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Bien penser le réel, c’est profiter de ses ambiguités pour modifier et alerter la pensée.
Bachelard, La philosophie du non.

Pour conclure notre étude, il nous reste a dissiper une derniere fiction, une illusion
fondamentale. Toute « explication », toute psychologie, toute tentative de compréhension
nécessite en effet le recours a des expédients, a des théories, des mythologies, des
supercheries. Or un auteur digne de ce nom ne devrait pas négliger d’éclaircir autant que
possible ces mensonges a la fin d’une description. Lorsque je dis « en haut » ou « en bas »,

J affirme déja une chose qui doit étre expliquée car le haut et le bas existent uniquement dans
la pensée, uniquement dans le domaine de [’abstraction.

Le monde ne connait ni le haut ni le bas.

Hermann Hess, Le loup des steppes.
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Avant-propos

Mes recherches portent sur les relations entre le climat et les couverts de neige et de glace en montagnes,
en particulier dans les Andes tropicales et dans les Alpes. Ce document débute par une bréve synthése des
principales questions que j’ai abordées. Suit un résumé de mon parcours professionnel qui retrace mes
responsabilités administratives, travaux d’observations et collaborations internationales (un Curriculum
Vitae détaillé est en annexe 1).

Le chapitre ‘contexte’ présente des concepts généraux sur les glaciers, la neige et la turbulence dans la
couche limite atmosphérique. Une revue des principales méthodes de mesures météorologiques compléte
ce chapitre.

Mes activités de recherche sont présentées a travers trois thémes : (i) Bilan de masse, flux d’énergie et
fonte des glaciers tropicaux, (ii) Mode¢les glaciologiques de bilan d’énergie, corrélations entre température
et fonte glaciaire, et (iii) Dynamique de la couche limite atmosphérique en montagne. Des publications
incluses dans le texte détaillent les principaux résultats.

Finalement, je propose quelques pistes de perspectives sur I’albédo des glaciers, les relations entre climat
et glaciers, la turbulence en régime stable et les couverts de neige en forét.






Des questions qui se sont posées

Je m’intéresse aux interactions entre le climat et les glaciers et couverts de neige de montagne. L’étude
des glaciers permet de reconstituer les climats du passé a partir de moraines ou autres traces d’extensions
paléo-glaciaires et d’évaluer les impacts des variations climatiques sur les ressources en eau. Les grandes
couvertures glaciaires ou neigeuses peuvent aussi avoir un effet sur le climat aux échelles régionales, voire
a I’échelle planétaire. L’extension des surfaces de neige et de glaciers résulte du bilan entre gains et pertes
de masse. Le principal apport de masse provient des chutes de neige. Les pertes sont essentiellement dues
a la fonte et a la sublimation de neige ou de glace en surface. L’analyse des forcages climatiques qui
controlent les glaciers et les couverts saisonniers de neige passe par I’étude des flux d’énergie
atmosphériques : flux de rayonnements solaire et infrarouge thermique, et flux turbulents de chaleur
sensible et de chaleur latente.

Dans le cadre de I’'IRD, j’ai d’abord étudié les glaciers tropicaux andins de tres hautes altitudes (de 5000
a 6000 m). L’objectif était de déterminer les facteurs météorologiques contrdlant les variations saisonniéres
du bilan de masse et du débit de fonte du glacier Zongo en Bolivie. L application d’un mode¢le distribué
des flux de masse et d’énergie a I’échelle du bassin versant de quelques kilometres carrés a permis de mettre
en évidence la forte dépendance de la fonte au couvert nuageux et aux précipitations, variables qui
caractérisent les saisons aux basses latitudes. Une caractéristique des glaciers tropicaux est que les
processus d’ablation et d’accumulation sont liés ; par effet d’albédo, 1’ablation dépend fortement des chutes
de neige en termes de quantité et de répartition dans I’année. Une saison intermédiaire (sept.-déc.) de taux
maximum d’ablation se distingue entre les saisons seche (hiver austral, juin-aott) et humide (été, déc.-
mars). Par effets de nuages et d’albédo des chutes de neige, I’arrivée de la mousson sud-américaine de
saison des pluies interrompt la période de fusion maximale par rayonnement solaire.

En saison d’ablation, le calcul des variations rapides et marquées d’albédo se heurte a la difficulté de
mesurer les chutes de neige qui alternent fréquemment avec des périodes de fonte. En saison séche,
I’accumulation de neige étant faible et les sources de poussiéres étant proches, les poussieres terrigeénes et
de carbone suie peuvent réduire 1’albédo du glacier. Ces effets d’albédo et ceux associés a la transformation
bactérienne des sédiments dans les trous de cryoconite sont des champs de recherche prometteurs, et encore
peu explorés, des glaciers tropicaux.

L’atténuation du rayonnement solaire et surtout I’augmentation du rayonnement infrarouge thermique
par les nuages sont amplifiées dans la fine atmosphére seéche et froide de trés haute altitude. Les mesures
au sol ont permis de quantifier les variations saisonnicres des propriétés radiatives des nuages et de mettre
en relation le couvert nuageux local avec les dynamiques atmosphériques régionales liées a la mousson
sud-américaine et aux fronts froids extratropicaux. C’est une premicre étape dans 1’étude des forgages
climatiques controlant la variabilit¢ interannuelle des bilans de masse glaciaires des zones tropicales
internes, constamment humides en Equateur et en Colombie, aux tropiques externes, caractérisées par une
unique et longue saison seche au Pérou et en Bolivie. De telles études des échelles locales (le bassin versant)
a régionales permettent d’utiliser les connaissances des processus glaciaires actuels pour mieux contraindre
les reconstitutions paléo-climatiques a partir des moraines.

L’utilisation d’un mode¢le de flux d’énergie comme outil d’analyse a amélioré la compréhension des
processus contrdlant les variations saisonnicres de la fonte et du bilan de masse des glaciers tropicaux. Un
tel modéle ‘physique’ nécessite beaucoup de données d’entrée a hautes résolutions spatiales et temporelles.
Des modeles statistiques, le plus souvent basés sur des corrélations entre température de ’air et fonte
glaciaire, ont été fréquemment utilisés dans diverses régions du monde pour estimer les impacts des
changements climatiques ou reconstituer les climats du passé a partir d’anciennes extensions glaciaires.
L’analyse des flux d’énergie a permis d’explorer les processus sous-tendant les relations entre température
de D’air et fonte glaciaire. Une approche comparative entre climats contrastés de montagnes de basses,
moyennes, et hautes latitudes fut riche d’enseignements (méme pour les Alpes que I’on croit bien
connaitre). On a ainsi montré que les processus a I’origine des bonnes corrélations entre température et
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fonte ne sont pas les mémes dans les montagnes subarctiques que dans les Alpes et que le modele degré-
jour basé sur la température n’est pas adapté pour calculer la fonte des glaciers tropicaux.

La température de I’air est souvent corrélée a la fonte glaciaire a travers le flux turbulent de chaleur
sensible, qui est trés variable et fortement li¢ a la température. Néanmoins, les rétroactions négatives de la
stabilité thermique de I’air entrainent des relations non linéaires entre la température et les flux turbulents.
Ces effets restent mal connus en régime catabatique au-dessus de surfaces (froides et inclinées) de couverts
neigeux saisonniers ou de glaciers. Des comparaisons entre différentes méthodes de mesure sur des glaciers
alpins et andins ont permis de réduire les incertitudes sur les flux turbulents et de quantifier les effets des
perturbations orographiques sur les champs de vent mais beaucoup reste a étudier dans le milieu complexe
de montagne, tant du point de vue expérimental que théorique.

Une grande partie des surfaces de neige saisonni¢re de I’hémisphéere nord est couverte de foréts et les
effets de la canopée sur I’accumulation et la fonte restent difficiles a quantifier. La température de I’air peut
étre un bon indice de la fonte de la neige sous forét a travers les flux de rayonnements qui prédominent
dans le bilan d’énergie de surface. Les méthodes pour calculer les transmissions et émissions nuageuses
des rayonnements s’appliquent aux foréts dont les arbres absorbent fortement le rayonnement solaire et
émettent I’infrarouge a des températures parfois €levées. Une premicre étude des fortes variabilités spatiales
et temporelles de la fonte sous une forét d’épicéas et de sapins en moyenne montagne a proximité de
Grenoble s’est basée sur le calcul des propriétés radiatives de la canopée a partir d’un réseau de radiomeétres
déploy¢ sur la surface du couvert neigeux. Des études de modélisation sont en cours dans cette thématique
de recherche qui est encore peu développée en France et pourtant importante dans la gestion des ressources
en eau en montagne.



Synthése du parcours scientifique, responsabilités administratives, enseignement, travaux
d’observations et collaborations internationales.

Ma thése de doctorat portait sur 1’utilisation d’un modele de bilan d’énergie distribué pour étudier le
bilan de masse d’un glacier tropical en Bolivie, en collaboration avec Regine Hock de I’Université de
Fairbanks (1998-2002). Cette collaboration s’est poursuivie et a présent j’encadre avec A. Rabatel la thése
de Philémon Autin qui a pour objectif d’explorer les causes des crues des glaciers boliviens au Petit Age
de Glace en utilisant ce mode¢le de bilan d’énergie. Mon post-doctorat avec John Pomeroy et Richard Essery
a 'université d’ Aberystwyth au Royaume Uni portait sur les interactions entre la végétation et la neige en
montagne du Yukon au Canada (2002-04).

J’ai repris mes travaux sur les glaciers andins lors de mon intégration a I’IRD en 2005 a la Maison des
Sciences de I’Eau de Montpellier puis au Laboratoire d’étude des Transferts en Hydrologie et
Environnement de Grenoble a partir de 2009 (IGE depuis 2017). En novembre 2005, j’ai participé a une
mission de mesures glaciologiques et météorologiques sur le glacier Juncal au Chili dans le cadre d’une
collaboration avec I’ETH Zurich (P.I. Francesca Pellicciotti) et la Direcion General de Aguas de Chili
(DGA).

J’ai développé des recherches sur les flux turbulents de chaleur sensible et latente en surface des glaciers.
De 2006 a 2009 j’ai coordonné le programme ANR jeune chercheur TAG ‘Turbulence et Ablation
Glaciaire : Etude des flux turbulents dans la couche limite qui relie I’atmosphére libre aux bilans glaciaires’.
J’ai supervisé la thése de Maxime Litt qui portait sur I’évaluation de la méthode de mesure par corrélation
turbulente sur les glaciers Zongo et Saint-Sorlin : ‘Etude des processus d’interactions dynamiques entre
I’atmosphere et la fonte nivo-glaciaire, role des flux turbulents dans les bilans d’énergie : Alpes et Andes
Tropicales’ (UJF, 2011-2014). Cette thématique a été¢ abordée en collaboration avec le professeur John
Pomeroy (Canada Research Chair in Water Resources and Climate Change) et Dr. Warren Helgason de
I’Université de Saskatchewan au Canada. Warren a effectué des séjours scientifiques au LTHE en 2010 et
2016 (financement du LTHE), et a La Paz en 2014 (financement de I’université de Saskatchewan). Maxime
Litt a effectué¢ un séjour scientifique a I’université de Saskatchewan en 2013 (financements du LTHE et du
Labex). J’ai effectué des séjours scientifiques a I’université de Saskatchewan en 2012 et 2013
(financements du LTHE et de ’ambassade de France). Dans le cadre des programmes NSERC “Changing
Cold Regions Network” et GEWEX INARCH « International Network for Alpine Research Catchment
Hydrology », j’ai participé a une campagne de mesure des vents catabatiques sur un glacier des Rocheuses
canadiennes organisée par Warren Helgason en juin 2015. Depuis 2016, je participe avec Jean Martial
Cohart (IGE) et Christophe Brun (LEGI) a des études du vent catabatique sur les pentes du Grand Colon
dans le massif de Belledonne (projet Labex coordonné par C. Brun : Mesure in situ de turbulence dans le
vent catabatique sur pente alpine forte en situation anticyclonique stable, 2017-19). Nous encadrons la thése
de Claudine Charrondiére sur ce sujet depuis octobre 2018.

Lors de mon service national que j'ai effectué en coopération et lors de mon doctorat, j’étais responsable
des réseaux de mesures hydrométéorologiques et glaciologiques du Service d’Observations (SO)
GLACIOCLIM en Bolivie. Suite a mon recrutement a I’IRD, j’ai poursuivi des taches d’observations et de
collaborations avec les universités et les institutions andines au cours de trois « Missions de Longue Durée »
(2-3 mois chacune) en Bolivie, Pérou et Equateur ; et d’une expatriation en Bolivie de 2011 a 2014.

J’ai coordonné le Laboratoire Mixte International GREATICE de I’IRD avec Dr. Villacis de I’Ecole
Politecnica Nacional (EPN, Quito) de 2011 a 2015. Sicart et al. [2015a] décrivent ce laboratoire qui réunit
une vingtaine de chercheurs et agents d’institutions nationales de glaciologie, d’hydrologie et de
météorologie autour de I’étude des glaciers et des ressources en eau des hauts bassins des Andes centrales
de Colombie, Equateur, Pérou et Bolivie. Il a pour objectifs le support a I’animation et la coordination de
programmes de recherche andins, ainsi que le financement d’étudiants sud-américains. Mes travaux en
hydrologie glaciaire sont menés en Bolivie en partenariat avec ’'IHH (Dr. Mendoza) et 'IGEMA (Dr.
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Soruco) de I’Universidad Mayor de San Andrés. Une collaboration avec I’hydro-climatologue Dr. Espinoza
de I’Instituto Geofisico de Peru nous a permis de préciser les facteurs climatiques régionaux controlant les
bilans de masse glaciaire aux échelles saisonnieres. J’ai initié et participé a 1’encadrement de la thése de
I’é¢tudiante bolivienne Cynthia Ramallo sur ‘L’analyse climatique et 1’¢tude du fonctionnement
hydrologique de bassins versants des Andes centrales’ afin d’étudier les régimes de précipitations en termes
de durée, fréquence et intensité, et leurs influences sur les glaciers (UJF, IRD, 2009-2013). En complément,
nous avons initi¢ avec Patrick Ginot (OSUG-IGE) une étude de I’impact radiatif des aérosols de poussicres
terrigénes et de suies carbones sur I’albédo des glaciers tropicaux. Je poursuis mon implication dans la
seconde phase du LMI GREATICE par P’animation de ’axe °‘Etude des processus de fonte et
d’accumulation des glaciers et leurs relations avec le climat’ avec Dr. Maisincho du 'INAHMI a Quito et
je suis responsable de la partie météorologique dans les Andes de 1’observatoire GLACIOLIM.

Suite & mon retour a Grenoble, j’ai coordonné de 2016 a 2018 un projet de recherche sur la neige en
forét dans les Alpes en collaboration avec le CEN, I'IRSTEA et les universités d’Edimbourg et de
Northumbria au Royaume Uni.



I Contexte
L1 Glaciers de montagne et climat

Suivant Lliboutry [1964], nous appellerons glacier « toute grande masse de glace naturelle provenant de
la neige, permanente a 1’échelle humaine ». On distingue les glaciers de montagne des grandes calottes
continentales du Groenland et de I’ Antarctique qui concentrent la grande majorité des masses glaciaires
terrestres (Tableau 1.1).

Les glaciers perdurent lorsque les conditions climatiques et topographiques permettent a la neige de
s’accumuler pendant plusieurs années et se transformer en névé, puis finalement en glace par compression
et cycles de fusion-regel. Sous la force de gravité, la glace s’écoule vers les basses altitudes, plus chaudes,
ou les processus d’ablation (perte de neige et de glace) dominent les processus d’accumulation (gains de
neige) (Figure 1.1). Le bilan des processus d’accumulation et d’ablation détermine le bilan de masse d’un
glacier. L’accumulation est essentiellement due aux chutes de neige mais peut aussi provenir du regel d’eau
liquide dans les régions polaires ou a trés hautes altitudes ou le névé est trés froid. Dans la plupart des
climats, I’ablation est principalement due a la fonte de neige ou de glace en surface suivie de ruissellement
mais les pertes de glace par vélage ou sublimation (en régions séches) peuvent étre importantes. La
redistribution de la neige par les avalanches et le vent contribuent a I’accumulation et a 1’ablation. Les flux
de masse et d’énergie en surface sont directement liés aux conditions atmosphériques modifiées par la
topographie.

Tableau 1.1 : Statistiques des composantes de la cryosphéere [ Vaughan et al., 2013].

Ice on Land Percent of Glohal Land Surface® Sea Level Equivalent® (metres)

Antarctic ice sheet® 8.3 58.3
Greenland ice sheet? 1t 7.36
Glacierst 0.5 0.41
Terrestrial permafrost! 9-12 0.02-0.109
Seasonally frozen ground® 53 Not applicable
(Ssee"’;;”na;m;ﬁi;g“gf 13308 0.001-0.01
Morthern Hemisphere freshwater (lake and river) icel 1.1 Mot applicable
Total 52.0-55.0% ~66.1

Ice in the Ocean Percent of Global Ocean Area® Volume' (102 km?)
Antarctic ice shehves 0.45m ~380
Antaretic sea lee, austral surmmer (spring)" 0.8(52) 34011.0)
Arctic sea ice, boreal autumn (winter/spring) 1.7(3.9) 13.0 (16.5)
Sub-sea permafroste ~0.38 Mot available
Totalr 53-715

Aux moyennes et hautes latitudes, les glaciers gagnent de la masse en hiver et en perdent 1’été. Le bilan
net sur le cycle annuel détermine si le glacier connait une expansion ou se rétrécit. Il est donc important
d’étudier les variations saisonnieres, souvent marquées, du bilan de masse. La zone d’accumulation est la
région ou le bilan de masse annuel est positif, la zone d’ablation la région ou il est négatif. La fronticre
entre les deux zones est appelée ligne d’équilibre. On définit le bilan de masse en un point de la surface du
glacier, exprimé en tonnes de glace par metre carré et par an ou en hauteur d’eau équivalente par an. Le
bilan spécifique est le bilan de masse du glacier divisé par sa surface totale. Il s’exprime également en
hauteur d’eau équivalente par an.

On s’intéresse ici aux glaciers de montagne qui ajustent assez rapidement leur taille en réponse aux
changements climatiques sur des échelles de temps de la dizaine a la centaine d’années. Ces glaciers
peuvent étre importants comme réservoirs hydrologiques aux échelles annuelles et saisonnicres, et leur
fonte contribue fortement, de 25 a 30%, a 1’¢lévation totale du niveau des mers (environ +0.9 mm/an ces
derniéres décennies, équivalent a la contribution de la calotte Groenlandaise) [ Vaughan et al., 2013 ; Zemp
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et al., 2019]. La fusion nivo-glaciaire tamponne les variations saisonniéres des écoulements, participe a
I’étalement des crues et soutient les débits d’étiage dans de nombreuses régions du monde.

Accumulation Zone
Equilibrium Line

Ablation Zone

Figure 1.1 : schéma des vecteurs de vitesse de la glace dans un glacier de montagne [Cuffey et
Paterson, 2010]

La Figure 1.2 illustre la facon dont le climat agit sur les glaciers a travers le bilan de masse. Le climat
régional représente les conditions moyennes sur une large région, telle qu’une chaine de montagnes. Le
climat local représente les conditions sur le glacier et son proche environnement ; il controle les apports et
pertes de masse et d’énergie en surface du glacier. Avec la superficie de glace et le vélage, le bilan
spécifique détermine les gains et pertes de masse du glacier en son entier. Les lignes discontinues de la
Figure 1.2 indiquent des rétroactions importantes : lorsque le glacier grossit ou rétrécit, sa surface change.
Les changements de surface affectent directement les gains et pertes de masse mais peuvent aussi modifier
le climat local. Dans les régions de grandes étendues glaciaires, cette rétroaction peut affecter le climat
régional et méme, pour les grandes calottes glaciaires, le climat global.

a
Calving
. Surface : ;
Regional .| Local _ | Mass & Specific Glacier-wide
Climate *|Climate[ ™| Energy [ ™|Balances s _MESSL
? yy Exchange ain olr 08s$
: : Glacier i
Prmmme s nnmmmmne o S Area |---e--omoeeno. g
b
Specific Surface Mass
Balances &

---=®|Energy Exchange

--p Glacier Area

Figure 1.2 : Facteurs déterminant les relations entre (a) climat et bilans de masse et (b) entre bilans de
masse et écoulement de glace. Les rétroactions sont indiquées en lignes discontinues [Cuffey et Paterson,
2010].

L’ajustement d’un glacier de montagne a un changement de son bilan de masse se fait progressivement
sur plusieurs décennies, voire quelques si¢cles. Un glacier peut avancer ou reculer suite a un ancien
changement de bilan, méme si le bilan de I’année en cours est équilibré. Si le bilan de masse reste nul
pendant plusieurs années, les dimensions du glacier vont finalement rester constantes. Le glacier est alors
dit en état d’équilibre. C’est un concept théorique important mais en fait jamais rencontré dans la réalité.
Le glacier est toujours en déséquilibre, en retard sur les fluctuations climatiques aux échelles annuelles a
décennales qui se superposent a des tendances a long termes. Il n’est pas nécessaire d’invoquer (et de
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chercher) des ruptures ou des tendances dans les variations de paramétres climatiques, telles que la
température ou les précipitations, pour expliquer le recul des glaciers de montagne observé dans la plupart
des régions du monde. Alors que des avances et reculs de glaciers peuvent paraitre globalement synchrones,
les variations sont plus diverses dans le détail. Des avancées et des reculs glaciaires peuvent étre observés
dans une méme région, en partie en raison de climats locaux différents (Figure 1.2). Cependant, méme dans
un climat identique des variations d’accumulation ou de fonte peuvent étre liés aux distributions
particulieres des surfaces glaciaires avec l’altitude. La taille, la pente et le substrat sont aussi des
caractéristiques particuliéres a chaque glacier qui affectent 1’écoulement. La réaction d’un glacier a un
changement climatique dépend de la dynamique qui est un élément de la réponse du glacier qui évolue avec
le temps

La plupart des programmes glaciologiques s’appuient sur des mesures in situ d’un glacier de référence
(« benchmark glacier »), censé étre représentatif des processus d’échanges de masse et d’énergie a I’échelle
d’une région climatique (ex., I’observatoire GLACIOCLIM [Hingray et al., 2012] ou le laboratoire mixte
international GREATICE sur les glaciers tropicaux andins [Sicart et al., 2015a]). Néanmoins, plusieurs
¢tudes ont montré que ces glaciers de référence étaient souvent choisis parce que facilement accessibles,
plutot petits et faciles a mesurer, induisant des biais négatifs sur le bilan de masse intégré a I’échelle
régionale — variable utilisée dans le calcul de la contribution globale de la fonte glaciaire a la hausse de
niveau des mers [ex., Fountain et al., 2009 ; Gardner et al., 2013].

Un enjeu important dans I’interprétation des variations glaciaires est donc de distinguer les effets locaux
des effets climatiques. Le mode¢le statistique linéaire de Lliboutry [1974] décompose le bilan de masse
annuel bj; en ces composantes ¢; qui dépend seulement du glacier j et f; qui dépend de I’année ¢ mais prend
la méme valeur pour tous les glaciers d’une méme «régiony :

bjt=0j + fi + &

ou ¢j représente I’erreur du modéle comme variable aléatoire de distribution normale et de moyenne
nulle. En complément d’analyses statistiques, des études de bilan d’énergie peuvent identifier les processus
controlant la diminution des corrélations entre bilans de masse (f;) lorsque la distance entre les glaciers
augmente [ex., Cogley et Adams, 1998].

1.2 Les glaciers tropicaux andins
1.2.1 Caractéristiques des glaciers tropicaux

Les glaciers tropicaux sont essentiellement dans les Andes centrales et couvrent une surface d’environ
2100 km?, proche de celle des glaciers alpins [Francou et Vincent, 2007 ; Dussaillant, 2019] (Figure 1.3).
Le climat des tropiques « internes » est constamment humide (Equateur, Venezuela et Colombie, dont les
glaciers représentent 8% en surface des glaciers tropicaux) alors que le climat des tropiques « externes »
(Pérou et Bolivie, dont les glaciers représentent respectivement 71% et 20% des glaciers tropicaux) est
caractérisé par une saisonnalité¢ marquée des précipitations avec une unique saison des pluies en été austral
et une saison seéche prononcée en hiver [Schwerdtfeger, 1976a]. L’analyse des données satellitaires
infrarouges CHIRPS permet a Segura et al. [2019] de distinguer une région tropicale sud (8°S-20°S) de
régime uni-modal (une saison des pluies) d’une région proche de I’Equateur (5°S-8°S) de régime bimodal.

Les glaciers tropicaux régulent les cours d’eau en soutenant le débit d’étiage les trois a cinq mois que
dure la saison seéche. L’approvisionnement en eau domestique et en hydroélectricit¢ de grandes villes
comme Lima, La Paz et Quito dépend en partie, difficile a estimer (ce point est développé dans le
paragraphe 1.2.5), des eaux glaciaires [ex., Buytaert et De Biévre, 2012 ; Soruco et al., 2015]. La région
andine présente des risques sismiques et volcaniques, et les vidanges des lacs morainiques associés au retrait
séculaire des glaciers tropicaux peuvent provoquer de catastrophes naturelles [ex., Lliboutry et al., 1977 ;
Ames et Francou, 1995].
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Figure 1.3 : (a) Glaciers mesurés dans les Andes centrales. (b) Circulation atmosphérique générale en
Amérique du sud. Le cadre en pointillé indique les limites des cartes de précipitations dans (c) et (d).
Intensité horaire moyenne (mm h™') en janvier (c) et juillet (d) de 1998 a4 2010 a partir des mesures
TRMM (Tropical Rainfall Measurement Mission). D’apres Rabatel et al. [2013].

Les éveénements El Nifio de fortes intensités, et de large portée climatique a I’échelle planétaire, affectent
fortement les glaciers tropicaux [Thompson et al., 1984a ; Francou et al., 1995 ; Wagnon et al., 2001]. Ces
glaciers sont considérés comme des indicateurs des variations climatiques a haute résolution temporelle.
Le recul général depuis la fin du Petit Age de Glace — période froide et humide du 16°™ au 19°™ siécle — a
¢été¢ documenté mais ses causes restent mal connues dans les Andes tropicales [ex. Allison et Kruss, 1977 ;
Hastenrath, 1995 ; Kaser, 1996 ; Rabatel et al., 2008]. Les analyses isotopiques des carottages dans les
calottes sommitales des montagnes tropicales fournissent des informations paléo-climatiques
complémentaires des grandes calottes polaires [ex. Thompson et al., 1984b; Thompson et al., 1998]. En
considérant que la température de surface a trés haute altitude est proche de celle de 1’atmosphere libre et
que les gradients horizontaux de température de 1’atmosphere libre sont faibles a basses latitudes [ex.,
Malone et al., 2015], les mesures des carottes doivent permettre de documenter les climats du passé de la
moyenne troposphere, ou les observations sont rares. Hoffman et al. [2003] trouvent de grandes similitudes
entre les signaux isotopiques de quatre carottes de glace des Andes de 10 a 18°S de latitudes. Néanmoins,
I’interprétation climatique des signaux isotopiques s’est avérée trse difficile dans les Andes tropicales [ex.,
Vimeux et al., 2009 ; Baker et Fritz, 2015].

A la différence des glaciers des moyennes et hautes latitudes, I’accumulation de neige et la fusion des
glaciers sous les tropiques interviennent au cours des mémes saisons et sont tres liées. Tels les glaciers
d’Himalaya a ‘accumulation d’été’ [ex., Ageta et Higuchi, 1984], les fréquentes chutes de neige de saison
des pluies augmentent 1’albédo de surface qui contrdle les variations du bilan radiatif, la principale source
d’énergie de fonte.
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1.2.2 Programmes de mesures des glaciers tropicaux

Rabatel [2015] présente en détail les mesures glaciologiques menées par I’IRD dans les Andes tropicales
depuis 1991. Rabatel et al. [2013] (cf. annexe 4) font une synthése des variations des glaciers tropicaux
depuis le Petit Age de Glace, des mesures de bilan de masse depuis le milieu du 20 siécle et des relations
entre les variations glaciaires et le climat régional. Sicart et al. [2015] récapitulent les travaux de I’'IRD et
de ses partenaires andins en hydro-glaciologie. Vuille et al. [2018] font un inventaire des impacts du recul
glaciaire sur les ressources en eau, les écosystémes et les risques dans les Andes centrales. La figure 1.3 et
le tableau 1.2 présentent les réseaux de mesures glaciologiques dans les Andes tropicales.

Tableau 1.2 : Caractéristiques des glaciers mesurés (figure 1.3) et date du début des mesures [Rabatel et
al., 2013].

Zongo Chacaltaya  Charquini  Artesonraju  Yanamarey  Antisana Los La

Sur 15  Crespos Conejeras®

Location 16°15'S 16°21's  16°17'8 8°57'8 9°93¢/s  0°2¢s 0°29'S 4°48'N
68°10''W 68°07"W  68°09 W TP2TW TTP1E W 789w 189 W 7522 W

Surface area (km?) 1.94 = 0.32 5.39b 0.60" 0.63 1.71 0.22
Max. elevation (m a.s.l) 6000 5396 5300 5979 5200 5760 5760 4960
Min. elevation (m a.s1.) 4900 = 4985 4685 4725 4780 4630 4720
Aspect SE S S WSW SW NW SW NW
First year of mass-balance survey 1991¢  1991-2009°¢ 2002¢ 2003¢ 1971¢ 1995¢ 2005¢ 20064

2 La Conejeras Glacier is located on Nevado Santa Isabel (Fig. 1).
b Surface area in 2006.

© Great Ice.

4 IDEAM.

L’Institut de Recherche pour le Développement (IRD) a initié les études glaciologiques en Bolivie en
1991 puis en Equateur en 1995. Progressivement, le réseau de mesures s’est structuré et développé a travers
I’observatoire  GLACIOCLIM (https://glacioclim.osug.fr/) depuis 2002 puis le Laboratoire Mixte
International GREATICE (http://www.great-ice.ird.fr/) depuis 2011. Ces programmes sont menés en
partenariat avec des universités et des agences hydro-météorologiques nationales en Bolivie (Universidad
Mayor de San Andrés), Equateur (Escuela Politécnica Nacional et Instituto Nacional de Meteorologia e
Hidrologia), Pérou (Unidad de Glaciologia y Recursos Hidricos de la Agencia Nacional de Agua, Servicio
Nacional de Meteorologia e Hidrologia, et Instituto Geofisico del Pert) et Colombie (Instituto de
Hidrologia, Meteorologia y Estudios Ambientales et Universidad Nacional de Colombia).

Sur chaque glacier étudié, le programme maintient un réseau de mesures glaciologiques, hydrologiques,
météorologiques et topographiques identique et applique différentes méthodes de calcul du bilan de masse
[Rabatel et al., 2015]. La méthode hydrologique compare les précipitations avec le débit de fonte. La
méthode glaciologique échantillonne directement les changements de masse a la surface du glacier. La
méthode géodésique quantifie les variations de volumes glaciaires a partir de modeles numériques de terrain
produits par photographies aériennes ou images satellites. La comparaison entre différentes méthodes
permet d’estimer les erreurs et incertitudes de mesure [ex., Sicart et al., 2007a ; Basantes Serrano et al.,
2016 ; Soruco et al., 2009]. Deux séries continues de bilan de masse ont plus de 20 ans, huit séries plus de
10 ans et sept séries sont plus récentes (Tableau 1.2).

1.2.3 Climats

Les climats d’Amérique du sud sont influencés par la Cordillére des Andes qui s’étire tout le long ouest
du continent, avec des altitudes supérieures a 4000 m de 1’équateur a 40°S, et représente un obstacle
considérable aux courants troposphériques. Les Andes ne sont pas seulement un « mur climatique », avec
des conditions seéches a 1’ouest et humides a I’est aux latitudes subtropicales (la situation s’inverse aux
moyennes latitudes) mais elles favorisent aussi les interactions entre les processus tropicaux et
extratropicaux, surtout sur son coté est [Garreaud et al., 2009a]. Une autre caractéristique importante est la
grande superficie continentale aux basses latitudes (10°N-20°S), propice au développement d’une intense
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activité convective qui maintient la plus grande forét tropicale du monde dans le bassin amazonien. Les
climats tropicaux et subtropicaux du continent sont fortement influencés par le phénoméne ‘El Nifio -
oscillation australe’, produit d’interactions entre 1’océan Pacifique tropical et 1’atmosphere, et par les
anomalies de température de surface de 1’océan Atlantique [ex., Marengo et al., 2011]. La revue paléo-
climatique de Baker et Fritz [2015] insiste sur le fait que des variations significatives du climat d’Amérique
du sud tropical des échelles saisonniéres a orbitales (plusieurs milliers d’années) résultent des variations de
température de surface et des interactions entre I’océan et 1’atmosphére dans 1’ Atlantique tropical.

L’eau sous forme vapeur, liquide ou solide détermine le climat tropical sur toutes les échelles de temps.
Dans les tropiques externes, qui concentrent la majorité des glaciers tropicaux, la saison séche est produite
de juin a aolt par le déplacement vers le nord des courants troposphériques d’ouest de moyennes latitudes
qui empéchent I’entrée des flux d’humidité provenant de I’est et du nord-est (Figures 1.3 et 1.4b).

Au cours de la saison des pluies en été austral, de décembre a mars, les précipitations sont associées a
un réchauffement solaire intense des hauts plateaux andins, entrainant une déstabilisation de la couche
limite atmosphérique, une profonde convection et 1’advection d’air humide de I’est du continent liée a la
mousson sud-américaine [ex., Zhou et Lau, 1998 ; Vuille et al., 2000 ; Vera et al., 2006]. Les flux d’ouest
subtropicaux perdent en intensité et se décalent vers le sud, laissant se développer un régime de vent d’est
dans les basses couches de I’atmosphere (Figure 1.4a). Les flux du nord-est (les alizés) transportant de
I’humidité de 1’Atlantique tropical pénétrent dans le continent et tournent de maniére cyclonique en
atteignant la cordillére, longeant ensuite le flanc est des Andes vers le sud-est. Entre 10 et 20°S, le flux est
pris entre deux reliefs, les Andes a 1’ouest et le plateau brésilien a I’est, et s’intensifie. Cette accélération
produit le jet de basses couches (‘Low Level Jet’) d’Amérique du sud avec un maximum d’intensité vers
850 hPa [Vera et al., 2006] (Figures 1.4a et 1.5). Le jet de basse couche atteint son maximum d’intensité
en ¢té austral mais reste présent toute I’année ; il constitue un élément clef du transport d’humidité des
régions tropicales vers les régions subtropicales. La montée des masses d’air humide le long des flancs Est
des Andes a partir du bassin amazonien produit des précipitations de nature convective. Les vents d’est
diminuant avec ’altitude, la haute montagne accentue le caractére convectif et de faibles échelles spatiales
des systemes de précipitations tropicales. Ainsi, de faibles changements de direction du jet par rapport au
relief des Andes produit une grande variabilité des précipitations [ex., Espinoza et al., 2015 ; Junquas et al.,
2017].

La haute troposphére d’été est caractérisée par 1’anticyclone « Bolivian High » (100-300 mb) intense,
quasi stationnaire et centré approximativement sur I’ Altiplano [Virji, 1981] (Figure 1.4c). L’origine et la
permanence de cet anticyclone sont associées au développement vertical du couvert nuageux cumuliforme
au-dessus du bassin amazonien. Les mouvements d’ascendance au-dessus du bassin amazonien produisent
des flux de divergence a haute altitude et de convergence aux basses altitudes. La position du « Bolivian
High » décalée a I’ouest du bassin amazonien est due a la rotation terrestre. En saison des pluies, la
variabilité des précipitations est marquée par I’alternance de périodes de 5 a 10 jours de fortes et faibles
couvertures nuageuses sur I’ Altiplano [Aceituno et Montecinos, 1993]. Les périodes humides (séches) sont
associées a un renforcement (affaiblissement) du Bolivian High et son déplacement vers le sud (nord)
[Garreaud, 1999 ; Vuille, 1999]. Cette variabilité des précipitations d’été est aussi liée a des variations de
la position de la zone de convergence sud Atlantique (ZCSA) située dans la branche ouest de I’anticyclone
de I’Atlantique sud [Lenters et Cook, 1999] (Figure 1.5).
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Figure 1.4 : Précipitations moyennes CMAP (grisé, échelle a droite) et vecteurs de vent a 925 hPa
(fleches, échelle en bas) pour janvier (a) et juillet (b). Précipitations moyennes (grisé, échelle a droite) et
vecteurs de vent a 300 hPa (lignes de courant) pour janvier (¢) et juillet (d) [Garreaud et al., 2009a]
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3Cu & Cold 55T

Figure 1.5 : Schéma des courants atmosphériques de basses altitudes (environ de la surface a 1.5 km
d’altitude) autour de la Cordillére des Andes [Garreaud et al., 2009b]
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Figure 1.6 : Mod¢le schématique d’une incursion d’air froid en provenance du sud du continent. Les
fleches sombres (claires) représentent I’advection de basses couches d’air froid (chaud). Les contours fins
représentent les isobares de surface. Figure tirée de Garreaud [2000].

Tout au long de I’année, mais plus fréquemment en hiver, des perturbations frontales extratropicales
liées a des ondes baroclines des moyennes latitudes déstabilisent I’atmosphere tropicale, déclenchant des
précipitations non convectives dans les Andes centrales avec une périodicité de 4 a 5 semaines [Garreaud,
2000]. Ces incursions dans la basse troposphere d’air froid provenant du sud sont une source importante de
variabilité synoptique jusqu’aux latitudes tropicales. Elles ont pour origine un anticyclone de « coeur froid »
provenant du sud-ouest du Pacifique et atteignent les latitudes tropicales par écoulement agéostrophique de
faible épaisseur (~2000 m) bloqué par la face est des Andes (Figure 1.6). Le chapitre 11.4 examine les
facteurs contrélant la variabilité intra-saisonnieére des nuages en Cordillére bolivienne en distinguant les
effets de la mousson sud-américaine de ceux des incursions de fonts froids du sud.

La haute altitude et les effets topographiques ont de fortes influences sur le climat des montagnes
andines. A 5000 m d’altitude, la pression atmosphérique est moins de la moiti¢ de sa valeur au niveau de
la mer. La faible pression atmosphérique s’accompagne d’une faible densité de l’air et de basses
températures et humidités de ’air. L’¢épaisseur réduite de la couche atmosphérique amplifie le cycle
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thermique nycthéméral en raison d’une faible atténuation du rayonnement solaire et d’un fort
refroidissement radiatif nocturne de la surface. Le chapitre II.1 récapitule les conséquences de la haute
altitude sur les flux d’énergie en surface des glaciers tropicaux.

1.2.4 For¢ages météorologiques en montagnes tropicales

La figure 1.7 montre les forcages atmosphériques sur le glacier Zongo dans les Andes boliviennes lors
d’une année hydrologique, qui débute le 1°" septembre a la fin de la saison séche. Les épisodes de
précipitations deviennent de plus en plus fréquents de septembre a décembre. Le cceur de la saison des
pluies dure de janvier & mars environ et est caractérisé par de fréquentes précipitations, en moyenne deux
jours sur trois. Les chutes de neige sont beaucoup moins fréquentes a partir d’avril et jusqu’a la fin de la
saison s€che en aofit. Le cycle annuel de ’humidité de I’air refléte 1’alternance des saisons seche et humide.
En revanche, les variations de température sont de faibles amplitudes : moins de 10°C en moyennes
journalieres. Une caractéristique des basses latitudes est que I’amplitude thermique diurne est supérieure a
I’amplitude annuelle.

Par ciel clair, les glaciers tropicaux sont exposés a un tres fort rayonnement solaire en raison d’un angle
d’élévation solaire élevé (basse latitude) et d’une forte transmissivité atmosphérique (haute altitude).
L’¢éclairement extraterrestre, rayonnement solaire arrivant en limite d’atmosphere, est maximum de
novembre a février mais I’amplitude des variations saisonniéres est faible : I’amplitude annuelle des valeurs
journalieres représente 39 % de la moyenne annuelle a la latitude du glacier du Zongo (16°S), contre 125
% a la latitude de 45°. Les nuages causent une forte variabilité inter-journaliére du rayonnement solaire
atteignant le glacier. En revanche, les variations saisonnicres du rayonnement solaire sont peu marquées en
raison de la basse latitude et des fréquents nuages en été austral (saison humide) lorsque le rayonnement
solaire extraterrestre atteint son maximum.

Dans les Andes tropicales, 1’émission des nuages a un effet bien plus marqué sur les variations du
rayonnement de grandes longueurs d’ondes que I’émissivité de ciel clair ou la température de 1’atmosphere
[Sicart et al., 2010]. La figure 1.7 montre que les nuages causent de forts rayonnements de grandes
longueurs d’ondes au cours de la saison des pluies. En saison seéche, ce rayonnement est trés faible en raison
d’un ciel généralement sans nuage et de 1’atmosphére rarifiée a trés haute altitude ; les rares nuages,
généralement associés a des incursions extratropicales d’air froid [Sicart et al., 2015], provoquent de fortes
et abruptes augmentations du rayonnement de grandes longueurs d’ondes.
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Figure 1.7 : Forgcages météorologiques journaliers dans les Andes boliviennes (16°S). Précipitations
(P, journaliéres et cumulées), humidité spécifique de I’air (¢), et température (7) mesurées a 4750 m
d’altitude, et flux de rayonnements solaire (S¥) et de grandes longueurs d’ondes (L) mesurés sur le

glacier Zongo a 5060 m d’altitude de septembre 1999 a aott 2000. La ligne en tirets montre le flux de
rayonnement solaire extraterrestre (Sexwra), d’apres Sicart et al. [2011].

1.2.5 Glaciers tropicaux et ressources en eau

La contribution des eaux de fonte glaciaire aux usages de ’eau est une question complexe. Plusieurs
¢tudes ont abordé cette question (cf. la revue récente de Vuille et al. [2018]) mais les incertitudes restent
grandes. L’étude de Soruco et al. [2015] est une des plus détaillées sur ce sujet dans les Andes tropicales.
Elle étudie quatre bassins, de surfaces comprises entre 1.8 et 9.1 km? de parts glaciaires de 5 a 12%,
d’approvisionnement en eau de la ville de La Paz. L’¢étude se concentre sur le calcul des bilans de masse
glaciaire qui sont comparés aux débits des rivieéres émissaires des bassins sur la période 1963-2006. La
contribution de I’eau de fonte glaciaire aux débits est estimée a 14% en saison humide et 27% en saison
seche. Néanmoins, de fortes incertitudes proviennent d’hypothéses simplificatrices sur les précipitations
(considérées constantes dans le temps et 1’espace) et sur les écoulements en surface (coefficient
d’écoulement constant dans le temps et I’espace, pas d’interaction avec les eaux souterraines et avec les
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barrages artificiels). Kinouchi et al. [2019] s’intéressent aux mémes bassins versants que Soruco et al.
[2015] en simulant les évolutions pour les prochaines décennies des approvisionnements et des demandes
en eau des villes La Paz et El Alto. L’originalité de cette étude est d’utiliser des modeles d’évolution des
populations, stagnation a La Paz et augmentation continue a El Alto, afin de quantifier 1’évolution de la
demande en eau. Quels que soient les modeles glaciologiques utilisés ou les scénarios climatiques retenus,
des pénuries d’eau sont prévues pour la prochaine décennie essentiellement en raison de la croissance de la
demande. Selon cette étude, il sera indispensable de réduire les pertes considérables dans le réseau (estimée
de ’ordre de 40 a 50%) mais aussi de transférer de I’eau d’un bassin supplémentaire (le bassin Tayichaca
plus au nord de la Cordillére Royale est proposé).

Buytaert et al. [2012, 2017] appliquent un modele hydro-glaciologique a des échelles régionales pour
quantifier la contribution de 1’eau de fonte glaciaire aux usages de 1’eau de I’Equateur a la Bolivie. L’accent
est porté sur la quantification et la cartographie des usages de I’eau. Les incertitudes sur les calculs du
modele glaciologique peuvent étre importantes a ces €chelles. Ainsi les précipitations mensuelles, fortement
reliées au bilan de masse, sont issues de données TRMM interpolées a 5 km, une résolution sans doute
insuffisante pour reproduire les fortes variabilités en haute montagne tropicale. Buytaert et al. [2017] notent
aussi que "the synchronicity of maximum ablation with the dry season further enhances the seasonal
variation of the contribution of glacial melt" alors qu’en fait la fonte glaciaire est faible en saison seéche
(chapitres 11.1 et I1.2).

A I’échelle annuelle, quels que soient les modéles utilisés, les études s’accordent généralement sur une
faible contribution de la fonte des glaciers tropicaux, qui couvrent de petites surfaces, aux usages de 1’eau
des grands centres urbains. Les glaciers peuvent avoir un effet tampon saisonnier, soutenant les débits de
saison se¢che, dans certaines régions de montagne comme la vallée du Santa au Pérou. Néanmoins, les
glaciers fondent peu en saison s¢che (la fonte peut étre importante en fin de saison séche si la saison des
pluies est retardée, cf. chapitres I1.2 et I1.3) et deux simplifications souvent adoptées, la non prise en compte
des barrages artificiels et des eaux souterraines [Baraer et al., 2015], entrainent une surestimation de 1’effet
tampon saisonnier des glaciers tropicaux.

1.3 Bilan d’énergie et de masse en surface des glaciers et des couverts de neige saisonniers
1.3.1 Flux d’énergie

Les processus d’ablation ont essentiellement lieu en surface et concernent les interactions entre d’une
part la neige ou la glace et d’autre part I’air et les rayonnements solaire et atmosphérique. Le bilan des flux
d’énergie est souvent formulé en termes d’échanges intervenant a une interface. La surface doit alors étre
considérée comme infiniment fine, ne pouvant stocker ni chaleur ni masse. Or la pénétration du
rayonnement solaire, les mouvements d’air et d’eau, ainsi que les changements de phase dans la neige ou
la glace rendent ce concept peu applicable aux couverts nivo-glaciaires. Il est nécessaire de considérer le
bilan d’énergie d’un volume (Figure 1.8).

En négligeant les transferts horizontaux (le chapitre 1.5.2.a discute des processus d’advection) ainsi que
les effets dus a la neige soufflée, 1’équation du bilan d’énergie d’un volume de neige ou de glace peut
s’écrire comme une application de la loi de conservation de 1’énergie sur les composantes verticales des
flux :

a;l—lt]:R+H+LE+P+G (1.1)
R=8S4-ST+Ly-LT=(1-) S¥+L4-LT (1.2)

ou dU/dt est le changement d’énergie interne de la neige par unité de surface. R est le rayonnement net.

S¥ et ST sont les flux incident (ou rayonnement global, somme des rayonnements directs et diffus) et

réfléchi (essentiellement diffus pour la neige) du rayonnement solaire ou de courtes longueurs (0.2-4 pum).

L’albédo représente la part du rayonnement solaire qui est réfléchie par la surface : o =S7/SV. LY et LT
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sont les flux descendant et ascendant de rayonnements de grandes longueurs d’ondes (ou infrarouge
thermique, 4-100 um). H et LE sont les flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur latente. P est
I’énergie de chaleur sensible ou latente apportée par les précipitations et G est le flux de conduction de
chaleur dans le sol. P est faible en général mais peut étre un apport important d’énergie en cas de regel
d’eau de pluie dans un manteau de neige froide. Les effets de la végétation sont abordés dans le chapitre
V.4. L’équation (1.1) représente des densités de flux (flux par unité de surface), de dimension d’énergie par
unité de surface et de temps (W m). Ils sont comptés positifs lorsqu’ils sont dirigés vers le volume étudié.

Un changement positif d’énergie interne entraine le réchauffement et/ou la fonte de la glace, un
changement négatif entraine un refroidissement et/ou le regel d’eau liquide :

dU t[d

Co=L (Re—Ry)+ I[E (0,(2)e,, T.(2) } dz (13)

ou Rr et Ry sont les taux de fonte et de regel (masse d’eau qui change d’état par unité de temps) ; Ly et
cp,i sont la chaleur latente de fusion (3.34 10° J kg™!) et la capacité calorifique spécifique (2.1 10° J kg™! K
1) de la glace ; ps et T sont la densité et la température de la neige. L’intégrale de 1’équation (1.3) sur
’épaisseur du manteau neigeux (%) est souvent désignée comme le contenu en « froid » (cold content). Les
taux de regel et de fonte couplent a travers 1’équation (1.3) le bilan d’énergie au bilan de masse (M) par
unité de surface qui, en négligeant la masse d’air, peut s’écrire en kg m™ :

M= [(6,(2)p,(2)+6,(2) py (2)) dz (1.4)

ou 6; et 0 sont les fractions volumétriques de glace et d’eau liquide a la hauteur z avec les densités p; et
pi, respectivement. La variation de bilan de masse (positif en cas d’accumulation) est donnée par :

dM
?:PiE_Rrunqﬁ (15)

ou P est la précipitation et £ = Egp + Eevqp €st la somme des taux d’évaporation et de sublimation en
surface pouvant contribuer positivement ou négativement au bilan de masse. Le débit, Runop, est
directement couplé a la fusion et contribue uniquement a I’ablation.

Un autre couplage entre les bilans d’énergie et de masse provient du flux turbulent de chaleur latente,
somme des taux de sublimation et d’évaporation :

LE = Lyi Esupt + Lui Eevap =~LiE (1 6)

ot Ly = 2.838 10° J kg'! a 0°C est la chaleur latente de sublimation de la glace proche de la chaleur
latente d’évaporation de 1’eau, L,; = 2.505 10° J kg™! a 0°C.

L’équation (1.3) peut étre intégrée de la surface a une profondeur z* ou les flux d’énergie
atmosphériques deviennent nuls. Le systéme est alors décomposé en deux zones [ex. Kraus, 1973 ; Obled
and Rosse, 1977] :

- une couche superficielle de profondeur z* ou s’effectuent les échanges d’énergie avec 1’atmosphere.

- le manteau neigeux ou la glace qui soit est isotherme a la température de fusion (glacier tempéré),

soit accumule des frigories a travers le flux de conduction thermique G.

Le climat controle la fusion nivo-glaciaire a travers les flux d’énergie radiatifs et turbulents de chaleur
sensible et de chaleur latente. Les calottes polaires et les couverts neigeux hivernaux des hautes latitudes
peuvent affecter le climat aux échelles régionales et méme globale. Par exemple, des études statistiques
indiquent que le refroidissement en automne de 1’air au contact des grandes surfaces de neige d’Eurasie a
des effets dynamiques 1’hiver suivant sur la circulation atmosphérique a I’échelle hémisphérique. Les
processus de ce couplage neige-atmosphere, sans doute liés a la propagation d’ondes de Rossby de la
troposphére vers la stratosphere, restent mal connus malgré de nombreuses études depuis une trentaine
d’années [Henderson et al., 2018].
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Figure 1.8 : Bllan d énergie d un manteau de neige, d’apres King et al. [2008]

Les glaciers et les couverts de neige saisonniers sont caractérisé€s par un albédo qui peut varier fortement
dans le temps et dans ’espace, entre la neige fraiche (absorbe seulement 10% du rayonnement solaire) et
la glace recouverte de poussicres (absorbe jusqu’a 80% du rayonnement solaire). Ainsi, le rayonnement
solaire incident est un apport important d’énergie mais le rayonnement net absorbé par la glace ou la neige,
donc disponible pour la fonte, peut étre fortement réduit aprés une chute de neige. Le rayonnement
infrarouge émis par 1’atmosphére est généralement inférieur a 1’émission par la surface, en raison d’une
plus faible émissivité, résultant en un bilan négatif pour la surface. Le rayonnement infrarouge net peut étre
positif et contribuer a la fonte lorsque I’émissivité de 1’atmosphére atteint de fortes valeurs par temps trés
nuageux. Les flux turbulents de chaleur sensible et de chaleur latente sont liés aux échanges, entre 1’air et
la glace, de température et d’énergie latente de changement de phase (sublimation/condensation solide).
Ces flux dépendent du vent et de la turbulence de I’air. L air réchauffe généralement les surfaces froides de
neige ou de glacier, contribuant a la fonte. La sublimation de glace cause une perte d’énergie alors que la
condensation est un apport d’énergie : le flux turbulent de chaleur latente peut donc limiter ou favoriser la
fonte selon les climats secs ou humides. En général les flux turbulents représentent un apport d’énergie
pour la fonte des glaciers, apport qui peut dépasser celui des flux de rayonnements aux moyennes et hautes
latitudes [ex., Hock et Holmgren, 2005 ; Sicart et al. 2008]. Selon Fausto et al. [2016], les taux de fonte
extrémes observés sur la calotte de Groenland au cours de 1’été 2012 étaient essentiellement causés par les
flux turbulents. Sur la péninsule Antarctique, Munneke et al. [2018] montrent que le flux turbulent de
chaleur sensible, causé par un fort vent de Féhn descendant des montagnes de la péninsule, peut entrainer
une forte fusion de plateformes de glace (ice shelf) méme en hiver austral (en 1’absence de tout rayonnement
solaire), avec des pics d’intensités parfois supérieurs aux valeurs estivales. King et al. [2008] et Oerlemans
[2010] comparent les flux d’énergie des couverts de neige saisonniers et des glaciers dans différents climats.
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1.3.2 Caracteéristiques de la neige et de la glace

La neige est un milieu complexe de porosité variant de 40 a plus de 90%. Son comportement et son
apparence a grande échelle dépendent fortement de ses propriétés a petite échelle qui sont difficiles a
mesurer et 3 modéliser. La température de la neige étant souvent proche du point triple, les phases solide,
liquide et gazeuse de I’eau coexistent et les échanges de masse entre les trois phases sont tres actifs. Ces
¢changes sont favorisés par une grande (et variable) surface spécifique de I’interface entre la glace et ’air,
liée a la microstructure de la neige (Specific Surface Area, SSA, variant de 1 a 100 m? kg™"). Les propriétés
radiatives de la neige dépendent essentiellement de la taille et de la forme des grains, alors que ses propriétés
thermiques dépendent surtout de la structure des pores et des liens entre les grains [Jordan et al., 2008]. Les
cristaux de neige évoluent en permanence et parfois rapidement, faisant de la neige un composant tres
dynamique de la surface terrestre.

Mellor [1977], Male [1980], Zhang [2005] et Jordan et al. [2008] présentent des synthéses complétes
des processus intervenant dans les manteaux neigeux. Les caractéristiques de la neige et de la glace sont
souvent résumées ainsi :

- laneige conduit mal la chaleur ;

- laradiation solaire pénétre dans la glace et dans la neige ; le vent pénétre dans la neige.

- D’albédo est ¢élevé et varie beaucoup ;

- I’émissivité en rayonnement de grandes longueurs d’ondes est ¢levée ;

- la température de la neige est bornée au point de fusion de 273.15 K ;

- la rugosité de surface peut étre tres faible.

Le deuxiéme point rappelle que la notion de surface est mal définie pour la neige et dépend des processus
considérés : la ‘surface’ pour le rayonnement solaire ne sera pas la méme que celle pour le rayonnement
infrarouge, encore différente de celle pour les échanges de chaleur avec 1’air.

Le vent sur un relief de neige, tel que des dunes ou des sastrugis, peut provoquer la propagation de
fluctuations de pression dans la neige [ex., Colbeck, 1989, 1997]. Des études théoriques ont montré que
cette ventilation (« windpumping ») peut induire des mouvements d’air dans la neige et augmenter le taux
de sublimation mais ces effets restent mal connus [ex., Albert, 2002]. Des mesures de profils verticaux de
température dans la neige mettent en évidence un effet thermique de la ventilation sur des profondeurs de
plusieurs dizaines de centimetres (voir la revue de Jordan et al. [2008]). L’effet de ventilation est plus
marqué dans la neige fraiche qui a une faible conductivité thermique comparée a la capacité de la neige de
transporter de la chaleur par flux d’air interstitiel. Les mesures de Bowling et Masman [2011] indiquent
que la ventilation peut augmenter la diffusion de gaz carbonique dans le névé. Huwald et al. [2012] utilisent
le monoxyde de carbone comme traceur pour tester les modeles d’advection-diffusion d’air dans la neige.
Récemment, Drake et al. [2016] ont étudié les relations entre les fluctuations a 10Hz de la vitesse du vent
proche de la surface (mesurée par un anémomeétre sonique, chapitre 1.5.2.a) et de la pression de I’air jusqu’a
1 m de profondeur dans la neige. Ces mesures indiquent que les théories tendent a sous-estimer I’atténuation
en profondeur des fluctuations de pression a haute fréquence. Une implication est que 1’augmentation
potentielle de sublimation par la ventilation se produit sur une épaisseur de neige moins profonde que ne le
prédit la théorie.

1.3.3 Conduction de chaleur dans la glace et la neige

Au sein d’un milieu homogene dans le plan horizontal, le gradient vertical de température provoque un
flux de chaleur (G) dirigé vers les températures décroissantes et proportionnel a ce gradient selon I’équation
de Fourier:

G=-k, or (1.7)

0z
ol kg est la conductivité thermique (en W m™ K1),
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Sans autre source de chaleur, la seconde loi de la thermodynamique donne la simple expression :
o __eG 09
ot 0z

ol p est la densité (en kg m™) et C, et la capacité calorifique spécifique (en J kg™! K!) du milieu. On en
déduit I’équation de conduction moléculaire de la chaleur :

or_ o°’T
oo foz’

Ou la diffusité thermique vy = ke / (pCy) (en m? s™!) représente la capacité d’un sol a diffuser la chaleur.
Ainsi, I’apport diurne d’énergie va générer une onde de chaleur qui va se propager rapidement et a grande
profondeur dans un sol a conductivité k; €levée, mais en cas de capacité thermique C, élevée le
réchauffement de couches intermédiaires va consommer beaucoup de chaleur et ’onde de chaleur va étre
ralentie, sans pouvoir pénétrer profondément [Oke, 1987]. Des sols de faible diffusité thermique, tel que la
neige (Table 1.3), concentrent les échanges thermiques dans ses couches superficielles, ce qui cause des
variations thermiques nycthémérales trés marquées.

(1.9)

Dans un sol homogene, I’équation (1.9) de conduction de la chaleur peut étre résolue analytiquement
par analyse de Fourier a partir de la diminution d’amplitude et du déphasage du cycle nycthéméral de la
température avec la profondeur [ex., Heusinkveld et al., 2004]. La mesure de température a plusieurs
profondeurs permet ainsi de calculer la diffusité thermique. Pour déterminer la conductivité thermique, une
mesure du flux de chaleur (proche de la surface) est nécessaire, avec un fluxmetre a thermopile par exemple.

Mellor [1977] mentionne quatre facteurs contrélant la conductivité thermique de la neige:

- la conduction solide par les ponts de glace ;

- la convection d’air humide sous I’effet du gradient de température ;

- la distillation des grains chauds vers les grains froids ;

- le rayonnement entre les grains

L’équation de Fourier peut étre appliquée avec une conductivité efficace k. qui inclut I’ensemble de ces
processus, dont les principaux sont la conduction solide et le transport par la vapeur d’eau.

La figure 1.9 compare les propriétés thermiques de la neige, de la glace, de I’eau et de sols sec et humide.
La neige a une conductivité thermique tres faible car elle est composée en grande partie d’air (kui=2.53 10
2W m! K'!). En premiére approximation la conductivité efficace de la neige est une fonction de la densité,
variant de 0.1 W m™ K! pour une neige fraiche et légere a 0.5 W m™ K pour une neige lourde et
transformée, approximativement 10 a 15 fois moins qu’un sol minéral [Zhang, 2005] (Figure 1.9). La neige
¢tant un excellent isolant, le sol sous-jacent peut avoir une température plus basse ou bien plus haute que
la surface de neige ou I’air selon le timing, la durée et I’épaisseur du couvert de neige, et selon aussi
I’évolution passée de la température de 1’air.

Les propriétés thermiques de la neige dépendent de sa microstructure : type et organisation des cristaux,
et connectivité. Puisque la neige subit un métamorphisme avec le temps et les conditions ambiantes, ses
propriétés thermiques changent aussi mais les effets géométriques de la microstructure sur les propriétés
thermiques de 1’agrégat restent mal connus [ex., Jordan et al., 2008]. Ainsi, les propriétés thermiques de la
neige sont généralement estimées a partir de mesures macroscopiques de I’agrégat qui sont ensuite corrélées
a ses propriétés physiques telles que la densité ou la taille des grains. La plupart des modeles de neige
calcule la conductivité thermique a partir de la densité mais la figure 1.10 montre que ce type de relation
est entach¢é de fortes incertitudes ; la conductivité thermique dépend aussi du type de neige. De plus,
certaines neiges ont une conductivité¢ fortement anisotrope qui n’est pas représentée dans les modeles ; le
givre de profondeur peut ainsi conduire la chaleur presque deux fois mieux dans 1’axe vertical que dans le
plan horizontal [ex., Calonne et al., 2011 ; Riche et Schneebeli, 2013], ce qui induit des effets sur le
métamorphisme de la neige et donc sur la conductivité thermique par rétroactions. La forte influence de la
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microstructure sur les propriétés macroscopiques de 1’agrégat et les rétroactions associées sont difficiles a
modéliser ; les modeles de neige, méme « physiques », peuvent faire de fortes erreurs dans des climats ou
ils n’ont pas été calibrés. Par exemple, Dominé et al. [2016] montrent que le modele CROCUS développé
dans les Alpes simule mal la conductivité thermique de la neige dans I’ Arctique canadien. Oldroyd et al.
[2013] présentent une méthode pour déterminer la conductivité thermique de la neige a partir de mesures
de profils de température a hautes résolutions spatiale et temporelle (de 2.5 a 10 cm, 1 min.).

4500 T
émater

4000
3500
3000
>
~— 2500
2 | dgesn doe
resn snow
= 2000
(=]
(5]
1500
énoist soil
1000 dry sail
500
0 . . . . .
0 0.5 1 15 2 25 3
kg (W m-1 K-1)

Figure 1.9 : Conductivité thermique (k; en W m™ K™!) et capacité calorifique spécifique (C, en
J kg! K! de différents sols, valeurs selon Tableau 1.3.

Tableau 1.3 : Propriétés de différents sols, valeurs typiques de conductivité thermique (kg), capacité
calorifique spécifique (Cy), densité (p) et diffusité thermique (vq), valeurs selon Garrat [1992] et Stull
[1988]. Le sol humide a un contenu en humidité de 20%.

ke Wm'KYH | Co(Jkg' K | pkgm?) | v, (m?s!10%)
Sol sec 0.3 800 1600 0.23
Sol humide 1.1 1170 1800 0.51
Glace 2.5 2100 910 131
Neige fraiche 0.1 2090 150 0.32
Eau 0.6 4200 1000 0.14

La chaleur latente de fusion est tres €levée par rapport a 1’énergie nécessaire pour chauffer les sols, la
glace ou I’eau ; il faut 160 fois plus d'énergie pour fondre un kilogramme de glace que pour augmenter sa
température de 1K (comparer C, du tableau 1.3 avec Ly=3.34 10° J kg'!). La neige et sa fonte peuvent ainsi
maintenir le sol sous-jacent a 0°C alors que I’air est plus chaud. En revanche, la neige conduisant peu la
chaleur, I’énergie incidente au début du printemps va provoquer la fonte en surface puis la percolation et le
regel de I’eau de fonte qui va rapidement réchauffer le manteau neigeux et I’amener a la température de
fusion par libération de chaleur latente. Ce processus tres efficace pour effacer le stock de froid hivernal est
mal représenté dans les modeles [ex., d’Amboise et al., 2017]. Les processus de transmission de chaleur ne
sont donc pas symétriques ; la neige conduit mal le froid mais bien le chaud en conditions de fonte en
surface. Les propriétés thermiques de la neige peuvent ainsi causer ‘des sols plus froids dans une monde
plus chaud’ si le changement climatique résulte en des hivers plus chauds avec moins de chutes de neige.
Par ailleurs, généralement un glacier est tempéré si un épais manteau de neige 1’isole lors de la saison froide.
Un climat plus froid avec une augmentation des chutes de neige peut ainsi causer une hausse de température
du glacier. Gilbert et al. [2012] montrent la complexité de ces processus en simulant sur les deux derniers
siecles le régime thermique du glacier de Téte Rousse dans le massif du Mont Blanc.
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Figure 1.10 : Conductivité thermique efficace selon la densité de la neige, Figure 1 de Calonne et al.
[2011]. Les composants £ et kx, du ke simulé a partir d’images topographiques (symboles “T” pointant
vers la valeur k.) sont comparés a (i) des mesures de « needle-probe » (symboles gris correspondant a la

classification de types de neige selon Fierz et al. [2009]), (i1) des simulations et des mesures de Kaempfer
et al. [2005] (triangles inversés noir et jaune respectivement) et (iii) les mesures de Calonne et al. [2011]
(losanges). Les courbes de régression de Yen [1981], Sturm et al. [1997] et Calonne et al. [2011] sont
¢galement montrées.

1.3.4 Transmission et absorption du rayonnement solaire par la neige et la glace

L’albédo large bande spectrale est défini comme le rapport entre les rayonnements solaires réfléchi et
incident, c’est-a-dire la réflectance hémisphérique de la surface dans le spectre solaire comprenant des
bandes spectrales dans 1’ultraviolet, le visible et le proche infrarouge. La neige est une des surfaces les plus
réfléchissantes de la terre, jusqu’a 90% du rayonnement solaire. L’albédo des glaciers et des couverts de
neige peut varier sur une large gamme, atteignant des valeurs aussi basses que 0.2 (Tableau 1.3). Le
rayonnement solaire étant généralement le principal apport d’énergie en surface, 1’albédo joue un rdle
important dans la fusion nivo-glaciaire. Warren et Wiscombe [1980], Wiscombe et Warren [1980] et
Warren [1982] font des revues complétes des propriétés optiques de la neige. Cuffey et Paterson [2010] et
Oerlemans [2010] discutent des mesures et de la modélisation de I’albédo des glaciers. Libois [2014] fait
une ¢tude détaillée des processus physiques reliant le métamorphisme de la neige a ses propriétés optiques
en Antarctique.

L’albédo dépend des propriétés chimiques et physiques de la neige ou la glace, mais aussi des propriétés
spectrale et angulaire du rayonnement solaire incident, ou rayonnement global. La propagation de la lumiére
dans la glace est représentée par son indice de réfraction. Cet indice est un nombre complexe dont la partie
réelle indique la vitesse a laquelle le rayonnement se propage alors que la partie imaginaire quantifie son
absorption dans la glace. Il dépend fortement de la longueur d'onde [ex., Warren and Brandt, 2008]. Tandis
que l'indice réel est relativement constant, 1'indice imaginaire varie de 8 ordres de grandeur dans le spectre
solaire (0.2-2.5 um). La glace est transparente dans le visible (la lumiére bleue a 0.5 pm peut ainsi traverser
plusieurs dizaines de metres de glace pure) mais presque opaque dans le proche infrarouge (une couche de
1 mm suffit a absorber tout le rayonnement a 2 um). Il en résulte que la neige et la glace de glacier sont trés
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faiblement absorbants dans I'ultraviolet et le visible, mais ont de fortes bandes d’absorption dans le proche
infrarouge (Figure 1.11). L’effet de la microstructure de la neige sur I’albédo spectral est souvent représenté
par la surface spécifique, qui schématiquement représente le rapport de la diffusion (surface) par
I’absorption (volume), mais la forme (habitus) du cristal a aussi une influence qui reste mal connue (ex.,
Picard et al. [2016a] ; Libois [2014]).

La diffusion de la glace étant principalement due a la réfraction plutot qu’a la réflexion, la glace diffuse
majoritairement vers I’avant (2 180° de 1’azimut solaire) [ex., Bohren et Barkstrom, 1974]. L’orientation
des interfaces entre la glace et 1’air étant assez isotropique dans un manteau neigeux, le rayonnement solaire
réfléchi par la neige tend a étre diffus et relativement isotropique. Néanmoins, les effets directionnels
deviennent importants a grands angles d’incidence et plus prononcés dans le spectre proche infrarouge.

Table 1.3 : valeurs typiques d’albédo de glaciers et couverts de neige selon Cuffey et Paterson [2010].

Sufacetype | Recommended | Minimum | Maximum.
Fresh dry snow 0.85 0.75 0.98
Old clean dry snow 0.80 0.70 0.85
Old clean wet snow 0.60 0.46 0.70
Old debris-rich dry snow 0.50 0.30 0.60
Old debris-rich wet snow 0.40 0.30 0.50
Clean firn 0.55 0.50 0.65
Debris-rich firn 0.30 0.15 0.40
Superimpaosed ice 0.65 0.63 0.66
Blue ice 0.64 0.60 0.65
Clean ice 0.35 0.30 0.46
Debris-rich ice 0.20 0.06 0.30

Le couvert nuageux affecte I’albédo de la neige par conversion du rayonnement direct en rayonnement
diffus. Puisque 1’angle zénithal effectif d’un éclairement purement diffus est de I'ordre de 50°,
I’interposition d’une couche de nuage entre le soleil et la neige ameéne une augmentation de I’albédo pour
des angles zénithaux solaires inférieurs a 50° et une diminution de 1’albédo pour des angles supérieurs a
50°. Par ailleurs, 25-30 % de ’énergie radiative solaire atteignant la surface par ciel clair se trouve entre 1
et 2.5 um, alors que par ciel nuageux cette proportion tombe a 6 % [Grenfell et Maykut, 1977]. Ainsi les
nuages absorbent la méme radiation proche infrarouge que la glace absorberait, laissant les longueurs
d’onde plus courtes atteindre la surface. Ce décalage spectral, qui généralement prédomine sur 1’effet
angulaire, tend a augmenter 1’albédo de la neige comme I’illustrent les mesures sur le glacier Zongo dans
la figure 1.12.

L’albédo de la neige est trés sensible aux impuretés, surtout dans le spectre visible : le carbone suie en
concentration aussi faible que 0.1 ppm (parties par million) peut diminuer I’albédo. L’effet des poussicres
minérales est moindre, significatif a partir de 10 ppm environ, mais leur concentration dans la neige est
généralement plus ¢élevée que celle du carbone suie. L’effet des impuretés dépend de nombreux facteurs
tels que la surface spécifique de la neige ou la composition, la taille, et la concentration des impuretés,
impliquant de nombreuses rétroactions entre le métamorphisme et 1’albédo de la neige [ex., Warren, 1984]
(Figure 1.11). Par exemple, la réduction d’albédo est plus marquée lorsque 1’impureté est a I’intérieur du
grain qu’a D’extérieur. Actuellement de nombreuses équipes de recherche conduisent des études sur ces
processus encore mal représentés dans les modeles de neige. Dans les Andes tropicales, les sources de
poussieres, comme le plateau de 1’ Altiplano, sont proches des glaciers alors que I’accumulation est assez
faible et trés saisonnicre ; les dépots secs peuvent étre importants au cours de la longue saison séche. Les
concentrations en impuretés dans la neige peuvent donc étre élevées. Les effets des poussieres sur les
glaciers tropicaux sont examinés dans le chapitre V.1.
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Figure 1.12 : moyennes demi-horaires de 1’albédo (courbe + points) et de la radiation globale (courbe
continue) au cours de deux journées nuageuses. Mesures sur le glacier Zongo du 14 aotit 1999 a 5050 m
(a) et a 5150 m (b) d’altitude. Les lignes verticales délimitent les périodes d’angles de zénith solaire
inférieurs a ’angle effectif d’un éclairement purement diffus (50°).

L’albédo de neige fraiche est tres €leve, entre 0.8 et 0.9 (Tableau 1.3). Aprés une chute de neige, les
grains s’arrondissent et s’agrandissent (la surface spécifique diminue), et la concentration en surface des
impuretés augmente a travers les mécanismes de métamorphisme de la neige — plus rapides en conditions
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de fonte — et de dépot sec d’impuretés. L’albédo d’une couche de neige décroit avec le temps jusqu’a ce
qu’il soit « rafraichie » par de nouvelles chutes. L.’indice de réfraction de I’eau liquide étant proche de celui
de la glace, la concentration en eau de fonte ou de pluie autour des grains a un effet sur 1’albédo similaire
a celui d’un grossissement des grains (Dumont et al. [2017] montrent que le 1éger décalage spectral d’albédo
vers 1000 nm di a ’absorption d’eau peut étre utilisé pour identifier la présence d’eau liquide). Pour un
rayonnement incident donné, 1’albédo d’une couche de neige épaisse (milieu « semi-infini ») dépend
essentiellement du type de neige et du contenu en impuretés. Lorsque 1’épaisseur diminue, en dessous de
10 cm environ, I’albédo visible dépend aussi de 1’épaisseur de la couche de neige et de la réflectance de la
surface sous-jacente [ex., Giddings et LaChapelle, 1961].

Ainsi la taille et la forme des grains de neige — qui dépendent des processus d’accumulation (le type de
précipitations dépend en premiere approximation de la température et du vent), de métamorphisme et
d’ablation — ont un fort impact sur 1’albédo, qui a son tour a un fort impact sur les échanges de masse et de
chaleur avec I’atmosphére. De nombreuses rétroactions interviennent. A grandes échelles, un climat plus
froid augmente 1’extension des surfaces de neige, refroidissant la surface et I’atmosphere. Dans les
manteaux neigeux froids, une augmentation de la température entraine le grossissement des grains qui vont
absorber davantage le rayonnement solaire [ex., Picard et al., 2012]. La diminution d’albédo par les
poussieres est plus marquée pour les grains de neige a faible surface spécifique, renforcant le
métamorphisme de la neige et donc la diminution d’albédo. La fonte de neige concentre les impuretés en
surface, diminuant I’albédo et augmentant la fonte [ex., Flanner et al., 2007]. En revanche, 1’étude récente
de Hagenmuller et al. [2019] observe que le métamorphisme de fort gradient de température dans la neige
froide semble entrainer un mouvement des poussieéres dans la matrice de glace par processus de
sublimation-condensation. Un tel processus, qui prédomine en conditions arctiques, tendrait a réduire
I’impact radiatif des poussicres dans la neige.

On comprend donc que les interactions d’échelles — effets macroscopiques de processus de petites
échelles — associées a de nombreuses rétroactions positives sont difficiles a prendre en compte dans une
modélisation ‘physique’ basée sur une approche réductionniste (ou ascendante) ou 1’objectif est de simuler
tous les processus. Comme pour la simulation de la conduction de chaleur dans la neige, une difficulté est
la forte sensibilité aux conditions initiales et limites : type de grains lors des précipitations, rugosité de
surface (qui généralement diminue 1’albédo), flux de dépot d’impuretés etc... Les modeles ‘physiques’, qui
nécessitent de nombreux parameétres et beaucoup d’information en entrée, ne sont pas forcément plus
performants que des modeles statistiques simples, par exemple pour la simulation de 1’évolution d’un
couvert de neige a I’échelle d’un bassin versant. En revanche, de tels modéles sont utiles pour comprendre
les processus. Ainsi, Dumont et al. [2017] proposent une méthode d’optimisation des paramétres de
modélisation de I’albédo spectral de la neige afin de distinguer les effets de pente, de surface spécifique des
grains de neige et de concentration en impuretés (Sicart et al. [2007b] utilisent une approche trés simple
pour distinguer 1’effet des poussieres sur 1’albédo d’un glacier tropical, chapitre V.1). Le chapitre III.1
introduit une discussion sur I'utilisation des modeles.

L’albédo de la glace de glacier peut beaucoup varier (Table 1.3). La taille des cristaux et la concentration
en bulles d’air influencent I’albédo car elles déterminent les étendues et les propriétés des surfaces de
diffusion. L’eau liquide et les impuretés en surface réduisent 1’albédo. L’albédo de la glace varie
spatialement dans la zone d’ablation : par exemple les débris et 1’eau peuvent se concentrer dans certaines
zones. La glace de la zone basse du glacier tend a étre plus sombre en conséquence de forts taux
d’accumulation de poussieres et de longues périodes d’exposition [ex., Klok et Oerlemans, 2002]. Les
débris peuvent s’accumuler sur plusieurs années, entrainant des rétroactions sur la fonte sur de longues
périodes de temps.
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Le chapitre II discute de 1’évolution de 1’albédo et de ses effets sur le bilan de masse du glacier Zongo.
Le chapitre III discute des difficultés de modélisation de 1’albédo sur les glaciers tropicaux ou des périodes
de chutes et de fonte de neige alternent tout au long de 1’année.

1.3.5 Emission de la glace en rayonnement infrarouge thermique

La glace peut étre considérée comme un corps gris d’émissivité & dont I’émission intégrée sur toutes les
longueurs d’ondes et tout I’hémisphére s’écrit (irradiance en W m?) :

Li=¢0oT (1.10)

ol o= 5.6698.10%. W m2 K* est la constante de Stefan-Boltzman et 7T, est la température de peau du
premier millimétre de glace ou de neige (« skin température », en K). T résulte de I’ensemble des flux
d’énergie au sein de la couche de surface ou s’effectuent les transferts d’énergie (équation 1.2) et est bornée
a 273.15 K lorsque la surface est en fusion. La partie superficielle de la neige est ainsi refroidie par
rayonnement infrarouge (et sublimation) alors que le rayonnement solaire pénétre dans la neige, causant un
maximum de température et éventuellement de la fonte sous la surface. Les crofites de rayonnement (« sun
crust ») sont ainsi formées en surface par le regel d’eau de fonte par temps ensoleillé, sec et froid [ex., Fierz
et al., 2009].

L’émissivité de la neige est souvent considérée comme I’une des plus €levées des surfaces terrestres, de
I’ordre de 0.97-0.99 [Mellor, 1977 ; Dozier et Warren, 1982]. Les valeurs du tableau 1.4 tirées de Geiger
et al. [2009] ne font pas apparaitre de grandes différences d’émissivité selon les surfaces alors que Stull
[1988] mentionne des émissivités plus faibles pour les surfaces urbaines (0.88), agricoles (0.92), les déserts
(0.85) et la toundra (0.92).

Tableau 1.4 : émissivité en infrarouge thermique pour différentes surfaces [Geiger et al., 2009]

Surface Emissivité
Eau 0.960
Neige fraiche 0.986
Aiguilles de coniféres | 0.971
Sable fin sec 0.949
Sable fin mouillé 0.962
Gazon 0.986

Provenant en majorit¢ de I’émission de vapeur d’eau des basses couches de I’atmosphere, le
rayonnement infrarouge thermique émis par 1I’atmosphere peut s’écrire :

Lam :gatmO-Tair4 (111)

ou eam est I’émissivité effective de I’atmosphére, variant de ~0.5 pour un ciel clair et froid a ~0.9 pour
un ciel trés nuageux, et Ty est la température de 1’air proche de la surface. Dans la plupart des applications
hydrologiques et glaciologiques, les densités de flux émis par I’atmosphere et par les surfaces terrestres
peuvent étre considérées comme isotropes [ex., Unsworth et Monteith 1975 ; Pliiss, 1997]. En site de
montagne ou sous forét, le rayonnement atteignant la surface est la somme pondérée par le facteur de vue
du ciel des émissions de I’atmosphére et des parois environnantes ou de la canopée (Chapitres I1.1 et V1.3).

Pour un milieu opaque et une longueur d’onde donnée, la loi de conservation d’énergie de Kirchhoff
¢tablit une relation entre la réflectance directionnelle-hémisphérique et 1’émissivité dans la direction 4 :

e,o=1-0s,-022 (1.12)

Le terme de droite représente le facteur d’absorption d’un rayonnement de longueur d’onde A et d’angle
d’incidence -6. Le bilan radiatif de la surface intégré sur le spectre infrarouge thermique et sur tous les
angles solides de I’hémisphere peut donc s’écrire :

L*=0 g (gatm Tatm4 - Tv4) (113)

Puisque la basse atmosphere est généralement plus froide que la surface et surtout 1’émissivité de
I’atmosphére est inférieure a un, le rayonnement infrarouge thermique représente généralement une perte
d’énergie pour la surface, essentiellement a travers la « fenétre atmosphérique » entre 8 et 11 um. Les pertes
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radiatives sont élevées en conditions seches et froides de ciel clair lorsque 1’émissivité atmosphérique est
faible (et donc particulierement dans la trés haute montagne andine, chapitre I1.1). Ces pertes sont réduites
en atmospheres humides et nuageuses dont le rayonnement est presque totalement absorbé par la neige
d’émissivité élevée (et donc fortement absorbante). Plus la surface est proche d’un corps noir (¢ = 1), plus
ses pertes en rayonnement infrarouge sont ¢levées mais 1’effet reste faible car I’augmentation de 1’émission
de la surface est en partie compensée par une augmentation de 1’absorption du rayonnement incident
(Equations 1.12 et 1.13). Pour une température de neige proche du point de fusion, une variation
d’émissivité de 1 a 0.95 n’entraine qu’une variation de I’ordre de 1 K de la température de surface déduite
de la mesure de I’irradiance provenant de la surface : L7 = ¢, 0 Ts? + (I-&5) €am 0 Tui” (Uestimation de T
dépend aussi du rayonnement atmosphérique).

Le chapitre II discute du réle des rayonnements infrarouges dans les variations saisonnicres de bilan
d’énergie et de fonte des glaciers tropicaux. Sicart et al. [2010] mettent en évidence la forte augmentation
de rayonnement par les nuages en atmosphere froide et séche de la trés haute montagne tropicale. Sicart et
al. [2015b] comparent des mesures d’irradiances solaire et infrarouge thermique avec des calculs de
rayonnements par ciel clair afin de construire des indices de nébulosité. Sicart et al. [2006] analysent les
facteurs de variations spatiales (émission des parois environnantes) et temporelles (température et humidité
de I’air, nuages) du rayonnement infrarouge thermique en surface de couverts de neige des montagnes de
I’ Arctique canadien. Sicart et al. [2004] discutent des conditions atmosphériques et de couverts forestiers
qui peuvent entrainer une augmentation de la fonte de neige avec la densité de forét en raison de 1I’émission
infrarouge de la végétation chauffée par le rayonnement solaire (chapitre V.4).

Edwards [2009a] montre que les variations spectrales marquées d’émissivité de la surface ont une forte
influence sur le profil de température de I’air a proximité du sol. Les mesures détaillées d’Hori et al. [2006]
montrent que I’émissivité de la neige dépend de 1’angle de vue, confirmant les modélisations de Dozier et
Warren [1982], mais aussi du type de neige ou de glace (Figure 1.13). Lorsque I’angle zénithal augmente,
I’émissivité directionnelle diminue significativement, pouvant atteindre des valeurs inférieures a 0.9, et les
différences selon le type de neige s’accroissent. Le milieu poreux d’une neige fraiche a grains fins peut étre
assimilé a un corps noir d’émission isotropique alors que la glace pure et lisse a des propriétés d’émission
et de réflexion davantage spéculaires et anisotropes. En assimilant les facettes des grains de neige a des
surfaces planes, Hori et al. [2013] proposent une modélisation simple des variations d’émission de la neige
d’un milieu poreux a un milieu spéculaire selon la fraction surfacique effective de facettes de miroirs
« glacés » (« icy mirror ») (Figure 1.14). Ces résultats ont d’importantes implications sur I’estimation de la
température de surface a partir d’images satellites ou de caméra infrarouge acquises selon des directions
obliques, loin du nadir. Les auteurs proposent méme une méthode d’inversion de ce modele pour distinguer
les types de neige a partir d’images infrarouges mais la dépendance d’émissivité selon le type de neige doit
sans doute étre précisée et confirmée par davantage de mesures, encore rares, et par des modeles de
transferts radiatifs complets.
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Figure 1.13 : Mesures d’émissivité spectrale directionnelle de cing types de neige selon six angles
zénithaux d’exitance (), Hori et al. [2006, 2013].
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Figure 1.14 : Illustration schématique des propriétés émissives de la neige dans I’infrarouge thermique
[Hori et al. 2013]. Les valeurs de fraction surfacique effective des facettes spéculaires (fs,) ont été
déterminées pour chaque type de neige par comparaison des spectres d’émissivités modélisés avec les
mesures in situ de Hori [2006].
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1.4 Turbulence dans la couche limite atmosphérique

Ce chapitre s’appuie sur les ouvrages de Brutsaert [1982], Oke [1987], Stull [1988] et Wyngaard [2010]
qui décrivent en détail les processus turbulents dans la couche limite atmosphérique. Poggi [1977] est une
introduction (en frangais) claire et synthétique a ce sujet. En complément, les excellents ouvrages de Favre
et al. [1995] et Farge [1992] présentent les questions et enjeux philosophiques li€és aux théories de la
turbulence. En annexe 3, un court rapport rédigé dans le cadre du D.U. ‘Penser la science : approches
philosophiques, sociologique et historiques’ aborde ces questions.

Il m’a semblé important de présenter en détail une ‘grammaire de la turbulence’ (expression de
Wyngaard [2010]), trés utile a tous ceux qui s’intéressent aux €changes d’énergie et de matiere entre la
surface et I’atmosphere et parfois peu connue des hydrologues et des glaciologues. Ce sujet riche conduit a
de longs développements théoriques que les lecteurs moins intéressés pourront passer.

1.4.1 Définitions et modéle de la turbulence
1.4.1.a Nature de la turbulence

La plupart des écoulements dans la basse atmosphére sont turbulents. Tennekes et Lumley [1989]
mentionnent trés justement “Everyone who, at one time or another, has observed the efflux from a
smokestack has some idea about the nature of turbulent flow. However, it is very difficult to give a precise
definition of turbulence”. Ils détaillent ensuite différentes propriétés de la turbulence que nous pouvons
résumer ainsi :

- Aléatoire. En raison de la forte sensibilité de la turbulence aux faibles différences de conditions
initiales, chaque écoulement, ou ‘réalisation’, est unique. Un écoulement est dit aléatoire (‘random’) s’il est
di