.5 3.80 x 10* 6.09 x 103 15.765 0.052 0.023 0.27 0.04 2.2
Vésubie VES-17-1 100250 44.065 7.255 65.1 59.4 61.1 2.53 x 10* 2.78 x 103 20.326 0.056 0.026 0.52 0.06 1.2
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Table 2. Subbasin 19Be concentrations and denudation rates in the Var basin in 2016. These effective denudation rates were calculated by
excluding nested upstream subbasins following the method of Portenga et al. (2015). Denudation rates were calculated with neutron, fast
muon, and slow muon attenuation lengths of 160, 4320, and 1500 g cm~2, respectively (Braucher et al., 2011) and assuming a rock density
of2.7¢g em ™3, Integration time represents the time required to remove 60 cm of bedrock.

River Sample Grain  Subbasin  Quartz- Subbasin Subbasin Subbasin Subbasin Subbasin
name size, area, bearing 105 lo, 10ge denudation lo, integration
um km? area, concentration, concentration, rate, denudation, time,
km? at. gf1 at. gfl mm yr7l rate kyr
mmyr— 1
Tinée TIN-16-1 100-250 279.4 71.5 1.82 x 104 1.01 x 104 0.83 0.03 0.7
50-100 7.77 x 10* 3.24 x 10% 0.13 0.03 45
Vi VAR-16-2 823.2 47.7
o 100-250 5.33 x 10* 1.54 x 10* 0.22 0.04 2.7
50-100 5.45 x 10* 1.80 x 10* 0.20 0.04 3.0
Vésubi VES-16-2 317.4 124.6
esuble 100-250 4.44 x 10 1.63 x 10* 0.25 0.05 2.4

100-250 ym (a)

2016 '°Be-derived denudation rates (mm yr')
0.20-0.30 I 0.30-0.40 I 0.40-0.50 I 0.50-0.60

0.10-0.20

50-100 pm (b)

Figure 3. Spatial variations in 10Be-derived denudation rates for the 2016 Var samples (data reported in Table 1). White polygons denote
the absence of data. Denudation rates were derived from the (a) 100-250 um and (b) 50-100 um grain-size fractions.

This demonstrates that fine-grained sediments can accu-
rately preserve and transport the '°Be-derived denudation
signal across the Var basin. Furthermore, because the '*Be-
derived denudation rate was calculated solely for quartz-
bearing rocks, and the sediment flux-based estimate includes
all lithologies, the agreement between the two methods sug-
gests that quartz-bearing rocks are eroded at the same rate
as other rock types in the basin. Given that different litholo-
gies may have different erodabilities, this observation might
be questionable. Thomas et al. (2017) measured 36C]-derived
denudation rates in carbonate rocks located about 100 km
from the Var basin. They obtained denudation values rang-
ing between 0.10 and 0.20 mm yr~!, comparable to those of
the quartz-bearing rock of the lower Var catchments, which

www.earth-surf-dynam.net/7/1059/2019/

have similar climatic and geomorphologic settings. We note
that the integration time of the '°Be signal at the outlet (VAR-
16-5A and VAR-16-5B) is between 2.3 and 2.6 kyr (Table 1),
whereas the modern sediment flux was estimated over a 20-
year period (between 1974 and 1994; Mulder et al., 1996).
The agreement of the two methods thus suggests that de-
nudation rates in the Var basin have been stable over the last
2.6 kyr.

4.2 Comparison with previously published '°Be studies
across the Alps

In this subsection, we compare the Var basin denudation rates
with other studies reporting '°Be-derived denudation rates
in similar environments of the Alps. It is important to ver-
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Figure 4. 10Be-derived denudation rates in the Var basin and elsewhere in the Alps plotted against (a) mean basin slope and (b) mean
basin elevation. The relationship between mean elevation and slope is plotted in (c). For the Var basin, all parameters were calculated for
quartz-bearing surfaces only using a 5m resolution DEM from the Institut National de I’Information Géographique et Forestiere (http:
/Iprofessionnels.ign.fr/donnees, last access: 6 December 2019). For the COU-16-1, EST-16-1, TIN-16-2, and VES-16-1 subbasins, we used
denudation rates from Table 1. For the VAR-16-2, TIN-16-1, and VES-16-2 subbasins, we used subbasin !0Be denudation rates (Table 2).
We used the OCTOPUS database (Codilean et al., 2018) to acquire data from the Alps (Buechi et al., 2014; Chittenden et al., 2014; Delunel
et al., 2010; Dixon et al., 2016; Glotzbach et al., 2013; Grischott et al., 2017a; Molliex et al., 2016; Norton et al., 2008, 2011; Savi et al.,

2014; Wittmann et al., 2007, 2016).

ify that the variability of the '°Be signal carried by fine-
grained sediments follows the same trend as larger grain
sizes. Multiples studies have explored the relationship be-
tween denudation and landscape parameters such as topog-
raphy and climate at a global scale (e.g., Portenga and Bier-
man, 2011) and at the scale of the Alps (Delunel et al.,
2010; Dixon et al., 2016; Molliex et al., 2016; Norton et al.,
2011; Wittmann et al., 2007). The two most frequent pa-
rameters used in correlation with denudation rates are the
average slope (Dixon et al., 2016; Portenga and Bierman,
2011; Wittmann et al., 2007) and average elevation of the
basin (Delunel et al., 2010; Molliex et al., 2016; Wittmann
et al., 2007). Figure 4 compares the '°Be-derived denudation
rates of each subbasin with its mean slope and elevation. Fur-
thermore, Fig. 4 compares our data from the Var basin with
previously published '°Be-derived denudation rates across
the Alps, as available in the OCTOPUS database (Codilean
et al., 2018). We selected 133 basins with drainage areas

Earth Surf. Dynam., 7, 1059-1074, 2019
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comparable to the Var basin and its subbasins, i.e., rang-
ing from 10 to 10000 km? (Fig. 4). Alpine denudation rates
range from 0.01 +0.01 mmyr~! (Buechi et al., 2014) to
2.83+0.93mmyr~! (Norton et al., 2011) for grain sizes
ranging from 63 to 1000 pm, consistent with the overall vari-
ability of denudation rates across the Var basin (Fig. 4). It
is worth noting that the OCTOPUS database takes into ac-
count all lithologies when calculating morphometric values
(such as mean elevation and mean slopes as shown in Fig. 4),
whereas in this study all metrics have been calculated on
quartz-bearing surfaces only.

In Fig. 4, we classified '°Be-derived denudation rates for
the Alps into three granulometric groups, < 125, 125-500,
and > 500 um, and we note several key observations. First,
the minimum grain size analyzed does not seem to induce
a strong control on the '°Be-derived denudation rates at the
scale of the Alpine belt. Second, the mean slope of the basin
does not exert a linear control on denudation rates because

www.earth-surf-dynam.net/7/1059/2019/



Détermination des taux de dénudation actuels dans le bassin du Var

A. Mariotti et al.: Denudation systematics inferred from in situ cosmogenic '°Be concentrations

the highest denudation rates are not observed on the steep-
est slopes (Fig. 4a); denudation rates on average slopes of
23-32° are characterized by the highest average values but
are highly variable. In the Var basin, denudation rates in-
crease nonlinearly with subbasin slope, as observed in moun-
tainous basins elsewhere (Binnie et al., 2007; Dixon et al.,
2016; Montgomery and Brandon, 2002; Roering et al., 2001;
Wittmann et al., 2007). This nonlinear relationship has been
interpreted as the result of a change from diffusive to non-
diffusive transport dynamics above a given slope angle, vari-
ously reported to be between 22 and 30° (Binnie et al., 2007,
Montgomery and Brandon, 2002; Roering et al., 2001). This
slope threshold is about 30° in the Var basin. On aver-
age slopes of 16-30°, denudation rates in the Var basin are
rather restricted, from 0.104:0.01 mm yr—! (COU-16-1, 100—
250 um) to 0.2240.04 mmyr~! (VAR-16-2, 100-250 um).
Denudation rates increase on the steepest average slopes (>
30°), with values ranging from 0.20 4 0.04 mmyr—! (VES-
16-2, 50-100 um) to 0.83 4-0.28 mmyr~! (TIN-16-1, 100~
250 um) (Table 2; Fig. S1). We explain the nonlinear rela-
tionship between average slope and denudation rate observed
in our data using the hillslope transport model of Mont-
gomery and Brandon (2002), based on the model of Roering
et al. (1999) (Fig. 4a). In this model we assume a chemi-
cal weathering rate of 0.023 mmyr—! for the Var (the mean
value between spring and winter from Donnini et al., 2016),
a critical slope of 33° (similar to Ouimet et al., 2009), and
diffusivities (K) of 0.001 and 0.008 m yr~!, which are within
the range of global values complied by Hurst et al. (2013).
Third, it has been shown that elevation exerts a positive con-
trol on denudation rates across the Alps (Fig. 4b), due to
frost cracking (Delunel et al., 2010), the impact of U-shaped
glacial morphologies (Molliex et al., 2016) or greater uplift
rates in higher regions (Wittmann et al., 2007). In the Var
basin, the relationship between elevation and denudation ap-
pears rather weak, notably because the Tinée subbasin (sam-
ple TIN-16-1, 100-250 um) presents the highest denudation
rate (0.83 & 0.28 mm yr—!), although it is situated at a rela-
tively low elevation (1486 m). The high denudation rate in
this area is most likely the result of the steep average slope
(~32°) (Table 2; Figs. 4 and S1). In the Alps, slope and el-
evation display a nearly linear relationship for slopes lower
than ~ 20°, but the two variables are much more scattered
for slopes steeper than 25° (Fig. 4c).

Overall, the '°Be-derived denudation rates we obtained
from fine-grained sediments (50-250 um) in the Var basin
are in the range of previously reported rates in the Alps. Our
rates are also similar to those inferred from a wide range of
grain sizes (63—1000 um) at various slopes and elevations.
This result suggests that denudation rates derived from '"Be
concentrations in fine-grained sediments (50-250 um) prop-
erly record denudation in this region, with slope being the
dominant control on denudation rates. This conclusion is
further supported by the similar '°Be concentrations of the
50-100 and 100-250 pm size fractions throughout the basin,
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Figure 5. Differences in 10B¢ concentrations of the 50-100 and
100-250 um size fractions as a function of (a) elevation, (b) mean
annual temperature, and (c) average subbasin slope. Mean eleva-
tion and temperature were calculated for quartz-bearing surfaces
only using a 5m resolution DEM from the Institut National de
I’Information Géographique et Forestiere (http://professionnels.ign.
fr/donnees, last access: 6 December 2019). Temperature data are
from the WorldClim database (http://worldclim.org/version2, last
access: 6 December 2019; Fick and Hijmans, 2017). Subbasin con-
centrations (Table 2) are used for VES-16-2 and VAR-16-2 to ex-
clude their nested upstream subbasins (VES-16-1 and COU-16-1,
respectively).

with the notable exception of the steep upstream Vésubie
subbasin (VES-16-1, Fig. 5), discussed in Sect. 4.3.

4.3 Impact of grain size on °Be concentrations

In the Var basin, we observe no systematic impact of grain
size on the '°Be concentration (Fig. 2). All but two samples
have similar 'Be concentrations for the 50-100 and 100—
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250 um size fractions. In the Vésubie subbasin, the 10Be con-
centrations of the two size fractions did not overlap within
uncertainties (Table 1; Fig. 5). To understand this discrep-
ancy, following previous studies (van Dongen et al., 2019;
Lukens et al.,, 2016; Riebe et al., 2015), we investigated
the potential controls of topographic and climatic parame-
ters on the '°Be concentrations of the sediments (Fig. 5). For
basins with nested upstream subbasins (VAR-16-2 and VES-
16-2), we calculated subbasin 10Be concentrations by re-
moving the contribution of their upstream subbasins (COU-
16-1 and VES-16-1, respectively; Table 2, Fig. S1), follow-
ing the method of Portenga et al. (2015). It is thus appar-
ent that above 2000 m elevation in the upper Vésubie (VES-
16-1), sediments of the 50-100 pm size fraction have signif-
icantly higher '"Be concentrations than those in the 100-
250 um fraction, whereas the two fractions have relatively
similar concentrations in the downstream subbasin (VES-16-
2; Fig. 5a). Because mean annual temperature is a function
of elevation, it is tempting to propose that the main con-
trol on this discrepancy is climatic (Fig. 5b). A plausible
temperature—altitude control could be related to frost crack-
ing, an erosion mechanism enhanced by cold conditions. It
has been previously shown that frost cracking can be the prin-
cipal driver of '"Be-derived denudation rates in the nearby
Ecrins—Pelvoux massif (~ 120km north of the Var basin)
(Delunel et al., 2010). However, more data are required from
different settings to thoughtfully document the influence of
a potential frost cracking impact on a grain-size-dependent
erosion rate.

An alternative possibility is that the slope of the subbasin
affects the contributions of different grain sizes to the ob-
served '"Be concentration (Fig. 5c). Steeper areas are char-
acterized by a larger contribution of sediments from deep-
seated landslides, which are typically coarser sediments (At-
tal et al., 2015) with lower 10Be concentrations (Puchol et al.,
2014). The mixing of landslide-derived material with finer
hillslope surficial sediments will thus produce sediments
with different '°Be concentrations in the fine and coarse frac-
tions (Fig. 5¢), which is in line with the global compilation
by van Dongen et al. (2019) where average basin slope has
been found to be the primary driver of grain-size-dependent
10B¢ concentrations. Additional data are necessary to distin-
guish between the effects of climate and landslides in gener-
ating the observed discrepancy between the 50-100 and 100-
250 um fractions in the upper Vésubie subbasin. However,
we stress that this grain-size effect is limited to the Vésubie
upstream subbasin and is not observed in larger subbasins
below 2000 m elevation. Importantly, we observe no effect
of grain size on the measured '"Be concentrations at the out-
let of the Var basin (Fig. 2).

4.4 Sediment mixing

To determine if the 1°Be concentrations measured at the river
outlet are representative of the entire basin, it is critical to as-
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Figure 6. 19Be concentrations of sediments at three river junctions
calculated using Eq. (2) plotted against those measured in sediments
downstream of the tributary junctions (Table 1). Junction I is the
Var-Tinée junction, measured at VAR-16-3; Junction II is the Var—
Vésubie junction, measured at VAR-16-4; and Junction III is the
Var—Estéron junction, measured at VAR-16-5A/B. For Junction III,
the measured concentration is the average of the concentrations in
the 100-250 um size fractions at VAR-16-5A and VAR-16-5B.

sess whether the sediments are well mixed throughout the
basin (Bierman and Steig, 1996; Binnie et al., 2006). This
is of increased importance in the Var basin due to the het-
erogeneous distribution of quartz-bearing rocks. Because the
basin-averaged denudation rate integrates surfaces of vari-
able denudation rates, the average rate will not reflect the
correct repartition of source areas if sediment mixing is inef-
ficient, leading to erroneous denudation rates. Therefore, we
here investigate the efficiency of sediment mixing by calcu-
lating the expected 'Be concentration of sediments down-
stream of a particular junction, Ccalculated, @S the 10Be con-
centration of sediments from each tributary weighted by the
sedimentary fluxes upstream of the junction (Binnie et al.,
2006; Clapp et al., 2002; Matmon et al., 2003; Neilson et al.,
2017; Savi et al., 2014):

CixA xe1+Cyrx Ay xe

Ccalculated = Al X &1+ A2 X &2 s (2)

where subscripts 1 and 2 denote the two upstream subbasins,
C| and C; are the 1°Be concentrations of their respective sed-
iments measured upstream of the junction, €| and &; are their
denudation rates, and A and A, are the surface areas com-
prising quartz-bearing rocks in each subbasin. If sediment
mixing is efficient, the calculated concentrations will be sim-
ilar to that measured downstream of the junction.

We calculated mixed concentrations at the Var-Tinée
(VAR-16-3, junction I), Var—Vésubie (VAR-16-4, junc-
tion II), and Var-Estéron junctions (VAR-16-5A/B, junc-
tion III) (Fig. 6). We used the 10Be concentrations mea-
sured in both size fractions for junction I but only those of
the 100-250 um fractions (the only available data) in junc-
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tions II and III. At junction I, the calculated 10Be concentra-
tions for both grain sizes are in agreement with the measured
19Be concentrations. Similarly, at junction II, the expected
and measured '"Be concentrations are compatible within un-
certainties. At junction III, the difference between the mea-
sured and expected '°Be concentrations is greater, though
they are compatible within uncertainties (Creasured = 4.07 £
0.74 atoms g_1 vS. Cealculated = 3.55 £0.50 atoms g_l). This
discrepancy may be due to the 16 km distance between the
Var—Estéron junction, where the mixed 10Be concentration is
computed, and the downstream sampling location (VAR-16-
5A/B). Indeed, between these two points, the basin is devel-
oped over quartz-rich Pliocene conglomerates (Fig. 1) whose
contribution may slightly modify the observed '°Be concen-
trations. Finally, the presence of sedimentary dams in this
area does not strongly affect the observed '°Be concentra-
tions of the sediments. Consequently, the fluvial dynamic of
the Var basin efficiently mix the sedimentary material trans-
ported by each major tributary. This confirms that the over-
all decrease in !°Be concentrations from upstream to down-
stream (Fig. 2) is due to the efficient mixing of sediments
across the basin. This behavior has previously been observed
in other basins with much larger floodplains such as the Po
(Wittmann et al., 2016) or the Ganga (Lupker et al., 2012).

4.5 Interannual variability of 1°Be concentrations

As in most mountainous areas, the discharge regimes of the
Var River and its upstream tributaries (Tinée and Vésubie)
are characterized by erratic and torrential behavior (Anthony
and Julian, 1999). Therefore, it is important to assess whether
extreme rainfall events, which are frequent in the study area
(Anthony and Julian, 1999) and generate floods with high

www.earth-surf-dynam.net/7/1059/2019/

sedimentary loads (Mulder et al., 1996), affect the observed
10Be concentrations. In November 2016, heavy rainfall in-
duced multiple high-discharge events in the Tinée, Vésubie,
and upstream Var (Fig. 7b). Consequently, the discharge at
the outlet of the Var increased to over 200m> s~! 7 d before
sampling. Conversely, 2017 was characterized by more mod-
erate rainfall and the discharge at the Var outlet was around
10m3s~! during sampling. Despite these differences, the
10Be concentrations measured in 2016 and 2017 are in agree-
ment (Fig. 7a), with the exception of the finer sediments (50—
100 um) in the upstream Var, which yielded statistically dif-
ferent '9Be concentrations in 2016 and 2017 (samples VAR-
16-2 and VAR-17-2). This difference may have resulted from
a stochastic event (e.g., landslide) that locally modified the
10Be concentrations. Such perturbations are rarely buffered
in such a small subbasin (the VAR-2 subbasin has a quartz-
bearing surface area of only 83.3 km2) (Niemi et al., 2005;
Yanites et al., 2009). However, upstream valleys (i.e., the
Tinée and Vésubie) are the most susceptible to such events
(Anthony and Julian, 1999), but they do not show any inter-
annual variations. Most importantly, the fine sediment (50—
100 um) samples at the Var outlet (VAR-16-5B and VAR-17-
5B) were remarkably similar between the 2 years (Table 1,
Fig. 7a). This scale effect on the '"Be signal buffering —
larger watershed reducing the temporal stochasticity — has
already been observed in other settings (e.g., Lupker et al.,
2012). Thus, despite highly variable discharge and the occur-
rence of stochastic events, the integrated 10Be concentrations
of sediments exported by the entire Var basin are not affected
by a detectable interannual variability.
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5 Conclusions

We documented millennial denudation rates in the Var basin
(southern French Alps) using '°Be concentrations measured
in quartz grains in the 50-100 and 100-250 um size frac-
tions of detrital river sediments. '°Be-derived denudation
rates range from 0.10 4 0.01 to 0.57 +0.09 mm yr~! within
the basin, and the average denudation rate obtained at the
Var outlet is 0.24 +0.04 mm yr~!, in remarkable agreement
with the denudation rate of 0.22 mm yr~! determined based
on the Var River sediment flux (Bonneau et al., 2017). The
spatial variability of denudation rates within the Var basin is
on the same order of magnitude as other '°Be studies across
the Alps. The dominant control on denudation rates in the
Var basin appears to be the average slope of the subbasin,
consistent with published studies. The '°Be concentrations
of the two analyzed size fractions were different only in the
upper and steeper parts of the basin, but they were similar
at the Var outlet. By comparing the expected and measured
10Be concentrations at three tributary junctions, we demon-
strated that sediment mixing is efficient throughout the basin.
We investigated the interannual variability of 'Be concen-
trations in sediments under different discharge regimes dur-
ing wet and dry years (2016 and 2017, respectively); we ob-
served local variations, but concentrations at the outlet were
similar each year. Our results demonstrate that fine-grained
sediments (50-250 um) may return denudation rates similar
to those of coarser sediments typically used in '°Be studies
(250 um to 1 mm) and are thus potentially suitable targets for
future '°Be applications, such as studies of paleo-denudation
rates using offshore sediments. However, marine sedimen-
tary dynamics such as longshore transport, mixing, density
flows, and sea level changes might alter the validity of this
statement. Hence, an additional test will be to analyze 10Be
concentrations in both fine and coarse sand subaliquots of
marine core samples.

Data availability. A raw-data table including all samples is avail-
able in the Supplement.
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3. Supplementary materials
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at the Total
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Lower sub- sampling
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Figure 0-1: Subbasin Be denudation rates. (a) A schematic representation of the sampling points used to
calculated the denudation rate in the lower subbasin. Subbasin denudation rates were calculated for the (b) 100

250 and (c) 50-100 pm size fractions.

VAR - TINEE: JUNCTION I

. 10 1sigma, 10 1sigma,
Quartz-bearing 100-250 um “Be 10 50-100 pm Be 10
) ) 100-250 pum °Be ) 50-100 pm *°Be
Subbasin name surface concentrati . concentrati .
concentrati concentrati
area on on
on on
km’ atg™ atg™ atg™ atg™
upstream tributaries
VAR-16-2 83.8 6.05x10" 7.24x10° 7.64x10" 1.13x10"
TIN-16-1 365.1 3.17x10" 6.67x10° 2.64x10"* 3.34x10°
downstream sampling point
VAR-16-3 ‘ 4493 3.44x10* 7.99x10° 3.35x10* 6.36x10°
Expected %Be
concentration " 3 4 3
3.44x10 6.46x10 2.96x10 3.46x10

and 1 sigma
uncertainty

VAR - VESUBIE: JUNCTION II

. 10 1sigma,
X Quartz-bearing 100-250 um “Be 10
Subbasin name Rk 100-250 pm “"Be
surface area concentration ]
concentration
km’ atg™ atg™
upstream tributaries
VAR-16-3 449.3 3.44x10" 7.99x10°
VES-16-2 184 3.32x10° 6.84x10°
downstream sampling point
VAR-16-4 633.3 3.56x10" 4.98x10°
Expected %Be concentration
and 1 sigma 3.44x10" 7.64x10°
uncertainty
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VAR - ESTERON: JUNCTION Il

Subbasin name

Quartz-bearing
surface area

100-250 um “°Be
concentration

1sigma,
100-250 um “°Be
concentration

2

-1

-1

km atg atg

upstream tributaries

VAR-16-4 633.3 3.56x10" 7.24x10°

EST-16-1 39.1 3.29x10" 6.67x10°
downstream sampling point

VAR-16-5 730.3 4.07x10° 7.41x10°

Expected %Be concentration
and 1 sigma 3.55x10" 5.01x10°

uncertainty

Tableau 0-1: Expected "Be concentration of three major junctions in the Var basin assuming complete mixing of

upstream sediments following Eq. (2).

100-250 pum (a)

2017 1°Be denudation rates (mm yr-1)

0.10 - 0.20

Figure 0-2: "“Be-derived denudation rates determined from Var River samples collected in 2017 (Table 1). White
polygons denote the absence of data. Denudation rates were calculated for the (a) 100-250 and (b) 50-100 pm size

fractions
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1. Résumé de l'article en francais

La dénudation est l'un des principaux processus qui fagonnent les paysages et interagit
fortement avec le climat a des échelles de temps géologiques. Cependant, les impacts directs
des variations climatiques sur la dénudation restent controversés. Il est donc crucial de
disposer d'enregistrements de dénudation a haute résolution pendant les périodes de
changement des conditions climatiques. Nous mesurons ici la concentration cosmogénique "Be
in situ dans le quartz des turbidites marines de deux carottes prélevées en mer Méditerranée,
permettant une reconstruction quasi continue (résolution temporelle ~2 ka) de la dénudation
dans les Alpes depuis 75 ka. Il s'agit du premier enregistrement de paléodénudation a haute
résolution qui peut étre comparé a des variations climatiques bien maitrisées au cours du
dernier cycle glaciaire. La conversion des concentrations de "Be en taux de paléodénudation
comprend une reconstitution de 1'étendue des paléoglaciers. Nos résultats indiquent que les
taux de dénudation totale étaient ~2 fois la valeur actuelle pendant le Dernier Maximum
glaciaire (26.5-19 ka), la composante glaciaire des taux de dénudation étant 0.96 + 0.36 mm a

!. Cependant, pendant les périodes modérément glaciaires (74-29 ka), les taux de dénudation
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étaient semblables a ceux d'aujourd'hui (0.24 + 0.04 mm a.), ce qui suggere un forgage non
linéaire de la glaciation sur la dénudation, contrdlé a la fois par la dynamique glaciaire et

I'hypsométrie du bassin.
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2. Impact of the last glaciation on denudation rates in the

Alps
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2.1. Abstract

Denudation is one of the main processes shaping landscapes and strongly interacts with
climate on geological timescales. However, the direct impacts of climatic variations on
denudation remain controversial. There is thus a crucial need for high-resolution denudation
records over periods of changing climatic conditions. Here we measure in-situ cosmogenic “Be
concentration in quartz in marine turbidites of two cores collected in the Mediterranean Sea,
providing a near-continuous (~2 ka temporal resolution) reconstruction of denudation in the
Alps since 75 ka. This represents the first high-resolution paleo-denudation record that can be
compared with well-constrained climatic variations over the last glacial cycle. The conversion
of "“Be concentrations into paleo-denudation rates includes a reconstruction of paleo-glaciers
extent. Our results indicate that total denudation rates were ~2 times the present value
during the Last Glacial Maximum (26.5-19 ka), the glacial component of the denudation rates
being 0.96 + 0.36 mm a'. However, during moderately glaciated times (74-29 ka), denudation
rates were similar to today (0.24 + 0.04 mm a'), suggesting a non-linear forcing of glaciation

on denudation, controlled both by glacier dynamics and basin hypsometry.
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2.2. Main text

How climate and climatic fluctuations affect denudation rates over geological timescales
remains debated (Willenbring and Jerolmack, 2016, Herman and Champagnac, 2016). Relying
on sedimentation records (Peizhen et al., 2001b) and thermochronology (Champagnac et al.,
2014; Herman et al., 2013; Valla et al., 2011), several authors have reported increased
denudation rates at the onset of Pleistocene glaciations around 2.6 Ma (Batchelor et al.,
2019), either due to increased variability of Quaternary climatic cycles (Peizhen et al., 2001b)
or growth of glaciers in mountain ranges, an efficient agent of erosion (Hallet et al., 1996;
Herman et al., 2013). However, marine '"Be/’Be records indicate stable weathering rates over
the same period (Willenbring and von Blanckenburg, 2010). Other studies have highlighted
the potential biases inherent in sedimentary records (Sadler and Jerolmack, 2015) and
thermochronology (Schildgen et al., 2018), and the link between weathering and erosion has
also been questioned (Norton and Schlunegger, 2017). Moreover, the presence of glaciers does

not necessarily lead to an increase in denudation rates (Thomson et al., 2010).

In-situ Terrestrial Cosmogenic Nuclides (TCNs) such as '"Be record denudation rates in
modern river systems (Bierman and Steig, 1996; Brown et al., 1995; Granger et al., 1996) as
well as over geological (10 Ma) timescales (Charreau et al., 2011; Puchol et al., 2017a). TCNs
are not affected by the same biases as sedimentation rate estimates or thermochronology, and
they track both weathering and erosion rates, i.e., denudation (Bierman and Steig, 1996;
Brown et al., 1995; Granger et al., 1996), at sufficient resolution (<1 ka in better cases) to
capture the impact of millennial climatic variations. Previous paleo-denudation studies have
used continental sedimentary archives such as cave sediments (Anthony and Granger, 2007;
Refsnider, 2010), terrace deposits (Bekaddour et al., 2014; Schaller et al., 2002), lake
sediments (Grischott et al., 2017a; Marshall et al., 2017) and molasse deposits in foreland
basins (Charreau et al., 2011; Puchol et al., 2017a). However, these records are often too
discontinuous to accurately reflect the impact of short-term climatic variations on denudation.
Moreover, the most complete records were obtained in active tectonic settings over long time
scales (>5 Ma), making it difficult to decipher any climatic forcing (Puchol et al., 2017a).
Continuous, well-dated, and high-resolution marine sediment records in well-constrained
sediment routing systems have great potential to overcome these limitations; they may

represent the gold standard of TCN archives of paleo-denudation rates.
In this study, we measured in-situ "Be concentrations in marine sediments exported by the

Var River, which drains the Southern French Alps into the Mediterranean Sea (Fig. 1). The

Var catchment (2,800 km? maximum altitude of 3,143 m above sea level, mean altitude of
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Figure 5-1: The Var watershed and sedimentary system. Geological data is from the French Geological
Survey (references provided in Supplementary Information). LGM glacial extent based on Ehlers et al., (2011), and
eNd sampling points from Bonneau et al., (2017). Sampling sites of cores ESSK08-CS01 and ESSK08-CS13 are
shown in the Var Sedimentary Ridge.

1,250 m) is a reactive watershed (Bonneau et al., 2014, 2017), i.e., one that responds quickly
to any change in denudation or sediment transport (Allen, 2008), with steep slopes (mean
23°) and a small alluvial plain (<50 km?) that limits on-land sediment storage (Bonneau et
al., 2017). The geology of the Var basin includes two main regions: the crystalline
Mercantour-Argentera massif in the mnorthern and highest part of the catchment, and
sedimentary terrains in the southern part. Quartz-bearing rocks (""Be being measured in
quartz) cover 26% of the Var watershed and are mainly present in the upper part of the
catchment. The present-day '"Be-derived denudation rate of the entire Var catchment is 0.24
+ 0.04 mm a' (Mariotti et al., 2019). The mouth of the Var River is connected to a
submarine canyon that incises both a virtually absent continental shelf (width >200 m)

(Jorry et al., 2011) and a steep (11°) continental slope (Savoye et al., 1993). Hence, during
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the Quaternary, sediments draining the catchment have been continuously transferred to the
deep depositional system of the Var in the form of turbidites, building the Var Sedimentary
Ridge (VSR, <2,000 m below sea level) (Bonneau et al., 2017; Jorry et al., 2011; Savoye et
al., 1993).

Due to a colder climate than today, the European Alps were extensively glaciated during
Pleistocene (2.6 Ma to 11.7 ka) (Clark et al., 2009). In the Var catchment, glaciers occupied
the upper valleys of the Var, Tinée, and Vésubie Rivers (Fig. 1) during the Last Glacial
Maximum (Ehlers et al., 2011) (LGM, 26.5-19 ka (Clark et al., 2009)). When the glaciers
receded and completely melted most recently (19-11 ka), they left markers of glacial erosion
(Darnault et al., 2012), and river incision began in the newly deglaciated valleys (Rolland et
al., 2019). This shift from glacial to fluvial environments is thought to have driven strong
changes in denudation processes (Bonneau et al., 2017; Koppes and Montgomery, 2009). The
high frequency of turbidites in the VSR is attributed to flood events, and their geochemical
signatures (€éNd) have been correlated to climatic changes in the Var basin, both over
millennial Dansgaard-Oeschger cycles and glacial-interglacial periods (Bonneau et al., 201/;
Jorry et al., 2011). This correlation is interpreted to have been driven by glacial fluctuations,

as the highest sediment fluxes occurred during glacial maxima (Bonneau et al., 2017) (Fig.

2d).
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Figure 0-2: Climate, sediment provenance, and flood proxies compared to denudation rates. a The
high-resolution 80 record of Greenland ice core NGRIP (a proxy of climate) (Andersen et al., 2004). Numbers
and labels indicate D-O events. b 80 values of G. bulloides (a local proxy of sea surface temperature) and 'C
control points from the studied cores (Bonneau et al., 2014, 2017; Jorry et al., 2011). Point colours indicate the
core. ¢ eND data from the ESSK08-CS01 and ESSKO0-CS13 cores, reflecting sediment provenance. The most recent
data (since ~50 ka) are from Bonneau et al. (Bonneau et al., 2017), and the points labelled "this study' are new
data. The orange shaded area corresponds to 20 uncertainties. d Mean turbidite fluxes over the two cores
(Bonneau et al., 2014). e Be-derived denudation rates according to the ice-free and glaciated models (Models 1

and 2, respectively). Coloured squares adjacent to the data points indicate the integration time (x-axis) and
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uncertainty (1o, y-axis) for each sample. The range of present-day values is from Mariotti et al., (2019b), and the
LGM is from Clark et al., (2009). Purely glacial erosion rates were calculated by mass balance, accounting only for
erosion in glaciated areas (i.e., excluding fluvial contributions to the denudation rate; see text and Supplementary

Information).

A total of 26 samples of silts to fine sands (50-250 pm) were collected from two cores drilled
in the VSR. YBe concentrations in the samples range from (0.91 + 0.12) x 10* at g* (19.8 ka,
LGM) to (5.62 + 0.44) x 10" at g (73.9 ka, Marine Isotopic Stage (MIS) 5a (Railsback et al.,
2015)) (see Methods, Supplementary Section 1). Both Dansgaard-Oeschger stadials and
interstadials are documented by our sampling (Fig. 2a). Our data show that grain size has no
impact on the ""Be concentrations (see Methods, Supplementary Section 2). We analyzed 19
new samples (see Methods) to extend the coverage of pre-existing éNd data from 50-20 ka
(Bonneau et al., 2017) to 74-50 ka. Our new €Nd values range between —10.3 and -9.6
(average —10.1).

Deriving basin-wide denudation rates from '"Be concentrations requires computing the '“Be
production rate at the time of sediment production. This parameter is mainly a function of
basin altitude, which has likely remained steady over the last 75 ka. "Be production is also
controlled by glacial extent because glaciers shield underlying rocks from cosmic rays,
effectively eliminating "Be production beneath several decameters of ice. To test the
sensitivity of the calculation to glacial cover, we considered two models to compute paleo-
production rates. The first assumes that no glaciers were present between 0 and 75 ka (Model
1: ‘Ice-free’) (Charreau et al., 2019); although this approach contradicts geomorphological
evidence of glaciers in the Var catchment (Darnault et al., 2012), it provides maximum
denudation rate estimates. In the second model (Model 2: ‘Glaciated’), we computed paleo-
production rates by reconstructing glacial extents. We used 8"0 data from planktonic
foraminifera (Bonneau et al., 2014; Jorry et al., 2011)sampled in both cores to compute sea
surface paleo-temperatures, which we then used to reconstruct the glacial extents in the Var
watershed (see Supplementary Section 3). The basin-averaged paleo-production rates were
then calculated with the BASINGA code, assuming no cosmogenic production under ice
(Charreau et al., 2019). Our modelling yields glacial extents of 21%, 15%, and 23% during
MISs 4, 3, and 2, respectively, i.e., 14%, 10%, and 16% lower than the respective ice-free

production rates.

Our paleo-denudation rates (both models) range between 0.15 + 0.01 and 1.26 + 0.16 mm a ',
implying ""Be integration times of 0.5-3.9 ka (see Methods), sufficiently short to observe the
potential influence of major climatic changes both throughout the last glacial cycle and during

the deglaciation. Between 75 and 25 ka (MIS 5a-3), both cosmogenic production models yield
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comparable and rather stable denudation rates between 0.15 £ 0.01 (Model 2, 73.9 ka) and
0.41 + 0.04 mm a' (Model 1, 31.3 ka), with mean values of 0.32 + 0.03 (Model 1) and 0.25 +
0.02 mm a' (Model 2) (Fig. 2). These rates are similar to the present-day value of 0.24 + 0.04
mm a ' (Mariotti et al., 2019). Therefore, neither climatic and glacial fluctuations reported in
the Alps (Heiri et al., 2014; Ivy-Ochs et al., 2008) during MIS 4-3 nor Atlantic Dansgaard-
Oeschger oscillations (well identified from 8'O records in the studied cores) have a noticeable
impact on the ""Be denudation signal, suggesting that denudation rates are not significantly
impacted by climate (von Blanckenburg et al., 2015; Willenbring and von Blanckenburg, 2010;
Willenbring and Jerolmack, 2016), at least over multi-millennial timescales (Koppes and
Montgomery, 2009). The observed fluctuations of the Var River sediment discharge during
MIS 4-3 (Fig. 2d) might thus result from changes in the frequency of transport conditions
rather than variations in denudation dynamics (Bonneau et al., 2014). Nevertheless, eNd data
indicate that partially glaciated valleys (Tinée and Vésubie) represented a significant

contribution to the sedimentary supply between 75 and 20 ka (MIS 5a-2).

Denudation rates obtained using both models during MIS 2 and the LGM were more variable
and on average two times higher than the present-day rate and those during MIS 4-3 (Fig. 2).
Indeed, the average '"Be concentrations of samples from the LGM are 50% lower than those of
MIS 4-3 and Holocene samples (see Supplementary Table 1). This period of higher
denudation rates coincides with the largest glacial extent: during the LGM, glaciers covered
nearly 30% of the quartz-bearing surfaces in the Var catchment. This spike in denudation
rates could be due to contributions from '"Be-depleted sediments previously stored in the
catchment. Such a mixing mechanism would lower the average '"Be concentration, thus
artificially enhancing denudation rates. A potential source of '"Be-depleted material is
Pliocene sediments stored in the Var Canyon (Fig. 1), whose incision may have been triggered
by ~40 m of sea level drop between the end of MIS 3 and MIS 2 (Rohling et al., 201/).
However, as such long-stored materials formed during a warm and unglaciated period, they
should have low eNd values (<-10.5) inconsistent with the values (mean -10.1) observed
during the LGM (Fig. 2¢). Another potential source of ""Be-depleted materials could be paleo-
moraines that accumulated on slopes during MIS 4-3. Assuming a steady denudation rate of
~0.24 mm a* during the LGM (similar to MIS 4-3 and present day values), a total of ~1 km?
of sediments was produced over this 7.5-ka-long period. The same volume of reworked MIS 4—
3 moraine sediments would be required to lower the overall cosmogenic concentration by 50%
(see Supplementary Section 4). Given this sediment volume and assuming a simple triangular
moraine shape, the MIS 4-3 moraines would have been ~130 km long, 200 m wide, and 100 m
high (see Supplementary Section 4). Although such dimensions are plausible in some regions,

pre-Holocene moraines observable today in the Southern Alps are only 25 m high and less
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than 100 m wide (Federici et al., 2012). Another mechanism is therefore required to explain

the 50% dilution of cosmogenic concentrations observed in Var sediments during the LGM.

The high denudation rates during the LGM could result from increased bedrock incision by
glacial advance into previously unglaciated parts of the catchment. Between 75 and 26.5 ka,
glaciers were likely restricted to the highest parts of the catchment, where the topography was
already shaped by previous glaciations (see Supplementary Fig. 3). Pre-LGM glaciers were
thus in relative equilibrium with the topography, explaining the stable and moderate
denudation rates observed during MIS 4-3. When glaciers intruded into previously
unglaciated parts of the catchment during the LGM, they would have been in disequilibrium
with the fluvial topography, inducing locally higher denudation rates (Koppes and
Montgomery, 2009). The controlling mechanism here could be the relationship between the
sliding velocity of the glaciers and their denudation efficiency (Herman et al., 2015). Indeed,
glacial cover during the LGM extended into narrow valleys, increasing flow velocity and thus

glacial incision (Herman et al., 2015) (Fig. 3).

Such denudation solely due to glaciation can be quantified by mass balance, assuming that
the ""Be concentration measured in each sample is a mix of glacial and fluvial contributions
(see Supplementary Section 5). The resulting average glacial erosion rate during the LGM is
0.96 + 0.36 mm a' (Figs. 2, 3), roughly four times greater than the value obtained during
MIS 4-3 (0.27 + 0.13 mm a'), on the same order of magnitude as the maximum local glacial
incision estimated in the upper Tinée during the Wiirm (1.8 mm a™) (Darnault et al., 2012),
and similar to the value proposed for present-day small temperate glaciers in the Swiss Alps
(1 mm a™') (Hallet et al., 1996). Increased glacial erosion, along with the reworking of MIS 4-
3 moraines, thus likely contributed to lowering the '"Be concentrations and increasing the

overall denudation rates of the Var basin during the LGM (Figs. 2e, 3).

During deglaciation (19-11 ka) (Rolland et al., 2019), the ice-free and glaciated models again
return similar denudation rates close to the present-day value (Fig. 2e). Decreasing
denudation between 19 and 15 ka is concomitant with the eNd-inferred shift of sediment
sources from exposed crystalline massifs to sedimentary cover (Fig. 2¢), and with a decrease in
turbidites frequency (Fig. 2d) (Bonneau et al., 2017). These changes suggest that denudation
dynamics returned to a purely fluvial system during that time (Bonneau et al., 2017). At 10
ka, we observe a spike in denudation rates (Fig. 2e) synchronous with a positive eNd
excursion. This short-term '"Be spike is only supported by one core sample and occurred
during a period of increased rainfall in the Mediterranean region (Toucanne et al., 2015).

Together with the €éNd trend, this excursion is thus characteristic of a paraglacial lag in the
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sedimentary transport of previously eroded glacial sediments (Church and Ryder, 1972) and

should not be considered an actual increase in bedrock denudation (Bonneau et al., 2017).

After this spike, denudation rates are similar to present-day rates and those observed during

MIS 4-3 (Figs. 2, 3).

Figure 0-3: Schematic representations of denudation dynamics in the Var watershed. Denudation was

calculated according to the glaciated model (see Methods) in the Var watershed during MIS 3-4 (71-29 ka), the
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Last Glacial Maximum (LGM, 26.5-19 ka), and at present day (Mariotti et al., 2019). For MIS 3-4 and LGM, &c
values represent purely glacial denudation (i.e., without any contribution from fluvial processes), and were
estimated using both null and non-null Be concentrations in glaciated areas (see Methods). emix values are
weighted means of the catchment-wide (glacial and fluvial) denudation rates. er is the present-day catchment-wide
(fluvial) denudation rate (Mariotti et al., 2019). In the upper part of the catchment, orange arrows indicate slow
glacial flow and limited glacial erosion. In distal narrow valleys downstream, red arrows indicate high flow glacial

velocity and high subglacial denudation rates.

Our 75-ka-long denudation record from the Southern French Alps indicates a nonlinear link
between climate and denudation, as shown by the poor correlation between 8"O-derived sea

surface temperatures and '"Be-derived denudation rates (Fig. 4).
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Figure 0-4: Comparison of denudation rates and sea surface temperature proxy data. 'Be-derived
denudation rates as a function of 80 values measured in the cores, according to the two models used to convert
Be concentrations to denudation rates (see Methods). Uncertainties on the denudation rates correspond to lo.
Although there is no clear relationship between the two parameters, higher denudation rates only occur for 8O

values higher than 3.5%.

Our data suggest that climatic variations may only strongly effect denudation beyond a
certain threshold, possibly controlled by glaciation dynamics. We interpret our dataset as

strong support of the hypothesis that glacier velocity exerts a significant control on
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denudation (Herman et al., 2015). However, since glacier dynamics are nonlinearly controlled
by climate and topography, climatic impacts on denudation in glaciated regions may be
spatiotemporally variable. Additional data in different climatic and morphologic settings are

needed to better quantify and understand these nonlinear mechanisms.

3. Methods

3.1. Cores and samples

We sampled sediments (Supplementary Table 1) from two Calypso piston cores collected in
2008 (Lefort, 2008) (Fig. 1): ESSK08-CS01 (22 m long) is from the VSR levee crest (2,146 m
water depth) and ESSK01-CS13 (24 m long) from the southwestern flank of the VSR (2,473
m water depth). Age models for both cores were previously anchored by 25 *C dates, as well
as high-resolution planktonic oxygen isotope stratigraphy (Bonneau et al., 2014; Jorry et al.,
2011) (Fig. 2a, b, Supplementary Table 2). Accordingly, core ESSK08-CS01 spans 0.3-29.8 ka
and ESSKO08-CS13 spans 0.5-74.2 ka, corresponding to mean sedimentation rates of 80 and 30

cm ka !, respectively.

Twenty-six samples (19 in ESSK01-CS13 and 4 in ESSK08-CS01) were selected from coarser
(>50 pm) turbiditic facies suitable for in-situ ""Be analyses in quartz (Mariotti et al., 2019).
Because of the reactive nature of the watershed and the depth of the VSR, all samples were
buried quickly and have not been re-exposed to cosmic radiation: changes in '“Be
concentrations thus reflect only denudation rate variations. Sample preparation and analytical

methods are described in the Supplementary Information.

3.2. Computation of '’Be-derived denudation rates

Basin-averaged denudation rates can be calculated using a simplified version of Eq. 1 of

Brown (Brown et al., 1995):

£ = %Zi,xPlC—Ai (1)
where 7 refers to the different “Be production pathways (n for neutron, ps for slow muons,
and pf for fast muons); P, is the mean basin-wide "Be production rate, computed from the
arithmetic mean of spallogenic and muogenic production rates using specific scalings for each
production pathway as a function of elevation and latitude; A; are the attenuation lengths for
each particle (A, = 160 g em?, Ay = 1,500 g em™?, and Ay = 4,320 g cm )% p is the mean

density of the eroded material (2.7 g cm™®); and C is the '“Be concentration measured in the
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sediments sampled from the cores, after correction for radioactive decay (maximum correction
of 4% for the oldest sample, 73.9 ka). P, was calculated using the BASINGA GIS tool
(Charreau et al., 2019) and the Lal-Stone scaling model (Stone, 2000). We used the following
values as sea-level, high-latitude production rates: P, = 4.11 £ 0.19 atoms g ' a', P, = 0.011
+ 0.001 atoms g' a’, and Py = 0.039 £ 0.004 atoms g' a' (global mean derived from the
CREp online calculator; https://crep.otelo.univ-lorraine.fr/) (Braucher et al., 2011; Martin et
al., 2017). All production rates are given in Supplementary Tables 3 and 4. All measured
"Be/?Be ratios were calibrated using the CEREGE STD11 in-house normalization, which is
similar to the KNSTDO07 normalization and assumes a '"Be/’Be ratio of (2.79 + 0.03) x 10"
for the SRM4325 standard material (Braucher et al., 2015).

Quartz-free areas (based on 1:250,000-scale French Geological Survey geological maps
(Kergkhove and Montjuvent, 1977; Roure et al., 1976)) were excluded from the basin-
averaged production rate calculations. Production rates were corrected for topographic
shielding, ice cover, and changes in paleo-magnetic variations occurring during the integration
time (Charreau et al., 2019). Topographic shielding factors were calculated using an ArcGIS
toolbox (Codilean, 2006) that computes both self-shielding and shading. Ice cover was
estimated independently for each sample, and production rates were considered null under the
extent of the ice cover. Paleomagnetic changes were averaged over the 3 ka preceding the age
of the sample. We used paleomagnetic data from Muscheler et al., (2005) for samples dating
to 0-60 ka and data from Valet et al., (2005) for older samples. Paleomagnetic correction

factors ranged from 0.90 to 1.06.

3.3. Integration time

A crucial consideration in cosmogenic dating is the method’s ability to detect changes in
denudation rates. This mainly depends on the integration time, Ti., which is the amount of
time required to remove about 60 cm of bedrock, calculated as Tw, = Al(pg), where A is the
neutronic attenuation length (g cm™?), p the rock density (g cm™) and e the denudation rate
(cm a™) (Brown et al., 1995; Lal, 1991). To detect past changes, this integration time must
be shorter than the timescale of denudation rate changes. In this dataset, the computed

integration time ranges from 0.5 to 3.9 ka.

3.4. Impact of grain-size on in-situ '°Be concentration

measurements

Our previous study showed that, in modern Var sediments, both the 50-100 pm and 100-250

Hm size fractions have similar "Be concentrations at the river outlet (Mariotti et al., 2019).
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To verify that submarine processes did not induce a grain size-related bias, here we analyzed
"Be concentrations in the same size fractions when the sample size was large enough (17 of 26
samples). '"Be concentrations were compatible at the 20 level for both size fractions in all 17
samples, and the best-fit regression is statistically compatible with the 1:1 line
(Supplementary Fig. 1). These results suggest that submarine turbidite dynamics do not
induce a record bias. Consequently, we used the weighted mean "Be concentrations from both

grain sizes to derive denudation rates (Supplementary Table 1).

3.5. Sediment provenance

We use e€Nd values measured in bulk sediments (finer than 63 pm) to trace sediment
provenance across the catchment. Indeed, it was previously shown that the eéNd signatures in
cores ESSKO08-CS01 and ESSK08-CS13 provide a reliable means to distinguish sediment
contributions from glaciated and non-glaciated areas (Bonneau et al., 2017) (Fig. 2c). Here we
used the same methodology (Bonneau et al., 2017) to complete the éNd record to the bottom
of core ESSK08-CS13, i.e., from 50 to 74 ka (Supplementary Table 5). Prior to sample
analysis, we removed carbonates, Fe-Mn oxyhydroxides, and organic compounds by successive
leachings. The completed €Nd record allows direct comparison with the "Be data over the

entire study period (Fig. 2¢).

4. Supplementary materials

4.1. Sample preparation for ’Be measurements

Samples were collected from silty to sandy turbiditic facies of the cores at the IFREMER
facilities. We sieved the samples to 50-100 pm and 100-250 pm grain size fractions. Quartz
grains were isolated from both fractions by magnetic separation and successive dissolution in a
1:2 HCL:H,SiFs mixture. The pure quartz grains were then partially dissolved three times in
concentrated HF to dissolve a total of 30% of the total weight of quartz and eliminate
meteoric '"Be contamination following the method of Brown et al., (1991). We then spiked the
purified quartz samples with 0.3 mg of the Centre de Recherches Pétrographiques et
Géochimiques (CRPG) "Be carrier solution (concentration of 2,020 + 83 ppm, corresponding
to ~2.3 to 3.6 x 10" atoms “Be). The spiked quartz samples were then completely dissolved in
48% HF, and beryllium was separated using anion and cation exchange columns and pH-
sensitive precipitations before being oxidized to BeO, mixed with Nb powder and loaded into
targets for measurement of '"Be/’Be ratios using the ASTER accelerator mass spectrometer at
the Centre Européen de Recherche et d’Enseignement des Géosciences de I’Environnement

(CEREGE).
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4.2. Negligible impact of grain size on measured in-situ '°Be

concentrations
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Figure 0-5: Analysed "Be concentrations in the 50-100 pm sand fraction vs those measured in the 100-250 um

sand fraction. Analytical uncertainties on each measurement are 1o. Uncertainties on the best-fit regression line are
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4.3. Models for computing the impact of glaciers on '°Be
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Figure 0-6: '’Be production (spallation) rates according to the ice-free and glaciated models as a function of time.
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The ice-free model (Model 1) considers the Var catchment to have been completely ice-free

from 75 ka to today. For this model, paleomagnetic corrections were applied to each sample.

The glaciated model (Model 2) uses 8O data (Bonneau et al., 2014; Jorry et al., 2011) from
Globigerina bulloides in the two cores to reconstruct sea-surface temperatures (SSTs), and we
converted them into ice cover extents using a numerical glacier model. To establish the
transfer function (equation S1) between SST and foraminifera 8O values, we first computed
the average Late Holocene SST of the Ligurian Sea (17 °C), using the Jalali et al., (2018)
record (0-3 ka) and the average Ligurian Sea SST during the Last Glacial Maximum (LGM; 8
°C) between 19 and 23 ka using the record of Hayes et al., (2005). Then, we computed the
average 00O values over the same time periods in both cores. Finally, we used the LGM and
Holocene values to establish an empirical relationship between SST and foraminifera 8O

values:
SST(6'%0) = —3.52 x §'%0 + 22.075 (S1)

From equation (S1) and the G. bulloides 80O data, we reconstructed SSTs contemporaneous
to our "Be-derived denudation data. The calculated SSTs were averaged over 3 kyr and used
as input into a numerical glacier model (Blard et al., 2007; Harper and Humphrey, 2003;
Hock, 2003). The degree-day ablation parameters of the model were calibrated using the
present day equilibrium-line altitude (ELA) of the Southern French Alps. The model’s ability
to reproduce the glacial extent during the LGM was confirmed by comparing the modelled
extents with previously published LGM extents (Bigot-Cormier et al., 2000; Bravard et al.,
1987; Buoncristiani and Campy, 2011; Darnault et al., 2012; Julian, 1977).

For each sample, the glacier model computes an ELA and ice extent at equilibrium with the
inferred paleo-climatic conditions (Supplementary Fig. 3). According to our reconstruction,
glaciers were present in the watershed from 75 to 12 ka. The largest glacial extent was at 23.4

ka, when almost 30% of the quartz-bearing rocks were covered by ice (Supplementary Fig. 3).
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Figure 0-7: Percentage of quartz-bearing rocks covered by ice as a function of time

Finally, these ice coverages were then used in the BASINGA GIS tool (Charreau et al., 2019)
to compute average glaciated '"Be production rates. The variation of production rate over
time in Model 2 (glaciated) is thus the result of both the reconstructed ice extent and changes

in the paleomagnetic field.

4.4. Incorporation of '"Be-poor material during the LGM glacial

advance

To test the possibility that glacial advance during the LGM incorporated ""Be-poor materials
from MIS 4-3 moraines (now eroded), we used a simple binary mixing model. This was done
to estimate the proportion of "Be-poor sediments already stored in the Var watershed, which
subsequently mixed with fluvial sediments to yield the low '"Be concentrations measured in
LGM sediments. We consider the "Be concentration measured in the core (Ci) to be a
binary mixture of two end-members (Cy and Cg) and their respective proportions (fy and fz =

1 - fa) (Mason and Romans, 2018):

Cecore = Cafa+ Cg(1— fa) (SS)

where Cji is the “Be concentration averaged over MIS 4-3 (3.51 x 10*at g') and Cyis the

theoretical concentration of sediments stored in the MIS 4-3 moraines. We tested two
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scenarios for Cg: the first (Cp) assumes Cp= 0 at ¢! and the second (Ch») assumes Cp = 2.53

x 10* at ¢! (from the Bosson glacier (Guillon et al., 2015)) (Supplementary Fig. 5).
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Figure 0-8: Amounts of sediments stored in MIS 4-3 moraines required to lower the MIS 4-3 "Be concentration to

the average LGM value.

This calculation shows that, to produce the low Be concentrations observed in LGM
samples, 50-54% of the sediment exported during the LGM might be “Be-poor material (such
as the now-eroded MIS 4-3 moraines) remobilized by glacial advance during the LGM. Taking
into account the total sediment volume exported during the 7-kyr LGM period, such MIS 4-3

moraine volumes would need to be at least 9.49 x 10% m?.

Supplementary Figure 9: Average glacial cover during MIS 4-3 (blue) and the average ELA during MIS 4-3

(white). In red, the perimeter of ice cover below the ELA indicates where moraines may have accumulated.
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To test the plausibility of incorporation of MIS 4-3 moraine sediments, we compared the
average glacial extent and average ELA during MIS 4-3 (Supplementary Fig. 6). This
permitted us to estimate where and in what volumes moraines could have been deposited. For
this, we calculated the perimeter of ice fronts below the ELA (130 km) where both lateral and
terminal moraines could realistically have accumulated. Accumulation of the required
sediment volume (9.49 x 10® m®) along the perimeter of the average glacial extent (130 km)

would require moraines 100 m thick and 200 m wide, on average.

4.5. Mass balance model and computation of glacial denudation

We used a mass-balance mixing model to estimate denudation in glaciated areas only. The
mixing model considers that the '"Be concentrations measured in the core samples result from
a mixture of sediments originating from glaciated areas with those from non-glaciated fluvial

domains, as:

CrRX FR+ CGX F
Cmix=w (82)
Fr+ Fg

where Cpix is the measured '"Be concentration in the core samples, Cr and Cg are the '“Be
concentrations originating from non-glaciated river domains and glaciated areas, respectively,
and Fr and Fg are the sediment fluxes from non-glaciated domains and glaciated areas,

respectively. Sediments flux is calculated as:
F=AX¢ (S3)

where A is the quartz-bearing surface area in each domain (i.e., Az and Ag) as determined
from the geological map and the modelled paleo-glacier extents, and ¢ is the denudation rate

in each domain (er and &c). Thus, we obtain:

CRX ARX eR+ CgX AgX &g
Chix = (54)
ARX ert+ AgXéEg

Solving equation (S4) for &; requires knowing Ag, Ac (computed from the modelled glacier
extents), Cc (see below), Ck, and er. Cr and &g are calculated according to the average slope
of the fluvial parts of the watershed. An exponential law has been determined to calculate the
average denudation rate as a function of slope, based on present-day denudation rates in the

Var basin (Mariotti et al., 2019):
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er = 0.0058 x 0-13xslope (S5)

where the slope corresponds to the average slope of the non-glaciated domain. We thus obtain
values of er ranging from 0.22 to 0.24 mm yr' (Supplementary Table 4). Thus, the impact of
the slope on fluvial denudation is rather limited and does not represent a significant source of

uncertainty. Cris then deduced from e using equation (1) in the Methods.

Then, to estimate Cg, we consider two cases. In the first case, Cgis considered null, meaning
that sediments originating from the glacial domain have "Be concentrations of 0 at g*. This
approximation is rather standard in the literature (Delunel et al., 2010; Godard et al., 2012).

In this case, &qis calculated by combining equation (S4) and equation (1) in the Methods, as:

PSpXASp+ PMSXAMS"'P X AGf
ERX ARX BB Chix
p+eR
&g = (86)

CmixX Ag

In the second case, the mass balance model uses a non-null value of Cg. This second end-
member calculation is justified by recent ’Be measurements in sediments exiting from
present-day alpine glaciers: Guillon et al., (2015) measured a "Be concentration of 2.53 x 10*
at g' in Bosson glacier material (Alps). In this case, we used their value for Cg (2.53 x 10* at

g!) and computed &g as:

PspX Asp+ PusX Aus+ Pyex A
(( SpT SPT VST UST uf uf)ngXAR)_(CmiXXERXAR)

p+eR

&g = S7

G Ag X (Cmix— Cg) ( )

4
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Figure 0-10: Impact of the '"Be concentration in sediments originating from glaciated areas (Cc) on the calculated

glacial erosion rates.
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1. Résumé francais

Il est essentiel de contraindre les taux de dénudation glaciaire pour mieux comprendre
I'évolution des chaines de montagnes. Nous avons utilisé un modele de conservation de masse
et recalculé des données publiées sur les taux de dénudation '"Be pour estimer des taux de
dénudation glaciaire pour 28 bassins Alpins. Les taux de dénudation glaciaires positifs qui en

résultent varient de 0.2 &+ 1.7 mm a' & 17 &+ 10 mm a.

2. Article en préparation

2.1. Introduction

Glacial denudation is thought to be a key component in the evolution of mountain ranges
(Davis, 1906; Penck and Briickner, 1905). In some cases, glaciers have been found to be
extremely powerful agent of erosion, shaping and limiting mountains elevation by acting as a
"glacial buzzsaw" (Egholm et al., 2009; Thomson et al., 2010). In other cases, the opposite has

been found: glaciers can shield the underlying topography and thus limiting denudation rates
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(Banerjee and Wani, 2018; Godon et al., 2013; Thomson et al., 2010). In order to improve
our understanding of the influence of glacial denudation dynamics on mountain building, it is

essential to constrain glacial denudation across multiple topographic and climatic settings.

""Be measured in sediments has been widely used in the last thirty years signatures (Bierman
and Steig, 1996; Brown et al., 1995; Granger et al., 1996) to infer integrated denudation rates
at the catchment scale, both in fluvial and glacial settings. While it is not possible to decipher
the pure glacial denudation rates from the pure fluvial denudation rates using only '“Be
measurements, we use here a simple mass conservation approach to deconvolute one from the
other. This approach relies on several strong assumption and simplifications but provides a

quick and easy way to estimate the order of magnitude of glacial denudation rates.

2.2. Methods

2.2.1. Mass conservation approach

We consider that in every glaciated catchment, the sediment sampled in the hydrographic
network is a mix of two separate contributions: from the fluvial domain (defined here as the
non-glaciated part of the catchment) and from the strictly glaciated domain. It is commonly
accepted that the overall denudation dynamics occurring in both domains are very different
from one another (Brocklehurst and Whipple, 2006; Koppes and Montgomery, 2009) and thus
can carry different ""Be signatures (Godard et al., 2012; Guillon et al., 2015). The mass

conservation approach used here relies on two assumptions that are detailed below.

First, we consider that the pace of denudation in non-glacial environments is primarily
controlled by its average slope, which is an assumption often made in the literature and has
been demonstrated by many observation at the local scale (Aalto et al., 2006; Binnie et al.,
2007; Granger et al., 1996; Montgomery and Brandon, 2002; Norton et al., 2010) as well as
in worldwide data compilations (Milliman and Syvitski, 1992; Portenga and Bierman, 2011;
Summerfield and Hulton, 1994) and modeling studies (Roering, 2008; Roering et al., 1999).

Second, we consider that glaciers effectively shield underlying bedrock from cosmic rays and
that sediments produced by glacial erosion have either a null (end-member 1) or low “Be
concentration ((2.53 + 0.88) x 10° atoms g, end-member 2). The end-member 1 is often
used in studies relating to the "Be concentration of glacial sediments (Delunel et al., 2010;
Godard et al., 2012) because the cosmic rays are effectively stopped by a few decameters of

ice. This shielding effect has been computed for the Bossons glacier (French Alps) where only
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Figure 6-1:’Be production rate under ice at sea level and 45° latitude for loosely compacted ice (p = 815 kg m™2,

upper dashed line), well-compacted ice (p = 916.7 kg m, lower dashed line) and a mean value (p = 865.85 kg
m™?, solid line). P, = 4.33+ 0.21 atom g™' &, Ay =150 g cm ™2, Ay = 1500 g cm ™2, Ay = 5300 gem .

15 m of ice are sufficient to drastically reduce the '""Be production rate (Figure 6-1) (Guillon

et al., 2015).

However, the muonic production of '"Be may produce detectable amount of '"Be below
glaciers. This was shown by a recent '"Be measurement of sediments exiting the Bossons
glacier that have a low but non-negligible "Be concentration: (2.53 + 0.88) x 10° atoms g

(Guillon et al., 2015). We thus also tested this value as a second end-member.

Accounting for these two assumptions, the fundamental idea behind the mass conservation
approach is that the sediments originating from the glaciers have either a null (end-member
1) or low '""Be concentration (end-member 2) that dilutes the ""Be signal originating from the

fluvial domain and thus artificially enhance denudation rates.
2.2.2. Selection and homogenization of °Be data

We used the OCTOPUS database (Codilean et al., 2018b) to retrieve "Be data and
corresponding basins from mountainous areas of Europe (n= 330) (Alps, Pyrenees and
Corsica) (Figure 6-2). We then used the GLIMS database which provides a worldwide
inventory of glaciers (Raup et al., 2007) to characterize the basins according to glaciers

presence, resulting in 114 basins being partially glaciated and 216 basins being ice free. We
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Figure 6-2: Map of the basins used in this study (Andersen et al., 2004). The green
basins are completely ice-free, the pale blue basins are partially glaciated. The red
overlay denotes quartz-bearing rocks (Bonneau, 2014; Bonneau et al., 2014; Jorry et al.,

2011). Present day glaciers are represented in dark blue (Codilean et al., 2018b).

used the global lithological map database GLIM (Hartmann and Moosdorf, 2012) to select all
quartz bearing rocks within the selected basins. We also used the SRTM DEM (resolution of
90m at the equator) to complement these data. We then recalculated each basins average
cosmogenic production using the STRM DEM and the Basinga toolbox (Charreau et al.,
2019) which accounts for lithological correction, paleomagnetic correction and a null
cosmogenic production under the glaciers in the case of partially glaciated basins.
Corresponding denudation rates have been computed using the "Be concentration provided
by the OCTOPUS database, which normalize "Be ratios measurements across different

standardizations.
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2.2.3. Application of the mass conservation approach to estimate glacial

denudation rates

The use of the mass conservation approach consider that the '"Be concentrations measured in
the sediments in partially glaciated catchments result from a mixture of sediments originating

from the glaciated areas with those from the non-glaciated fluvial areas, such as:

CpX Fp + Cox Fg
sed = Fr + Fg

(1)

where Ciq is the measured "Be concentration in the sediments taken from the OCTOPUS
database (Codilean et al., 2018b), Cy and C¢ are the '""Be concentrations originating from
non-glaciated river domains and glaciated areas, respectively, and Fr and F¢ are the sediment
fluxes from non-glaciated domains and glaciated areas, respectively. Sediments flux is
calculated as:
F=AXze

)
where A is the quartz-bearing surface area in each domain (i.e., Ap and Ag) as determined
from the lithological map database GLiM (Hartmann and Moosdorf, 2012) and the GLIMS
glaciers database (Raup et al., 2007). € is the denudation rate in each domain (er and &q).
Thus, we obtain:

CpX ApX eg + CgX AgX g¢g
sed = Apx gp + Agxeg

(3)
Solving equation (3) for &g requires knowing Ap and A¢ (which are calculated using GIS

software and are considered to have 10% uncertainties), as well as gr, Cr and Cé.

er is calculated according to the average slope of the quartz bearing rocks in the fluvial
domain of the watershed. Here we used the re-calculated denudation rates of non-glaciated
catchments (n = 216) as well as the re-calculated average slope of the quartz bearing rocks of
the Ar domain. We found that the data was best explained by an exponential relationship

between the average catchment slope and the average denudation rate (Figure 6-3).

£p = 0.029 % exp (0.072 x slope)

C)

This is of similar form that the relation found by Granger et al., (1996) and Milliman and

Syvitski (1992). To account for the dispersion of values, we considered a 50% uncertainty on
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Figure 6-3: ""Be denudation rates of the fluvial basins (ice-free, in green) and of the partially glaciated

basins (in blue) as a function of the average slope of the quartz-bearing rocks.
this relation. The uncertainty wvalue should only be considered as a first arbitrary
approximation. A more careful review of the parameters controlling the denudation in the

fluvial domain in the future is necessary in order to provide a more accurate value.

Cr is then deduced from egp using the equation from Brown et al., (1995); Granger et al.,

(1996) and Lal, (1991) and also carries a 50% uncertainty:

1311:: X Ai

S LT

— p x Cp

ix

(5)
where i refers to the different "Be production pathways and associated particles (n for
neutron, us for slow muons and pf for fast muons), P, are the spallogenic and muogenic
production rates calculated by the Basinga toolbox on exclusively quartz bearing rocks of the
fluvial domain using the Lal-Stone scaling model (Stone, 2000) as well as sea level high
latitude production rates of P, = 4.11 £ 0.19 atoms g ' a', P, = 0.011 £ 0.001 atoms g ' a ',
and Py = 0.039 £+ 0.004 atoms g' a* (global mean derived from the CREp online calculator
(Martin et al., 2017)) Attenuation length are as follows: A, = 160 g cm 2, Ay, = 1,500 g cm 2,

and Ay = 4,320 g cm ? (Braucher et al., 2011) and p = 2.7 g cm ™.

140



Estimation des taux de dénudation glaciaires dans les Alpes

Cqis then either considered to be null (end-member 1) or have a fixed value of 2.53 x 10* at

g (Guillon et al., 2015) (end-member 2).

ga is then calculated by combining equation (3) and (5) which gives for the end-member 1:

P, A
Ep X A X ((Zi,x ﬁ) - Csed)

Cmix X AG

€1 =

and for the end-member 2:

P, A
((Zl,xﬁ> X gg X AF) - (Cmix X €g X AF)

AG X (Cmix - CG)

€G2 =

(7)

We applied the mass conservation approach to partially glaciated catchment with at least 5%
of the quartz bearing rocks being covered by ice (n = 28). We chose this cut off value because
the large uncertainties associated with er (and thus with Cp) induce extremely high

uncertainties for &g when the ratio Ac/AarL quarrzis low (< 5%).

2.3. Results

Re-calculated basins average denudation rates &mi range from 0.01 £+ 0.00 mm a* to 2.8 +

0.5 mm a for all considered basins. Using geological, paleomagnetic and ice cover correction

rectify OCTOPUS data by an average factor of 0.93.

Based on the exponential relation derived from the non-glaciated catchments, the fluvial
denudation rates of the selected (n= 28) partially glaciated catchments range from 0.3 + 0.2
mm a'to 0.9 + 0.4 mm a’'. Positive glacial denudation rates ranges from 0.6 = 1.2 mm a*
to 12 + 15 mm a' (mean of 4.3 £ 6.1 mm a' with a standard deviation of 4.0) using the
end-member 1 (Figure 6-4) and from 0.2 + 1.7 mm a'to 174+ 10 mm a' (mean of 5.5 + 6.0

mm a ' with a standard deviation of 5.4) using the end-member 2 (Figure 6-5).

Glacial denudation rates calculated using the end-member 1 are in average slightly less high
than the glacial denudation rates calculated using the end-member 2 (Figure 6-5). There are 3
basins for which the calculated glacial denudation rates are negative (values ranging from -3.5

+ 41 mma’to-0.7+ 4.4 mm a').
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Figure 6-5: (a): Glacial denudation rates using a null "Be concentration for glacial sediments (gc1 end-member 1).

(b): Glacial denudation rates using a low '"Be concentration (2.53 x 10* at g!, ec2 end-member 2).
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Figure 6-4: Map of the 28 selected basins. The colors (yellow-orange-red) represent the calculated glacial
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denudation rate of each catchment. Note that glacial surfaces are represented in blue. However for readability

purpose, we colored the whole basins according to its pure glacial denudation rate.
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2.4. Discussion

The simple mass balance model used here gives us a first order appreciation of the glacial
denudation across the Alps. First, we address the negative glacial denudation rates values.
Negative glacial denudation rates are due to the incorrect hypothesis of dilution by glacial
sediment, meaning that the theoretical denudation rates from the fluvial domain calculated
with the exponential function is higher that the measured denudation rate from the '"Be
concentration. This can be due to either the exponential function not being suited to the
morphological parameters of the basin or the release into the sedimentary system of highly
concentrated '"Be sediments (such as stored moraines). Such sediments could be thin moraines
(<10m) from the Last Glacial Maximum (19.5 - 26 ka (Clark et al., 2009)) which have been
remobilized. This would enhance the measured ""Be concentration and thus artificially lower
the denudation rates. While it is not possible here to decipher one cause from the other, we

note that this only affects 3 basins out of 28.

Second, we address positive glacial denudation rates. These rates are in average higher than
these proposed by Hallet et al., (1996) for temperate glacier in the Swiss Alps (1 mm a') but
are still comparable within the uncertainties. The range of positive glacial denudation
computed here are of similar amplitude than these reported in the compilation by Delmas et

al., (2009) which regroup for different methodologies for estimating glacial denudation rates.

Third, we address the potential control of the percentage of ice-covered quartz on the glacial
denudation rate. As stated above, the mass conservation approach was only applied to basin
with at least 5% of ice-covered quartz because of the high uncertainties on the glacial

denudation for basin with less than 5% of ice-covered quartz (Figure 6-6).
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Figure 6-6: Impact of the percentage of ice-covered quartz on the glacial

denudation rates.



Partie II - Chapitre 6

This mass conservation approach is based on the premise that the glacial sediments flux
originating from Ag dilutes the "Be concentration of the fluvial sediments (Cy) originating
from Ar. The large uncertainty of Cr (50%) means that the glacial sediment flux (F¢ = E¢ *
A¢) must accommodate a large range of values. When Agis small compared to Ap, Eqwill be
the parameter that accommodates the high variability of the glacial sediment flux. Therefore,
the low values of ice-covered quartz (for example the 5-10 % range of the Figure 6-6) are
characterized both by high Eq values (maximum of 12 + 15 mm a') and by large
uncertainties (mean of uncertainties > 200%). This potential control of the ice cover on the
glacial denudation rates can be address by refining Eq and Cp and thus lowering their

uncertainties.

In the literature, glacial denudation rates are often correlated with ice sliding velocity
(Egholm et al., 2009; Hallet et al., 1996; Herman et al., 2011, 2015; Humphrey and Raymond,
1994) as well as climate (Koppes et al., 2015), thermal base regime (Bennett and Glasser,
1997; Thomson et al., 2010) and glacier's retreat rates (Koppes and Hallet, 2006). Here we
look at morphometric parameters (mean slope, mean altitude and quartz surface are under the

ice), and climatic parameters (mean annual temperature, yearly precipitations and mean solar
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Figure 6-7: Glacial denudation rates as a function of glacier morphometric and climatic parameters. (1) average

slope, derived from 90m DEM. (2) average elevation, derived from 90m DEM. (3)
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radiation). Morphometric parameters are derived from the SRTM DEM (90 m resolution) and
calculated on the entire glacier' surface. Climactic parameters are derived from the Wolrd
Clim Version 2 database (Fick and Hijmans, 2017) which provides average data for 1970-2000
at 1 km resolution and calculated on the entire glacier' surface (Figure 6-7). The results
presented here are accounting for a null "Be concentration exiting glaciers (end-member 1)
and it is worth noting that using a low '"Be concentration for glacial sediments (end-member

2) does not change data interpretation.

We cannot identify either a morphometric or climatic parameter that would control the
glacial denudation rates calculated with the mass conservation approach. However, it is worth
noting that glacial denudation rates have mostly been correlated with the ice sliding velocity
(Egholm et al., 2009; Hallet et al., 1996; Herman et al., 2011, 2015; Humphrey and Raymond,
1994) which could explain the absence of correlation with the presented parameters. In the
future, remote sensing analysis of the studied glaciers velocity could provide some useful

insight on glaciers dynamics.

2.5. Conclusion

Constraining glacial denudation rates is crucial to improve our understanding of mountain
ranges evolution. Here we used a mass conservation model and re-calculated published '“Be
denudation rates data to estimate glacial denudation rates for 28 basins across the Alps.

Resulting positive glacial denudation rates range from 0.2 & 1.7 mm a 'to 17 & 10 mm a .
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Morphometric and climatic galcier

Ce = 2.53 x10% at gr™

Input paramters characteristics St (Guillon et al., 2015)
Surface | Surface . . . Slow Fast Average| Sum Aver.ag
covered of % ice |Fluvial Neutronic . e daily 1s Eg
Author Basin by fluvial |covered| slope Er productio muon. muon§ slope | Altitude| yearly year!y solar_ Eo 1s Eo Eunc |18 Eux  Ee (mm/ R
glaciers | domain| quartz © (mm/a) N rate productionjproduction] mean | mean) | temp precip ad (mm/a) | (mm/a) [(mm/a)|(mm/a)|(mm/a) a) (mm/a)|(mm/a)
«m) | &m? rate rate mean mean mean)

Norton ND 32.9 2 5.6 29.00 | 0.50 27.07 0.030 0.059 30.7 2789 -3.6 1426 |12611| 12.29 15.07 | 1.16 | 0.89 | 15.02 |14.93| 1.32 | 0.39
Wittmann | Chietalbach | 122.8 24.8 16.8 | 28.70 | 0.49 25.68 0.029 0.059 17.4 2918 -35 937 | 14132 1.37 2.52 0.57 | 0.46 | 1.54 |2.52| 0.60 | 0.67
Wittmann | Furkareuss 233 35 13.1 | 25.70 | 041 25.31 0.029 0.058 25.9 2952 -4.1 963 | 14012| 5.04 5.67 1.01 | 0.77 | 6.03 |559| 1.14 | 0.25
Glotzbach Rzzz&::;sle 51.9 3.6 6.5 25.61 | 041 28.27 0.031 0.060 334 2925 -2.7 1204 |14916| 10.14 13.73 | 1.18 | 0.93 | 12.71 |13.54| 1.35 | 0.45

Torrent le
Glotzbach| Doron de 49.5 3.6 6.7 31.19 | 0.57 24.95 0.029 0.058 334 2925 -2.7 1204 |14916| -1.88 5.31 0.41 | 0.46 | -2.02 |5.95| 0.40 | 0.13
Champagny
Glotzbach L Arc 66.5 13.6 17.0 |31.49| 0.58 24.45 0.029 0.058 23.8 3062 -3.8 835 |[15269| 0.21 1.64 0.37 | 0.33 | 0.23 |1.70| 0.37 | 0.17
Grischott | Fedoz Riv. 13.8 2.2 139 |25.11| 0.40 31.69 0.033 0.063 22.1 2941 -3.8 918 |13846( 0.90 2.81 0.53 | 0.44 | 0.98 |2.83| 0.55 | 0.18

Norton ND 103.4 7 6.3 28.12 | 0.47 28.88 0.031 0.061 32.9 2832 -35 1439 |12598| 0.70 5.78 0.50 | 0.44 | 0.76 |5.85| 0.51 | 0.98
Wittmann Lonza 76.1 23 23.2 |31.75| 0.59 33.21 0.034 0.063 27.9 3012 -3.7 693 |14554| 3.39 3.94 124 | 095 | 421 (3.84| 1.43 | 0.95
Wittmann Maggia 7.8 0.8 9.3 21.98 | 0.33 29.38 0.032 0.061 171 2678 -2.3 980 |14130( 2.88 4.63 0.57 | 0.46 | 3.15 |4.62| 0.59 | 0.04

Norton |Upper Rhone| 11.8 2.4 16.6 |29.39 | 0.51 27.93 0.030 0.060 20.6 2962 -3.2 808 |[14192| 10.70 9.96 220 | 1.68 | 17.17 |9.52| 3.27 | 0.23
Wittmann | Secchia Riv. | 538.6 | 193.3 26.4 |28.20 | 0.48 33.76 0.034 0.064 23.9 3283 -5.2 331 | 15347 3.52 3.51 128 | 095 | 444 |3.47| 1.52 | 14.90

Norton ND 223.6 26.7 10.7 | 28.74 | 0.49 26.61 0.029 0.059 22.3 3045 -4.7 1241 |13247| 1.84 4.32 0.64 | 0.51 | 2.06 |4.35| 0.66 | 2.13

Norton ND 145.7 13 8.2 27.90 | 0.47 28.10 0.030 0.060 22.8 3097 -4.8 800 |[13634| 9.08 10.61 | 1.17 | 0.90 | 11.10 |10.39| 1.34 | 1.25

Delunel | Romanche | 655.3 51 7.2 33.06 | 0.63 22.77 0.028 0.057 35.4 2978 -3.1 1196 |15053| -3.29 3.87 0.35 | 0.42 | -3.52 |4.11| 0.33 | 3.31

Delunel Veneon 247.7 29.2 10.6 | 36.38 | 0.77 27.05 0.030 0.060 36.0 2952 -3.0 1195 |15045| -0.68 4.36 0.61 | 0.58 | -0.75 |4.51| 0.61 | 2.13

Delunel | Romanche 85.4 17.1 16.7 | 35.45| 0.73 30.13 0.032 0.061 36.7 3018 -3.2 1176 |15111| 1.93 4.05 0.93 | 0.74 | 2.26 |4.06| 0.98 | 1.12

Delunel Tabuc 17 3.7 17.6 | 30.07 | 0.53 28.42 0.031 0.061 28.1 2856 -2.6 1162 |15114| 2.77 3.85 0.93 | 0.72 | 3.29 |3.81| 1.02 | 0.18

Delunel | Saint Pierre | 36.3 10.6 22.6 |36.00| 0.75 31.48 0.033 0.063 27.1 2994 -3.3 1148 |15098| 0.48 2.25 0.69 | 0.59 | 0.54 |2.28| 0.70 | 0.36

Delunel | Celse Niere 22 4.4 16.6 |38.38 | 0.86 32.36 0.033 0.063 34.6 3168 -4.2 1116 |15173| 0.85 3.80 0.86 | 0.73 | 0.97 |3.85| 0.88 | 0.27

Delunel Gyr 79 16 16.8 | 35.67 | 0.73 30.68 0.032 0.062 29.4 3053 -3.6 1134 |15127| 2.96 4.80 1.11 | 0.87 | 3.59 [4.79| 1.22 | 1.25

Delunel Etages 7.2 25 26.1 |34.92| 0.70 28.38 0.030 0.060 38.0 2874 -2.6 1195 |15146| 0.61 1.92 0.68 | 0.57 | 0.71 |1.93| 0.70 | 0.25

Norton [Upper Rhone 8 11 11.6 |30.89 | 0.56 27.88 0.030 0.060 28.8 3067 -4.0 732 | 14272| 5.06 6.94 1.08 | 0.85 | 6.14 |6.85| 1.21 | 0.07
Wittmann Reuss 568.3 53.9 8.7 30.39 | 0.54 22.31 0.027 0.056 247 2770 -2.9 1244 | 13777 | 10.83 12.95 | 1.43 | 1.15 | 14.99 |12.20| 1.79 | 4.68










CONCLUSIONS

Conclusions

1. Rappel des objectifs de la these

L'objectif de cette these était d'apporter de nouvelles contraintes sur 1'impact des variations
climatiques passées sur les taux de dénudation. Cette question est largement débattue dans la
communauté des sciences de la Terre depuis 20 & 30 ans (Herman and Champagnac, 2016;
Norton and Schlunegger, 2017; Willenbring and Jerolmack, 2016). Pour cela, nous avons
étudié le systéme sédimentaire du Var (Alpes Maritimes) en raison de sa réactivité aux
changements de conditions climatiques (Petit et al., 2017; Rolland et al., 2017; Saillard et al.,
2014), de l'efficacité du transfert sédimentaire et de la haute résolution temporelle de ses
archives turbiditiques (Bonneau et al., 2014, 2017; Jorry et al., 2011; Mulder et al., 1998;
Savoye et al., 1993).

Afin de réaliser ces objectifs nous avons choisi de quantifier les taux de dénudation passés (0-

75 ka) et actuels a l'aide de la concentration en isotopes cosmogéniques in situ ('’Be) dans les

quartz des sédiments fins (50-250 pm) actuels et passés du Var.

2. Synthése des résultats

La premiere étude présentée dans cette these a été consacrée a 1'étude des sédiments actuels
du bassin du Var et est présentée sous forme d'un article publié en 2019 dans Farth Surface
Dynamics. En premier lieu, 1'adaptation du protocole chimique du '"Be aux sables fins a
permis de mesurer des concentrations "Be pour la premicre fois dans des sédiments de taille
50-100 pm. Le bassin versant du Var a été échantillonné a plusieurs endroits et deux fractions
granulométriques ont été analysées afin de contraindre 1'évolution du signal “Be & travers le
bassin. Plusieurs problématiques clés pour l'interprétation des concentrations de '""Be ont été
abordées : (1) linfluence de la granulométrie sur la concentration en '""Be des sédiments, (2)

Pefficacité du mélange sédimentaire par le réseau hydrographique, (3) la variabilité temporelle
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de la concentration des sédiments en '"Be et (4) les principaux facteurs de controle des taux
de dénudation. Cette étude a permis ainsi de démontrer que la concentration en "Be des
sédiments exportés par le Var était indépendante de la taille des grains. Elle atteste également
de lefficacité du mélange sédimentaire et la stabilité annuelle des concentrations en '“Be
mesurées & l'embouchure. De plus cette étude a permis de déterminer que les taux de
dénudation du Var actuels sont controlés, au premier ordre, par la pente. Le taux dénudation
actuel moyenné sur l'ensemble du bassin versant est de 0.24 + 0.04 mm a' (Mariotti et al.,

2019).

La deuxieme étude présentée dans cette theése s’intéresse cette fois aux sédiments anciens du
Var, prélevés par des carottages de I'ITFREMER (Lefort, 2008) sur la Ride Sédimentaire du
Var. Cette étude est également présentée sous forme d'un article en review a Nature
Geoscience. Au total, afin de déterminer les paléo-taux de dénudation, la concentration en
"Be in situ sur quartz a été analysée dans 26 échantillons répartis sur deux carottes. 19 autres
échantillons ont été utilisés pour tracer la variation temporelle des sources sédimentaires par
les isotopes du néodyme. Cette étude a permis un suivi haute résolution des taux de
dénudation sur les derniers 75 ka et a mis en évidence une relation non-linéaire entre le climat
et les taux de dénudation. En effet, entre 75 et 29 ka, le climat est froid, caractéristique d'une
période glaciaire et est soumis a des fluctuations climatiques de haute fréquence : les cycles de
Dansgaard—Oeschger (1 - 2 ka). Malgré un climat instable, les taux de dénudation mesurés sur
cette période restent relativement stables et comparables a l'actuel (taux de dénudation
moyens sur cette période : 0.32 £+ 0.03 mm a'ou 0.25 + 0.02 mm a' suivant le modele
utilisé). Le tragage des sources sédimentaires ne montre par ailleurs pas de changement de
sources pendant cette période. Ces deux traceurs pointent donc vers une dynamique de
dénudation stable pour la période 75 - 29 ka. A l'inverse, pendant le Dernier Maximum
Glaciaire (26.5 - 19 ka) les concentrations en '"Be diminuent d’un facteur ~2 en moyenne par
rapport a l'actuel, ce qui traduit une perturbation du systéme sédimentaire. Cette
perturbation est par ailleurs synchrone de la période climatique la plus froide des derniers 75
ka, caractérisée par l'avancée maximale des glaciers dans le Var. Nous relions cette la baisse
des concentrations en '"Be pendant cette période a une augmentation de la dénudation
glaciaire, alors que la dénudation fluviale est probablement restée constante. Pour estimer la
contribution de la dénudation glaciaire, un modele de mélange sédimentaire a été utilisé ; il a
permis de déterminer un taux d'érosion glaciaire pur pour la période 75 - 29 ka (0.25 £+ 0.13
mm a”) et la période 26.5 - 19 ka (0.96 &+ 0.36 mm a'). Cette augmentation d’un facteur ~4 a
été interprétée comme la conséquence combinée de deux phénomenes : (1) l'avancée des
glaciers dans des zones anciennement non englacés -donc en déséquilibre topographique avec

le glacier- et étroites, ce qui a augmenté la vitesse d'écoulement de la glace et par conséquence
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'érosion glaciaire (Herman et al., 2015) et (2) par la reprise du matériel morainique produit
pendant les stades isotopiques 3 et 4, plus pauvre en '“Be. Cette réponse non-linéaire entre les
variations climatiques et les taux de dénudation dans le bassin du Var souligne un effet de
seuil induit par la dynamique glaciaire. Cependant, cette dynamique étant contrdlée en partie
par I'hypsométrie du bassin versant, les impacts climatiques sur la dénudation dans les régions

glaciaires peuvent étre temporellement et spatialement variables.

La troisieme étude présentée dans cette theése reprend le modele de mélange de sédiments
utilisé dans le deuxieme article et l'applique a une échelle plus grande, celle des Alpes.
L’objectif est de contraindre 1'érosion glaciaire, qui est encore mal connue. Cette étude repose
sur une méthode relativement simple qui fait 'hypothese que les flux sédimentaires totaux
sont un mélange d’une composante fluviale avec une composante glaciaire sans '"Be (Godard
et al., 2012). Le but de cette approche est de réaliser une estimation au premier ordre des
taux d'érosion glaciaire alpins, en réalisant une analyse exhaustive de toutes les données “Be
publiées et recensées dans les Alpes par la base de données OCTOPUS (Codilean et al.,
2018a). Les taux d'érosion glaciaire purs déduit sont trés variables (de 0.2 £ 1.7 mm a™ a 17
+ 10 mm a?). Ce travail, encore préliminaire, sera complété dans les prochaines semaines par
une meilleure évaluation des parametres utilisés dans le modele, afin de réduire les

incertitudes et de préciser la dynamique érosive actuelle des glaciers.

3. Conclusion majeures

Mon travail de these a produit les résultats suivants :

* Les sédiments fins (50-100 x m) sont, au méme titre que la fraction « standard » 100-
250 pm, capables de tracer les taux de dénudation via le *"Be avec fiabilité, que ce soit
dans le bassin actuel du Var, ou dans les archives turbiditiques profondes.

* Les enregistrements marins dans des systémes turbitiques réactifs peuvent étre utilisés
dans les études de paléo taux de dénudation. Ils ont par ailleurs l'avantage de
connaitre un enfouissement rapide et pas de re-exposition au rayonnement cosmique
apres dépot.

* L'étude haute résolution des archives sédimentaires du Var des derniers 75 ka a permis
de montrer que l'impact des variations climatiques sur la dénudation est
vraisemblablement non-linéaire et dépendant de la fréquence de la perturbation.

* La réponse absolue de l'érosion glaciaire aux fluctuations climatiques peut étre tres
forte (augmentation de ~ 1 mm al) mais est spatialement et temporellement

dépendante de I'hypsométrie du bassin.
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4. Perspectives

Dans le cadre de futurs travaux de recherches, plusieurs perspectives sont possibles.

Dans le cas de systemes sédimentaires tamponnés il serait judicieux de coupler deux isotopes
cosmogéniques (""Be/*Al ou '""Be/"C) afin de contraindre le temps de transfert des sédiments,
ainsi que le taux de dénudation. Cette information pourrait permettre de mieux comprendre le

comportement des grands systémes sédimentaires sur plusieurs périodes climatiques.

Afin de déconvoluer le signal de dénudation glaciaire et le signal de dénudation fluvial, 1'étude
d'autres systémes avec des conditions d'englacement passées différentes de celle du Var
pourrait apporter des informations sur la sensibilité des différentes domaines fluvial et

glaciaire aux variations climatiques.

Plus généralement, ['utilisation des enregistrements turbititiques dans d’autres contextes
climatiques pourra apporter de nouveaux jeux de données complémentaires pour mieux
comprendre sur l'influence du climat sur les taux de dénudation. A ce titre, des chantiers

utiles seront les zones tropicales non englacées.
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Chapter 4 supplementary data

. . Corrected  Corrected Slow
Spike Uncertain .\ 105, Neutrons Fast muons . Denudatio )
. Grainsize  Lat long ~Quartz Mass 3050 ppm Be spik 10 ty i “Be “Be productio "-°"  production Denudatio = ot Integratio
River Name area  quartz € SPIKE  10ge e Be total concentratio . ncentrati concentratio production rate : n time
°Be counts  °Be/°Be n ! n rate rate 1sigma
on n - 1sigma rate
(um) (N) (°E) (km?) (8) (g) (atoms) % (at.g™) (at.g") (atg’)  (atglyr!) (atglyrY) (atgvr?) (mmyr?) (mmayr?)  (r)
2016
50-100 29 0.1671 2.26E+19 9.95E-15 50 15.8 7.74E+04 6.14E+04 1.28E+04 12.506 0.021 0.049 0.14 0.03 4429
Couomp  COU-IEL 15y g 43959 6730 361 79 01645 2.226+419  1.03E-13 85 126 8.19E+04  8.03E+04  1.08E+04  12.644  0.021 0.049 0.10 0.01 5732
50-100 19.3 0.1632 2.20E+19 2.96E-14 33 17.5 3.37E+04 3.14E+04 6.04E+03 7.727 0.016 0.044 0.17 0.03 3505
Esteron EST-16-1 100-250 43.825 7.183 391 6.2 0.1660 2.24E+19 1.12E-14 48 14.8 4.04E+04 3.29E+04 6.30E+03 7.727 0.016 0.044 0.16 0.03 3676
TIN-16-2  100-250 44,128 7.097 293.6 3.7 0.1688 2.28E+19 8.81E-15 25 20.0 5.43E+04 4.16E+04 1.13E+04 17.458 0.026 0.055 0.27 0.07 2197
Tinée TIN-16-1 50-100 43.933 7717 365.1 27.9 0.1686 2.28E+19 3.44E-14 81 11.2 2.81E+04 2.64E+04 3.34E+03 18.714 0.025 0.054 0.46 0.06 1310
100-250 16.6 0.1662 2.24E+19 2.55E-14 31 18.9 3.45E+04 3.17E+04 6.67E+03 18.714 0.025 0.054 0.38 0.08 1573
VAR-16-2 50-100 43.931 7115 838 7.1 0.1670 2.25E+19 2.61E-14 72 13.0 8.29E+04 7.64E+04 1.13E+04 15.699 0.023 0.052 0.13 0.02 4463
100-250 12.7 0.1670 2.25E+19 3.61E-14 91 10.6 6.41E+04 6.05E+04 7.24E+03 15.699 0.023 0.052 0.17 0.02 3534
VAR-16-3 50-100 43.865 7108 4493 6.4 0.1660 2.24E+19 1.16E-14 54 14.9 4.07E+04 3.35E+04 6.36E+03 17.315 0.024 0.053 0.34 0.06 1785
100-250 14.6 0.1663 2.24E+19 2.44E-14 23 20.9 3.76E+04 3.44E+04 7.99E+03 17.315 0.024 0.053 0.33 0.08 1834
Var VAR-16-4  100-250 43.839 7.192 633.3 8.4 0.1662 2.24E+19 1.54E-14 79 11.3 4.11E+04 3.56E+04 4.98E+03 17.356 0.025 0.054 0.32 0.04 1892
VAR-16-5A 50-100 13.672 7166 27.0 0.1662 2.24E+19 5.50E-14 60 13.5 4.57E+04 4.40E+04 6.42E+03 15.593 0.023 0.052 0.23 0.03 2586
100-250 7303 13.0 0.1666 2.25E+19 2.53E-14 36 17.4 4.38E+04 4.02E+04 7.82E+03 15.765 0.023 0.052 0.26 0.05 2344
VAR-16-58 50-100 13.672 7195 5.5 0.1661 2.24E+19 1.24E-14 107 10.3 5.07E+04 4.23E+04 5.72E+03 15.593 0.023 0.052 0.24 0.03 2489
100-250 4.9 0.1666 2.25E+19 1.10E-14 59 13.1 5.05E+04 4.11E+04 7.05E+03 15.765 0.023 0.052 0.25 0.04 2394
VES-16-1 50-100 24.065 7255 594 22.6 0.1666 2.25E+19 4.99E-14 60 13.3 4.96E+04 4.76E+04 6.91E+03 19.479 0.026 0.056 0.26 0.04 2270
Vésubie 100-250 33.2 0.1652 2.23E+19 3.63E-14 54 14.0 2.44E+04 2.30E+04 3.55E+03 20.326 0.026 0.056 0.57 0.09 1054
VES-16-2 50-100 43.879 7231 184.0 32.8 0.1661 2.24E+19 7.78E-14 66 14.3 5.32E+04 5.18E+04 7.89E+03 17.507 0.025 0.054 0.22 0.03 2731
100-250 29.2 0.1659 2.24E+19 4.53E-14 27 19.3 3.47E+04 3.32E+04 6.84E+03 17.892 0.025 0.054 0.35 0.07 1714
2017
Tinée TIN-17-2 100-250 44,128 7.097 293.6 13.1 0.2615 3.53E+19 2.18E-14 71 13.8 5.89E+04 5.33E+04 8.48E+03 17.458 0.026 0.055 0.21 0.03 2815
VAR-17-2 50-100 43.931 7115 33.8 7.0 0.2632 3.55E+19 8.02E-15 132 12.1 4.10E+04 3.05E+04 5.55E+03 15.699 0.023 0.052 0.34 0.06 1780
Var 100-250 14.7 0.5295 7.15E+19 1.42E-14 20 24.3 6.92E+04 5.92E+04 1.71E+04 15.699 0.023 0.052 0.17 0.05 3460
VAR-17-5B  50-100 43.672 7.195 730.3 10.5 0.2608 3.52E+19 1.34E-14 108 12.8 4.47E+04 3.78E+04 6.10E+03 15.765 0.023 0.052 0.27 0.04 2201
Vésubie VES-17-1  100-250 44.065 7.255 59.4 61.1 0.2649 3.58E+19 4.53E-14 139 9.7 2.65E+04 2.53E+04 2.78E+03 20.326 0.026 0.056 0.52 0.06 1159
BLANK 2016
A 0.1690 2.28E+19 2.18E-15 7 37.8
B 0.1692 2.28E+19 1.66E-15 17 24.3
C 0.1690 2.28E+19 2.65E-15 19 23.0
D 0.1679 2.27E+19 1.97E-15 25 20.0
E 0.1679 2.27E+19 1.82E-15 17 253
mean 2.05E-15
Std dev 3.84E-16
BLANK 2017
| 0.26724  3.61E+19 2.18E-15 3 62.7
1l 0.2626 3.54E+19 2.29E-15 9 62.1
\Y 0.2651 3.58E+19 1.50E-15 34 20.1
mean 1.99E-15
Std dev 4.29E-16
SPIKE
°Be Concentration (ppm) 2020
Uncertainty (ppm) 83
0.041
NATIVE °Be °Be Concentration (ppm)
VAR-165B 250-100  0.035
TIN-16-2  250>100 0.274
VES-16-1 250>100 0.03
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Sample characteristics CRPG Blank corrected Model 1 (Ice-free) Model 2 (Glaciated)
Grain size ; Neutronic Slow Fast Integrati |[Neutronic Slow Fast Integrat
Top Bottom Concentratio 0 ) muon muons Denudatio  1s 9 ) muon muons Denudati 1s e
Core (cm) (cm) range Age (ka) %86 (at/ 1s (at/g) 1s (%) |productio productio productio n (mm/a) (mm/a) on time |productio productio producti on (mm/a) (mm/a) ion time
(microns) n “Be (at/g) n rate (ka) n rate (a)
n rate n rate nrate  onrate
CS01 0 4 150£i205§ 0.07 2.69E+04 2.55E+03 9% 15.422 0.023 0.052 0.38 0.04 1.6 15.422 0.023 0.052 0.38 0.04 1.6
CS13 53 56 100-250 4.06 4.16E+04 6.73E+03 16% 16.793 0.023 0.052 0.26 0.04 2.3 16.793 0.023 0.052 0.26 0.04 2.3
; CS13 93 95 50-100 6.97 3.11E+04 7.52E+03 24% 17.478 0.023 0.052 0.36 0.09 1.6 17.478 0.023 0.052 0.36 0.09 1.6
= CS01 355 360 100-250 10.07 1.59E+04 2.43E+03 15% 17.307 0.023 0.052 0.70 0.11 0.9 17.307 0.023 0.052 0.70 0.11 0.9
50-100
CS13 265 273 15000-_1205% 12.18 3.98E+04 5.83E+03 15% 17.478 0.023 0.052 0.28 0.04 2.1 17.401 0.023 0.052 0.28 0.04 2.1
CS13 339 342 50-100 14.26 4.09E+04 9.92E+03 24% 17.992 0.023 0.052 0.28 0.07 2.1 16.428 0.021 0.048 0.26 0.06 2.3
CS13 345 350 150(?_;_205(? 14.56 2.98E+04 4.72E+03 16% 17.992 0.023 0.052 0.39 0.06 1.5 16.428 0.021 0.048 0.36 0.06 1.7
CS13 442 445 50-100 16.71 3.16E+04 5.17E+03 16% 18.164 0.023 0.052 0.37 0.06 1.6 12.808 0.016 0.037 0.26 0.04 2.3
CS13 493 497 150£i205§ 17.54 1.57E+04 3.62E+03 23% 18.164 0.023 0.052 0.75 0.17 0.8 12.808 0.016 0.037 0.53 0.12 1.1
CS13 610 615 50-100 19.60 2.72E+04 4.09E+03 15% 17.992 0.023 0.052 0.43 0.06 1.4 12.680 0.016 0.037 0.30 0.05 2.0
CS13 615 620 150(2&2055) 19.76 2.68E+04 4.21E+03 16% 17.992 0.023 0.052 0.43 0.07 1.4 12.680 0.016 0.037 0.31 0.05 2.0
N
2] CS01 807 813 100-250 19.77 9.12E+03 1.19E+03 13% 17.821 0.023 0.052 1.26 0.16 0.5 12.623 0.017 0.037 0.90 0.12 0.7
s 50-100
CS13 711 714 150%_1205% 21.14 1.50E+04 2.71E+03 18% 16.964 0.023 0.052 0.73 0.13 0.8 11.956 0.016 0.037 0.52 0.09 1.2
CS13 723 727 150%_1205% 2151 1.34E+04 1.99E+03 15% 16.964 0.023 0.052 0.82 0.12 0.7 11.956 0.016 0.037 0.58 0.09 1.0
CS01 1074 1079 150(2&2055) 21.94 1.57E+04 1.69E+03 11% 17.136 0.023 0.052 0.71 0.08 0.8 12.228 0.017 0.038 0.51 0.05 1.2
CS13 820 824 150%_1205% 23.27 1.43E+04 3.48E+03 24% 17.307 0.023 0.052 0.78 0.19 0.8 12.242 0.016 0.037 0.55 0.14 1.1
CS13 951 955 50-100 27.28 3.54E+04 6.55E+03 19% 17.821 0.023 0.052 0.33 0.06 1.8 13.783 0.018 0.041 0.25 0.05 2.4
CS13 1055 1059 150%_1205% 31.29 2.69E+04 2.82E+03 10% 16.793 0.023 0.052 0.41 0.04 1.5 11.983 0.017 0.038 0.29 0.03 2.1
CS13 1091 1096 50-100 32.45 2.86E+04 2.32E+03 8% 17.307 0.023 0.052 0.39 0.03 1.5 12.350 0.018 0.040 0.28 0.02 2.1
g CS13 1362 1367 150%_1205% 43.51 3.23E+04 3.35E+03 10% 17.478 0.023 0.052 0.35 0.04 1.7 14.914 0.020 0.046 0.30 0.03 2.0
s N
CS13 1575 1582 150%_1205% 53.56 4.24E+04 2.73E+03 6% 17.136 0.023 0.052 0.26 0.02 2.3 14.942 0.021 0.046 0.23 0.01 2.6
CS13 1635 1644 150%_1205% 55.73 3.48E+04 5.16E+03 15% 18.164 0.023 0.052 0.34 0.05 1.8 16.584 0.021 0.048 0.31 0.05 2.0
CS13 1742 1748 150%1205% 59.07 3.97E+04 3.03E+03 8% 18.164 0.023 0.052 0.30 0.02 2.0 14.048 0.018 0.041 0.23 0.02 2.6
<« N
2 CS13 1751 1758 50-100 59.39 3.67E+04 2.45E+03 7% 18.164 0.023 0.052 0.32 0.02 1.9 14.048 0.018 0.041 0.25 0.02 2.4
= 100-250
CS13 1976 1978 50-100 66.27 3.94E+04 6.17E+03 16% 17.478 0.023 0.052 0.29 0.04 2.1 12.380 0.017 0.037 0.20 0.03 2.9
MISH CS13 2190 2193 50-100 73.86 5.62E+04 4.57E+03 8% 17.136 0.023 0.052 0.20 0.02 3.0 13.253 0.018 0.041 0.15 0.01 3.9
lambdan 160

lambda sn 1500

lambda fm 4320

Neutronic and muonic production rates are computed using the Basinga GIS code (Charreau et al., 2019), and using the worldwide SLHL production rate mean computed by CREp (Martin et al., 2017).
Muonic parameters are from (Braucher et al., 2013)
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Sample characteristics

Input parameters

Cs=0 Ce = 2.53 x10* at gr™* (Guillon et al., 2015)
Grain Surface  Surface of Neutro  Slow Fast
X size d*°0 (%o o COvVeredby - fluvial nic muon muons  Eg 1s Eq
Core Top (cm)sottom (cmr range Age (ka) V-PDB) SST (°C) glaciers domain product producti producti (mmla) (mm/a) Es 1s Eg Ewx 1S Eux E. (mm/a) s Eg Eyux (MM/a) 1s Eyix
(microns) (km?) (km?) ionrate onrate onrate (mm/a) (mm/a) (mm/a) (mm/a) (mm/a) (mm/a)
100-250
CSso1 0 4 50-100 0.07 1.43 17.03 0 730.30 154220 0.0232 0.0518 0.23 0.05 0.00 0.00 0.23 0.06 0.00 0.00 0.23 0.06
CS13 53 56 100-250 4.06 1.29 17.52 0.0 730.30 16.7928 0.0232 0.0518 0.23 0.05 0.00 0.00 0.23 0.06 0.00 0.00 0.23 0.06
; CS13 93 95 50-100 6.97 1.15 18.02 0.0 730.30 17.4782 0.0232 0.0518 0.23 0.05 0.00 0.00 0.23 0.06 0.00 0.00 0.23 0.06
= Cso01 355 360 15000_;_20500 10.07 1.87 15.48 0.0 730.30 17.4782 0.0232 0.0518 0.23 0.05 0.00 0.00 0.23 0.06 0.00 0.00 0.23 0.06
Cs13 265 273 15(;)6_120500 12.18 2.77 12.32 2.0 728.30 17.4502 0.0232 0.0518 0.23 0.05 20.06 34.48 0.28 0.11 24.81 35.39 0.30 0.11
CS13 339 342 50-100 14.26 3.24 10.67 45.8 684.50 17.5304 0.0229 0.0514 0.24 0.05 0.59 1.56 0.26 0.11 1.10 1.64 0.29 0.12
CSs13 345 350 15000__120500 14.56 3.38 10.18 45.8 684.50 17.5304 0.0229 0.0514 0.24 0.05 2.13 1.87 0.36 0.13 2.94 2.00 0.41 0.14
CS13 442 445 50-100 16.71 4.02 7.93 203.8 526.50 17.7789 0.0228 0.0513 0.22 0.04 0.37 0.31 0.26 0.09 0.37 0.31 0.26 0.09
Cs13 493 497 15000_;_20500 17.54 4.03 7.89 203.8 526.50 17.7789 0.0228 0.0513 0.22 0.04 1.32 0.67 0.53 0.20 1.53 0.66 0.59 0.19
CS13 610 615 50-100 19.60 4.08 7.72 204.5 525.80 17.6141 0.0228 0.0513 0.22 0.04 0.51 0.35 0.30 0.11 0.54 0.35 0.31 0.11
Cs13 615 620 15009_120500 19.76 4.07 7.75 204.5 525.80 17.6141 0.0228 0.0513 0.22 0.04 0.52 0.36 0.31 0.11 0.56 0.36 0.32 0.11
N
2] CSo1 807 813 15000_120500 19.77 4.07 7.75 204.5 525.80 17.3830 0.0228 0.0512 0.22 0.04 2.60 1.05 0.89 0.31 3.52 1.03 1.15 0.31
s N
csi3. T 74 U0 2114 | 409 769 2045 52580 166075 00228 00513 022 004 | 128 o062 052 o018 | 152 063 0.59 0.19
Cs13 723 727 15006_120500 21.51 4.09 7.68 204.5 525.80 16.6075 0.0228 0.0513 0.22 0.04 1.50 0.68 0.58 0.20 1.63 0.63 0.62 0.19
Cso1 1074 1079 15009_120500 21.94 3.86 8.48 193.6 536.70 16.6487 0.0227 0.0512 0.23 0.05 1.28 0.61 0.51 0.17 1.50 0.60 0.56 0.17
CSs13 820 824 15000__120500 23.27 4.14 7.49 206.2 524.10 16.9812 0.0229 0.0513 0.22 0.04 1.39 0.71 0.55 0.21 1.45 0.64 0.57 0.19
CS13 951 955 50-100 27.28 3.66 9.20 134.9 595.40 16.9161 0.0225 0.0509 0.24 0.05 0.31 0.47 0.25 0.10 0.37 0.47 0.26 0.10
Cs13 1055 1059 15000-_120500 31.29 3.83 8.60 186.1 54420 16.2531 0.0227 0.0511 0.23 0.05 0.48 0.36 0.29 0.10 0.46 0.34 0.29 0.10
CS13 1091 1096 50-100 32.45 3.72 8.98 160.6 569.70 16.5188 0.0225 0.0509 0.23 0.05 0.50 0.42 0.29 0.10 0.55 0.41 0.30 0.10
$ Cs13 1362 1367 15(;)0__120500 43.51 3.42 10.02 80.3 650.00 16.7587 0.0226 0.0511 0.24 0.05 0.76 0.87 0.30 0.11 0.98 0.88 0.32 0.11
s N
CSs13 1575 1582 15000_120500 53.56 3.41 10.06 69.0 661.30 16.5047 0.0227 0.0512 0.24 0.05 0.10 0.78 0.23 0.09 0.27 0.78 0.24 0.09
cs13 1635 1644 U0 5573 | 328 1054 458 68450 17.6973 00229 00514 024 005 | 135 162 031 011 | 194 171 0.34 0.12
Cs13 1742 1748 15006120500 59.07 3.57 9.52 134.9 595.40 17.2414 0.0225 0.0509 0.24 0.05 0.18 0.40 0.23 0.09 0.14 0.37 0.22 0.08
< R
%) N
s Cs13 1751 1758 15(;)0_120500 59.39 3.62 9.34 134.9 595.40 17.2414 0.0225 0.0509 0.24 0.05 0.28 0.42 0.25 0.09 0.23 0.39 0.24 0.09
CS13 1976 1978 50-100 66.27 3.97 8.09 199.7 530.60 17.0487 0.0228 0.0512 0.22 0.04 0.15 0.25 0.20 0.08 0.03 0.22 0.17 0.07
MISy§ CS13 2190 2193 50-100 73.86 3.48 9.81 134.9 595.40 16.2655 0.0225 0.0509 0.24 0.05 -0.23 0.28 0.15 0.07 -0.26 0.27 0.15 0.07
lambda n 160
lambda sm 1500
lambda fm 4320
Model Data Time frame Source note
Average SST during the Late Holocene for the Ligurian ¢17°C Mean of 3 ka Jallali 201¢ Consistent with World Ocean Atlas datatbase (2013)

Average SST during the LGM for the Ligurian Sea
Average d*®0 values during the Late Holocene for the Vi 1.44
Average d*°0 values during the LGM for the Var 4

8°C

y=ax+b with x1 (1.44 - 17) and x2 (4 - 8)

a=-3.52

b =22.075

y = -3.52*d**0+22.075

Mean of 3 ka

Mean between 19 ¢Hayes 200 Mean of two cores in the Gulf of Lions
Bonneau ZBoth CS13 and CS01 cores used
Mean between 19 ¢Bonneau ZBoth CS13 and CS01 cores used
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Sample characteristics Nd data
Core Top (cm) Bottom (cm) Age (ka) eNd Int. error (20)
CS13 1520 1521 49.51 -10.17 0.16
CS13 1564 1565 53.08 -10.00 0.14
CS13 1584 1585 53.76 -10.12 0.15
CS13 1607 1608 54.77 -10.23 0.16
CS13 1633 1634 55.53 -10.22 0.12
CS13 1647 1648 55.82 -10.22 0.10
CS13 1682 1683 57.02 -9.99 0.14
CS13 1716 1717 58.32 -10.25 0.16
CS13 1760 1761 59.59 -10.27 0.08
CS13 1815 1816 61.04 -10.15 0.13
CS13 1843 1844 61.97 -9.85 0.15
CS13 1887 1888 63.43 -10.33 0.12
CS13 1922 1923 64.60 -10.22 0.12
CS13 1973 1974 66.16 -90.59 0.15
CS13 1999 2000 67.07 -0.84 0.14
CS13 2074 2075 69.71 -9.83 0.07
CS13 2083 2084 70.02 -10.04 0.17
Cs13 2120 2121 71.16 -10.07 0.14
CS13 2178 2179 73.22 -10.19 0.13







Le processus de dénudation est un parametre clé contrélant la formation et 1'évolution des reliefs
terrestres. L'interaction entre les processus de surface (notamment la dénudation) et les variations
climatiques a 1'échelle des temps géologiques est une question fortement débattue, et ce a cause du
manque d'enregistrements continus non affectés par la dynamique tectonique. Afin de contraindre cette
interaction, cette thése se focalise sur le bassin versant du Var (Alpes Maritimes Francaises) et sur ses
enregistrements sédimentaires qui permettent un suivit des variations des taux de dénudation depuis le
présent jusqu'a il y a 75 000 ans. Cette période couvre la fin du dernier cycle glaciaire (le Wiirm) ainsi
que la transition vers la période climatique actuelle (I'Holocéne). La mesure du 'Be (isotope
cosmogénique) dans les sédiments permet la quantification des taux de dénudation moyennés sur
l'ensemble d'un bassin versant. Cette méthode, appliquée aux sédiments actuels du Var, a permit de
calculer un taux de dénudation actuel s'élevant a 0.24 4+ 0.04 mm yr'. La méme méthode a ensuite été
appliquée sur des échantillons provenant de deux carottes sédimentaires constituant un enregistrement
continu et haute résolution des sédiments du Var. Les résultats montrent que l'avancée des glaciers
pendant le Dernier Mazimum Glaciaire (entre 19 000 et 26 500 ans) a entrainé une augmentation
significative (~ x 2) des taux de dénudation, tandis que lors des précédentes phases glaciaires (entre 26
500 et 75 000 ans) la dénudation était constante et similaire & la valeur actuelle. Cette réponse non-
linéaire de la dénudation aux changements climatiques suggere l'existence d'un seuil contrélé par la
dynamique érosive des glaciers, qui était proche de ~ 1 mm yr ! pendant le Dernier Maximum Glaciaire
et ~ x 4 plus faible entre 26 500 et 75 000 ans.

Denudation is a key parameter controlling the formation and evolution of landforms across the Earth's
surface. The interaction between surface processes (namely denudation) and climatic variations at the
geological time scale is a highly debated issue, due to the lack of continuous sedimentary records
unaffected by tectonic forcing. In order to constrain this interaction, this thesis focuses on the Var
watershed (French Maritime Alps) and on its sedimentary archive which allow to track the variations of
denudation rates from the present until 75 000 years ago. This period covers the end of the last glacial
cycle (the Wiirm) as well as the transition to the current climatic period (the Holocene). The
measurement of '"“Be (cosmogenic isotope) in sediments allows the quantification of denudation rates
integrated over the entire watershed. This method, applied to present-day sediments of the Var,
constrained the current denudation rate of the Var catchment at 0.24 4+ 0.04 mm yr'. The same method
was then applied to samples from two sedimentary cores constituting a continuous and high-resolution
sedimentary archive of past Var sediments. The results show that the Last Glacial Mazimum glaciers'
advance (between 19 000 and 26 500 years) induced a significant increase on denudation (~ x 2),
whereas during the previous glacial stages (between 26 500 and 75 000 years), the denudation was steady
and similar to present-day value. This nonlinear response of denudation to climate change suggests the
existence of a threshold controlled by the erosive dynamics of glaciers, which was close to ~ 1 mm yr!

during the Last Glacial Mazimum and ~ x 4 lower between 75 000 and 26 500 years.
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