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Résumé court

Face au déclin récent des glaciers de montagne, un suivi régulier a 1’échelle globale est né-
cessaire mais n’est pas réalisable par des campagnes de terrain. Nous montrons dans cette thése
que 'imagerie satellitaire haute résolution est une solution pour observer ’évolution dynamique
et volumétrique des glaciers.

Les vitesses de surface des glaciers du Mont-Blanc montrent des fluctuations & court terme
que nous relions & l'intensité de la fonte et & hydrologie sous-glaciaire. Sur le long terme, un ra-
lentissement important (30 a 40%) suggére une réponse dynamique des glaciers aux changements
climatiques.

Pour les glaciers alpins, les pertes de glace dans les zones basses s’accélérent lors des dix
derniéres années alors qu’a haute altitude I'épaisseur glaciaire ne varie presque pas. Un fort
amincissement & basse altitude est aussi observé en Islande et en Himalaya entre 1998-9 et 2004.
Aussi, la fonte de ces glaciers expliquerait 5% de I’élévation récente du niveau marin.

Mots clés : glaciers de montagne, dynamique, bilan de masse, indicateurs climatiques, montée
niveau marin, SPOT5, satellite, MNT, corrélation d’images






Résumé long

Le déclin rapide des glaciers de montagne implique un suivi régulier de leur évolution. Ce
recul a des conséquences a 'échelle globale sur 1’élévation du niveau marin mais aussi localement,
les glaciers jouant un role régulateur des débits des rivieres donc de la ressource en eau. L’état
de santé des glaciers de montagne, présents a toutes les latitudes, constitue de plus un excellent
indicateur climatique.

L’utilisation des techniques satellitaires pour 1’étude de ces glaciers est rendue difficile par
la petite taille des objets étudiés et la forte topographie de ces zones. Cette thése montre que
des images optiques haute résolution (SPOT5H notamment) et des méthodologies adaptées per-
mettent de mesurer deux paramétres clefs des glaciers : ’écoulement de surface et leurs variations
d’épaisseur. Le massif du Mont-Blanc a été choisi comme site test car les glaciers y sont bien
documentés par les campagnes de terrain. Aprés validation, nos techniques sont appliquées a des
régions plus difficiles d’accés comme la calotte glaciaire du Vatnajokull (Islande) ou les glaciers
de I’Himalaya indienne.

Nous déterminons les vitesses de surface des glaciers en corrélant deux images SPOT5 acquises
a quelques semaines d’intervalle et bien superposées. Des comparaisons avec des relevés GPS
indiquent une précision de + 50 cm sur les déplacements (soit 0.2 pixel d’une image SPOT5).
Une accélération estivale est mise en relation avec la canicule d’aott 2003 et illustre un controle
hydrologique de la dynamique glaciaire. Sur le long terme, la comparaison des mesures satellitaires
a des relevés in situ indique un ralentissement de 30 a 40% de la langue de la Mer de Glace.
Par ailleurs, et de facon inattendue, nous montrons que les variations de vitesse du court terme
(saisonnier) au long terme sont loin d’étre homogenes spatialement.

Des topographies précises, déduites d’images SPOT pour des années différentes, sont compa-
rées pour estimer les variations d’épaisseur des glaciers. Nos mesures sur les glaciers du Mont-
Blanc, couvrant les périodes 1979-1994, 1994-2000 et 2000-2003, sont comparées aux relevés in
situ, indiquant une précision de & 1 & 2 m. Une accélération de I’amincissement & basse altitude
est observée lors des 10 derniéres années alors qu’aucune tendance significative n’apparait au
dessus de 2500 m. Des fortes pertes d’épaisseur a basse altitude sont également observés pour
les glaciers himalayens et islandais depuis 5 & 6 ans. Par leur bilan de masse négatifs, ces deux
régions contribueraient ainsi de fagon significative & 1’élévation actuelle du niveau marin.

Deux aspects de la dynamique de la calotte glaciaire du Vatnajokull (Islande) sont éclairés
par nos travaux. Sur le long terme, nous quantifions le role des crues glaciaires (surges) dans
I’évolution de la topographie du glacier. Un trait marquant est un rapide épaississement du
bassin d’accumulation dans la phase post-surge. La corrélation d’images SPOT5 acquises avec
des incidences similaires et obliques détecte le soulévement d'une plateforme de glace qui flotte
au-dessus d’un lac sous-glaciaire (Grimsvotn) au ceeur du Vatnajokull. Grace a la carte du
soulévement, nous délimitons I’extension du lac sous-glaciaire et estimons 1’activité géothermique
de cette zone quelques semaines avant une éruption volcanique.






Abstract

In a context of general glacier retreat, a continuous and global monitoring of mountain glaciers
is required but cannot be achieved thanks to ground measurements. In this thesis, we demons-
trate that high resolution satellite optical images permit to observe the dynamic and volumetric
evolutions of glaciers.

Surface velocities of Mont Blanc glaciers (Alps) show short term (summer) fluctuations that
are connected to the intensity of surface melting and subglacial hydrological network. A significant
slow down (30 to 40% in 20 years) of the Mer de Glace suggests that glacier dynamics play an
important role in their response to climate change.

For the Mont Blanc glaciers, thinning is enhanced in the ablation area during the last 10
years whereas, at higher elevation, no significant thickness change is detected. A similar signal
is also observed in Himalaya and Iceland. Melting of glaciers in these 2 regions may have risen
global sea level by up to 0.13 mm /year in the last 5 years.

Keyword : mountain glaciers, dynamics, mass balance, climate indicator, sea level rise, SPOT5,
satellite, DEM, images correlation
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Avant propos

De la glaciologie de terrain a ’observation spatiale

"Si un observateur pouvait étre transporté a une assez grande hauteur au-dessus des Alpes,
pour embrasser d’un coup d’eil celles de la Suisse, de la Savoie et du Dauphiné, il verrait cette
chaine de montagnes, sillonnée par de nombreuses wvallées, et composée de plusieurs chaines
paralléles, la plus haute au milieu, et les autres décroissant graduellement, a mesure qu’elles s’en
€loignent” écrivait Horace Benedict de Saussure en 1803 dans son livre Premiéres ascensions
au Mont-Blanc. Ce précurseur des mesures et observations in situ, avait peut-étre déja deviné
I'immense intérét de la télédétection dans 1’étude des chaines de montagne en général et des
glaciers en particulier.

Aprés 18 mois a arpenter les glaciers andins, une “mise en orbite” m’a été proposée par
Frédérique Rémy et Yves Arnaud afin d’observer les glaciers depuis 800 km d’altitude. Comme de
Saussure, tous les deux sont (et m’ont) convaincu(s) de U'intérét de l'observation depuis Pespace.
Mais, pour que les satellites fournissent une vision régionale de 1’évolution récente des glaciers,
cela implique le développement et la validation de méthodologies adaptées & ces objets, souvent
de petites tailles et nichés au cceur d’une topographie abrupte. La confrontation aux mesures
i situ est donc indispensable, car elle permet de détecter certains biais que ne révélent pas la
(parfois trés bonne) cohérence interne de la mesure satellitaire...

Organisation de la thése

La theése débute par 3 chapitres bibliographiques. Nous montrons en premier lieu la place des
glaciers de montagne au sein de la cryosphére et 'importance de leur étude dans un contexte
de changement climatique (chapitre 1) avant de décrire leur fonctionnement (chapitre 2). Ces
deux chapitres nous conduisent aux objectifs scientifiques de ce travail. Puis, en dressant un
état de lieux de l'observation satellitaire des glaciers de montagne, nous détaillons les objectifs
méthodologiques de la thése (chapitre 3).
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Dans les 3 chapitres suivants, nous présentons les trois grands chantiers qui ont été au cceur
de cette étude. Un premier chantier consiste en la mesure des vitesses d’écoulement des glaciers
alpins a partir d’images SPOT (chapitre 4). Les bilans de masse des glaciers alpins et himalayens
sont ensuite estimés en comparant des topographies déduites d’images SPOT ou d’autres origines
(chapitre 5). Enfin, nos observations satellitaires contribuent & mieux comprendre certains aspects
de la dynamique d’'une calotte glaciaire islandaise (chapitre 6).

Dans une synthése (chapitre 7), nous proposons un regroupement thématique des principaux
résultats de ce travail et détaillons les perspectives, en regard notamment des missions satellitaires
futures.

Plutot que de les insérer dans le texte, il a été choisi de placer en annexe (A a D) les
articles en anglais publiés ou soumis au cours de ces trois années. L’objectif est d’assurer une
cohérence d’ensemble au manuscrit et, si possible, de prendre du recul par rapport aux résultats
de ces publications. Trois autres annexes sont ajoutées, les deux premiéres (E et F) pour décrire
des applications non glaciologiques, la derniére (annexe G) pour présenter un développement
méthodologique prometteur qui n’a pu étre mise en ceuvre pour le moment, faute d’images
adaptées.

Bonne lecture!
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Les glaciers ont toujours suscité un mélange de craintes et d’attirance. Cette relation ambigué
est illustrée par cette procession annuelle qui se déroule au Pérou dans la région de Cusco : chaque
année plusieurs dizaines de milliers de pélerins viennent rendre hommage au “Dieu Glacier” lors
de la fete du Coyllur Ritti'. A vol d’oiseau nous sommes & quelques centaines de kilométres de
la vallée de Yungay, ville dévastée par une catastrophe glaciaire le 31 mai 1970. Ce jour 1a, un
violent séisme provoque la chute d’un glacier suspendu sur les flancs du Huascaran (6768 m).
L’avalanche de glace se transforme rapidement en une coulée de boue trés fluide capable de
véhiculer & 150 m/s d’énormes bloc rocheux (Lliboutry, 1971). Bilan : plus de 15000 victimes.
Le glacier : dieu ou démon ?

Leur difficulté d’acceés et leur éloignement des zones habitées ont longtemps retardé 1’étude
des glaciers. Pourtant, la glaciologie occupe désormais une place & part entiére au sein des sciences
de la Terre et les équipes de glaciologues instrumentent et parcourent les glaciers de toutes les
chaines de montagne pour mieux les comprendre.

!Coyllur = étoiles et Ritti = neige ou glace soit "étoile des neiges"
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Dans cette introduction, nous verrons d’abord ou se situent les glaciers et la place qu’ils
occupent au sein de la cryosphére? avant de résumer l'historique de leur étude. Nous verrons
ensuite que, dans un contexte de réchauffement climatique, les glaciers de montagne sont en fort
recul. Ce déclin a des conséquences environnementales importantes que nous développerons dans
une derniére partie.

1.1 Les zones englacées a la surface du globe

Les glaciers de montagne, qui sont le cceur de notre étude, ne constituent qu'une des entités de
la cryosphére. Cette derniére s’intégre et joue un role clef dans I’hydrosphére? et plus généralement
dans le systéme climatique terrestre. Mais a 1’échelle des temps géologiques, les processus de la
terre interne vont aussi avoir une influence sur les processus externes. Dans cette partie, on se
propose d’étudier la répartition de 'eau sur Terre en progressant de I’échelle globale jusqu’a celle
des glaciers. Cette introduction semble nécessaire, certains auteurs (Van der Veen, 1999) oubliant
parfois qu’il existe de ’eau ailleurs que dans I’hydrosphére !

1.1.1 L’eau sur Terre : cycles interne et externe

L’existence de 'eau sous ses trois états a la surface de la Terre (liquide, gaz, solide) est I'une
de ses caractéristiques. La coexistence de ces trois états a été cruciale pour I’évolution de notre
planéte. L’eau liquide dans les océans a ainsi été le berceau de la vie sur Terre. La présence
d’eau sur Mars est 1'une des raisons qui poussent & y rechercher des traces de vie. Souvent
notre attention se focalise sur ’eau du cycle externe (océans, atmosphere...), alors qu’une part
importante de ’eau se trouve a 'intérieur de la Terre. Elle entre en jeu dans des processus aussi
divers que la fusion des magmas dans les zones de subduction, I’hydrothermalisme au niveau
des dorsales ou encore dans la déformation des roches crustales et mantelliques en abaissant leur
viscosité. Le tableau 1.1 présente les différents réservoirs des cycles interne et externe de 1'eau.

TAB. 1.1  Les différents réservoirs du cycle de l’eau sur Terre. Les temps de résidence (du-
rée moyenne de séjour de l’eau dans un réservoir) sont indiqués, et sont 4 ordres de grandeur
supérieurs pour le cycle interne.

cycle Réservoir Masse (kg) Temps de résidence (an)
Manteau (non lithosphérique) 0,05 a 4 102! 108 a 1010
interne  Lithosphére continentale 41020 2108
Lithosphére océanique 2 1012 106 a 108
Océans 1,4 10 4 10*
externe Atmosphére 1,5 1016 10~1
Eaux continentales 1,5 101 2103
Cryosphére 4,3 10" 2104

2 i
ensemble des zones glacées de la Terre
3ensemble des eaux a la surface terrestre



Le cycle interne ne peut pas étre observé directement ce qui explique les fortes incertitudes
notamment sur le contenu total en eau dans le manteau. Selon certaines estimations les roches
mantelliques sont, avec les océans, le principal réservoir de I’eau sur notre planéte. Les échanges
avec le cycle externe se font au niveau des volcans, des zones de subduction et des zones hydro-
thermales (notamment aux dorsales océaniques). Cette eau “interne” existe depuis la formation
de la Terre : notre planéte s’est en effet formée par collision et accrétion de météorites qui conte-
naient de l'eau. Si la présence d’eau a 'extérieur de la Terre est précoce (3,9 milliards d’années)
et attestée par l'existence de roches sédimentaires, 1’origine de cette eau “externe” reste discutée.
Dégazage de 'eau interne par l'activité volcanique ou origine extraterrestre (collision de cométes
par exemple) sont les deux hypothéses principales.

En opposition avec le cycle interne, les réservoirs et les flux du cycle externe de I'eau sont
mieux contraints. L’océan constitue de loin le plus gros réservoir devant les roches crustales. La
cryospheére vient en troisiéme position. Relativement a toute '’hydrospheére, I’eau a I’état solide
ne représente que 2% (Williams & Hall, 1993). En revanche, prés de 87% de I’eau douce se trouve
sous forme de glace (Van der Veen, 1999; IPCC, 2001). Ce dernier chiffre montre 'importance
des zones englacées pour la ressource en eau : seule 'eau douce est utilisable directement pour
les besoins humains.

1.1.2 L’eau sous forme de glace : la cryosphére

La cryosphére comprend toutes les zones constituées de glace ou de neige a la surface du
globe et donc, en plus des glaciers (calottes polaires et glaciers de montagne), la banquise, les
régions couvertes de neige, les sols gelés (permafrost) et méme la glace des nuages (tableau 1.2
& figure 1.1). Nous proposons un bref descriptif de chacune de ces entités de la cryosphére.

TAB. 1.2 Les différents réservoirs de glace terrestre. Pour les deux calottes polaires, seule la
glace “posée” est prise en compte ce qui exclut les plateformes de glace (IPCC, 2001).

Surface (10 km?) Volume (10 km®) Niveau marin (m)

Antarctique 12.1 29 68
Groenland 1.71 2.95 7.4
Autres glaciers 0.68 0.18 £ 0.04 0.5£0.1
Banquise 16 a 25 0
Neiges continentales 1a50 0

Les zones couvertes de neige se situent dans les grandes plaines du Nord (Sibérie ou Canada)
ou en altitude dans les chaines de montagne. Leur extension varie entre 1 et 50 millions km? selon
la saison (tableau 1.2). La présence d'une couverture neigeuse refroidit ’atmospheére localement
notamment au moment de sa fonte qui consomme de I’énergie.

La banquise ou glace de mer se forme annuellement quand la température de surface de 1’eau
de mer descend en dessous de -1.8°C environ (Rémy, 2003). Son extension varie avec les saisons
(de 7 a 15 millions de km? dans 1’'Arctique; de 1 a 18 millions de km? autour de I’Antarctique)
mais aussi d’'une année a 'autre. Une nette tendance a la diminution de surface de la banquise



arctique émerge pour les derniéres années (Stroeve et al., 2005).

Les neiges continentales et la banquise jouent un réle climatique majeur & cause de leur
albédo élevé?. Leur extension influence donc considérablement le bilan énergétique de la planéte.
Actuellement, sous leffet du réchauffement climatique, neiges et glace de mer arctique sont en
recul ce qui tend & diminuer le pouvoir réflecteur de la surface terrestre. Plus d’énergie reste dans
le systéme climatique et le réchauffement risque de s’intensifier : on parle de rétroaction positive.

L’extension des calottes polaires varie beaucoup moins et donc, aux courtes échelles de temps
(quelques décennies), les calottes ne modifient presque pas le bilan énergétique de la Terre. En
revanche, les variations de leur volume influencent le niveau des mers. Indirectement, elles sont
donc également actrices des changements climatiques. Dans les calottes polaires, la glace s’écoule
du centre vers la périphérie. L’ablation (par fonte ou sublimation) étant faible, une partie de la
glace atteint ’océan ou elle forme des plateformes de glace, en équilibre hydrostatique. Seul le
bilan de masse de la glace posée sur le socle (non flottante) contribue a 1’élévation du niveau
marin (tableau 1.2). Mais les plateformes peuvent contribuer indirectement aux variations du
niveau de la mer. Leur présence constitue un barrage & 1’écoulement des fleuves de glace. Leur
disparition sous l'effet d’un réchauffement atmosphérique et/ou océanique (Scambos et al., 2000)
peut donc engendrer une augmentation des flux de glace posée vers 'océan au niveau des fleuves
de glace. La désintégration récente de la plateforme de Larsen B, I'accélération et I’amincissement
consécutifs des glaciers qui ’alimentent sont I'illustration de ce réle de la dynamique sur le bilan
de masse de la calotte (Scambos et al., 2004; Rignot et al., 2004).

——— e
ETopog‘rwz;pr-nie g;a I‘l‘\mlz";rctiqu;éw
Petite Calotte  Calotte E
" Glaciaire polaire

Glacier de
Montagne

FiG. 1.1 — Les glaciers au sein de la cryosphére. La carte centrale montre la localisation et
la surface couverte par les glaciers de montagne (D’aprés Oerlemans (2001)). Les photos qui
accompagnent cette carte illustrent la diversité morphologique des formes prises par la glace a la
surface de la Terre.

Les “glaciers” constituent la derniére entité de la cryosphére. On désigne par glacier une
masse de glace d’un seul tenant permanente a l’échelle d’une vie humaine (Lliboutry, 1993).
Sous cette dénomination, nous regroupons dans cette thése les petites calottes glaciaires et les

‘L albédo désigne la proportion de I'énergie solaire qui est réflechie par une surface.



glaciers de montagne, excluant les deux calottes polaires du Groenland et de I’Antarctique. Cette
catégorie correspond & moins de 1% de la cryosphére : si toute cette glace fondait le niveau de
la mer s’éléverait d’un demi metre (tableau 1.2). Mais nous verrons que les glaciers répondent
rapidement aux fluctuations climatiques et qu’aux courtes échelles de temps, ils ont une forte
influence sur le niveau marin.

1.1.3 Les glaciers et leur répartition géographique

La glace se forme par métamorphose et compaction du manteau neigeux lorsque celui-ci per-
siste plus d'une année. Pour qu'un glacier apparaisse en un lieu il faut que, localement, le bilan
net annuel soit positif : les gains (ou accumulation, essentiellement par les précipitations) doivent
étre supérieurs aux pertes (ou ablation, essentiellement par fonte). Un glacier ne peut se former
que dans des zones froides (ce qui permet des précipitations solides et limite les pertes) ou l'ac-
cumulation est suffisamment importante. Les facteurs qui vont contréler ’existence d’un glacier
sont nombreux mais comptent l'altitude, la latitude, 'orientation (adrét/ubac), la circulation
atmosphérique et la proximité de sources d’humidité (Lliboutry, 1964). La topographie locale
influence la redistribution de la neige par les avalanches ou par le vent, donc I'accumulation.

En conséquence de ces différents facteurs et de la topographie actuelle de notre planéte,
les glaciers ont une trés large répartition géographique (figure 1.1). A basse latitude, les zones
englacées sont relativement rares et ne concernent que les sommets les plus élevés des chaines
de montagnes les plus hautes (Cordillére des Andes, Afrique de I’Est, Indonésie). En premiére
approximation, la densité et la taille des glaciers augmentent avec la latitude. Selon les régions,
les glaciers montrent une grande diversité de morphologie : petite calotte, glaciers de cirques,
de plateau, de vallée ou méme champs de neige simplement. Une description compléte de cette
diversité et des caractéristiques propres aux différentes régions glaciaires pourront étre trouvées
dans Lliboutry (1964) ou Dyurgerov (2002). Face a cette diversité et au grand nombre de glaciers
(plus de 160000 selon Arendt et al. (2002)), I’élaboration d’un inventaire exhaustif s’avere difficile
(Braithwaite & Raper, 2002).

Plutot qu’une classification morphologique, nous préférons distinguer ici les glaciers a partir
de leur propriété thermique. Cela permet de distinguer les glaciers froids (température inférieure
4 0°C dans toute la masse du glacier) des glaciers tempérés® pour lesquels la température est
homogéne et de 0°C sauf dans la couche de surface qui est sensible aux températures négatives
de la saison froide (Lliboutry, 1964). Ce sont ces derniers que nous étudions dans cette thése.
Leurs propriétés thermiques impliquent :

1. une réaction quasi instantanée & des changements climatiques puisque tout apport d’énergie
supplémentaire va induire un changement de masse par fusion et/ou sublimation. L’énergie
incidente a la surface de la glace n’a pas a réchauffer le glacier avant de le faire changer
d’état. Ceci explique que le bilan de masse des glaciers tempérés soit un indicateur quasi
instantané des changements climatiques.

2. une dynamique complexe en partie controlée par la présence d’eau a la base du glacier. Ces
glaciers peuvent glisser sur leur lit rocheux et donc connaitre des fluctuations rapides de
leur écoulement.

C’est le bilan de masse et la dynamique de I’écoulement de ces glaciers tempérés qui sont au
cceur de cette thése.

% Attention ! un glacier tempéré ne se trouve pas nécessairement sous un climat tempéré. Les glaciers tropicaux,
la calotte glaciaire du Vatnajokull en Islande entrent aussi dans cette catégorie.



Non seulement ces glaciers sont sensibles aux fluctuations du climat mais leur large distribu-
tion & la surface du globe implique qu’ils subissent des forcages climatiques trés différents. Cela
complique la tache du glaciologue qui ne peut pas extrapoler simplement les résultats d’un massif
glaciaire a un autre. Mais cela satisfait le climatologue qui, a travers la diversité d’évolutions des
glaciers, peut étudier un spectre large de fluctuations climatiques.

1.2 Bref historique de I’étude des glaciers de montagne

Il ne s’agit pas ici de dresser un historique exhaustif de I’histoire de cette science nommée
aujourd’hui glaciologie. Pour plus de détails, le lecteur pourra se référer aux ouvrages de Llibou-
try (1964) et Vivian (2001, chap. VI) ainsi qu’a l'article de Bard (2004). Nous nous appuyons
également sur un article de synthése soumis récemment par Rémy & Testut (2005) qui traite de
la progressive découverte des mécanismes de 1’écoulement des glaciers.

Ce sont probablement les avancées importantes des glaciers des Alpes au XVIII®™ siecle (au
ceeur du petit age de glace) qui poussent les naturalistes a s’intéresser a ces masses de glace.
La premiére question qui se pose est celle de la formation méme des glaciers. Dés 1705, les
fréres Scheuchzer auront la bonne intuition en 'attribuant a l'accumulation des neiges a haute
altitude. On s’étonne ensuite de la coexistence, & basse altitude, de vertes prairies et de glace.
Cette observation conduit & admettre que le glacier s’écoule depuis les sommets sous 'effet de la
gravité. En 1773, André César Bordier admet qu’ "il est absolument nécessaire que de la glace
nouvelle remplace perpétuellement celle qui a fondu ; cette glace doit donc descendre en vertu de la
pression des couches supérieures" (Bordier, 1773). Il faudra beaucoup de temps pour comprendre
les processus qui gouvernent les déformations de ce matériau aux propriétés mécaniques originales
qu’est la glace. Comment un solide peut-il "s’écouler" dans les fonds de vallée comme le suggére
I'image méme d’un glacier (figure 1.2)7

'r'

FiG. 1.2 Photographie de glaciers de piedmont dans la vallée des Petites Roches (Evigedsfjord,
Sud-ouest du Groenland). L’étalement de la glace dans la zone de faible pente en fond de vallée
suggere que la glace a un comportement plastique. Photo : Louis Reynaud, 1994.



H. B. de Saussure, scientifique suisse infatigable, second ascensionniste du Mont Blanc en
1787, pense que le glacier glisse d’un seul bloc sur les pentes (de Saussure, 1803). Cette théorie
du glissement en masse n’explique pas la forme de ces bandes sombres et claires qui alternent
sur la Mer de Glace (figure 1.3) et qui portent aujourd’hui le nom de I’anglais qui les a étudiées
(Forbes, 1845). A cette hypothése du glissement, d’autres scientifiques (de Charpentier, Agassiz,
Tyndall) opposent donc une théorie qui fait la part belle aux cycles gel-degel. Pour essayer de
trancher, des campagnes de mesure des vitesses sont organisées notamment par Agassiz, Forel et
Vallot (figure 1.4).

Fia. 1.3 A gauche : la Mer de Glace observée par le satellite SPOTS au cours de 1’été 2008.
On note l'alternance de bandes sombres et claires, ce sont les bandes de Forbes. Leur forme en
ogive résulte de ’écoulement plus rapide du glacier au centre que sur les bords. A droite : bloc
diagramme montrant la morphologie & 8 dimensions de ces bandes.

FiG. 1.4  Premiéres mesures systématiques des vitesses de surface des glaciers par Vallot entre
1891 et 1899. Des pierres sont disposées a la surface de la Mer de Glace, sous les séracs du
Géant, le long d’une droite en 1891. Mais les vitesses sont plus rapides (environ deux fois plus)
au centre que sur les bords et lalignement de pierres prend une forme arquée. Cette figure est
extraite de Vivian (2001).



C’est seulement au XX siécle que les premiéres lois d’écoulement des glaciers sont pro-
posées. D’abord, le glacier est considéré comme un fluide visqueux et Weinberg lui applique les
équations de Navier & Stokes. Ensuite, E. Orowan et M. F. Perutz, spécialistes de la physique des
solides, proposent eux de traiter la glace comme un matériau plastique. Ce sont les expériences
en laboratoire de Glen (Glen, 1955) qui permettront de trancher. Il montre que la glace a un
comportement intermédiaire entre le fluide visqueux et le solide plastique. La loi de Glen est,
aujourd’hui encore, utilisée par les glaciologues.

En paralléle a la compréhension de la déformation de la glace, dans la premiére moitié du
XIX®™€ siécle, les scientifiques découvrent que les glaciers n’ont pas toujours eu la méme exten-
sion. On doit cette découverte aux discussions entre des guides de montagne, Venetz (ingénieur
géologue suisse), de Charpentier (scientifique et directeur de mines de sels) et Agassiz (un jeune
scientifique suisse). Mais c¢’est seulement le nom de ce dernier et sa fameuse publication "Etudes
sur les glaciers" (Agassiz, 1840) que l'histoire retiendra. C’est I'observation d’énormes blocs er-
ratiques a grande distance des glaciers (dans le Jura notamment) qui oblige & admettre une
extension beaucoup plus grande dans le passé. Ces blocs sont alors protégés, I'un d’entre eux a
Chamonix est méme désigné comme monument national francais! Plus tard, la chronologie de
ces avancées glaciaires est précisée par A. Penck et E. Bruckner qui les désignent par des noms de
rivieres bavaroises : Wiirm, Riss, Mindel et Giinz (Penck & Briickner, 1909). Il faudra attendre
Milankovitch et sa théorie astronomique des climats pour expliquer l'origine climatique de ces
fluctuations glaciaires (Milankovitch, 1941; Berger, 1988).

Progressivement, les glaciologues sont donc parvenus & la compréhension du fonctionnement
du glacier. Il se forme par accumulation et métamorphose de la neige a haute altitude. Sous son
propre poids, la glace s’écoule vers les parties basses ou elle disparait essentiellement par fonte.
Le volume du glacier est lié au climat puisque ce dernier détermine l'importance relative des
gains et des pertes. L’extension glaciaire est certes liée a son volume mais dépend fortement de
la dynamique de I’écoulement glaciaire. Nous décrirons plus en détail au chapitre 2, le cycle de
vie de la glace au sein d’un glacier.

Si les méthodes ont beaucoup évolué depuis les début de la glaciologie, certains des objectifs
sont toujours les mémes : comprendre la dynamique de 1’écoulement des glaciers, étudier la
relation entre leur évolution et le climat. Les glaciologues disposent aujourd’hui de longues séries
temporelles grace a des programmes de mesures réguliéres sur le terrain qui ont été initiés par le
Suisse F. A. Forel (Forel, 1895).

Hoelzle et al. (1998) résument en quatre points les enjeux de la glaciologie moderne :
1. Amélioration continue de la compréhension des processus glaciaires,
2. validation de modeéles numériques pour prévoir 1’évolution future des masses de glace,
3. analyse de la fonction d’indicateur climatique,

4. appréciation des conséquences directes et indirectes des variations glaciaires sur I’environne-
ment.

Ces objectifs sont notamment motivés par ’observation d’un déclin important et croissant
des glaciers de montagne dans les différentes régions de la planéte.



1.3 Un recul marqué et quasi généralisé au XX"¢ siécle

Leur grande distribution géographique et leur sensibilité font des glaciers des indicateurs des
changements climatiques. L’histoire nous a montré que cette observation n’est pas nouvelle et
depuis plus d’'un siécle, les glaciologues mesurent et suivent I’évolution des glaciers. Différents pa-
rameétres sont utilisés pour caractériser I’évolution d’un glacier donné (Lliboutry, 1964; Haeberli
et al., 1998) :

1. Pavancée ou le recul du front glaciaire. Cette mesure ne peut étre interprétée en terme
de fluctuation climatique que si la série temporelle est suffisamment longue (Oerlemans,
1994; Hoelzle et al., 2003; Oerlemans, 2005) notamment au regard du temps de réponse
du glacier. En revanche, les mesures sont nombreuses et permettent de remonter plus d’un
siecle dans le passé.

2. les changements de la surface totale du glacier. Cette mesure peut étre réalisée a partir de
photographies aériennes ou d’images satellites. Les limites pour 'interprétation de change-
ments de superficie sont les mémes que pour les avancées ou recul du front du glacier.

3. les variations d’altitude de profils transversaux ou longitudinaux. A cause de la saisonnalité,
ces profils doivent étre réalisés chaque année au méme endroit et & la méme époque.

4. les évolutions du volume total du glacier ou de sa masse si la densité du matériel gagné ou
perdu est connue.

Les Alpes sont le berceau de la glaciologie et c’est donc 1a que les séries de données sur
I’évolution des glaciers sont les plus longues. Ceci permet de replacer les variations récentes dans
une perspective & plus long terme et d’aborder une question importante : I’évolution actuelle
des glaciers se situe-t-elle dans la gamme des fluctuations naturelles 7 Nous verrons ensuite si les
observations sur les glaciers alpins peuvent étre étendues aux autres chaines de montagnes.

1.3.1 Un exemple : évolution des glaciers alpins

Les gravures de la vallée de Chamonix dans la premiére moitié du XX®™¢ siécle et leur
comparaison avec des photos actuelles ne laissent place a aucun doute (figure 1.5).

Depuis la fin du petit age de glace (il y a 150 ans environ) le recul des glaciers du massif
du Mont Blanc a été important. Le détail de ce recul au cours du temps peut étre précisé
en regardant les variations de longueur pour différents glaciers (figure 1.6). Ces longueurs sont
mesurées depuis 1870 dans les Alpes mais peuvent étre reconstituées pour les périodes antérieures
en observant des peintures ou des textes historiques (Vincent et al., 2005a). Entre 1600 et 1850
(non montré, cf. Vincent et al. (2005b)), ces longueurs fluctuent (+ 200 m par an) autour d’une
valeur moyenne supérieure de plus d’un kilomeétre & la valeur actuelle. Depuis 1850, la tendance
pour tous les glaciers est donc au retrait du front glaciaire.

Ce retrait n’est pas identique pour tous les glaciers. Il est presque linéaire au cours du temps
pour les glaciers d’Aletsch (127 km?) et de Saint Sorlin (3 km?) alors que des fluctuations
décennales existent pour les glaciers d’Argentiére et des Bossons. Pour ces deux derniers glaciers,
distants de quelques kilométres et donc sujets au méme climat, les fluctuations ne sont pas
synchrones : le glacier des Bossons, plus pentu et plus rapide, réagit avec un temps de réponse
plus court que le glacier d’Argentiére. Cela illustre la difficile interprétation des changements de
longueur sur le court terme, ces derniers étant principalement contr6lés par la dynamique de
I'écoulement glaciaire (Johannesson et al., 1989; Paterson, 1994).



FiG. 1.5 — Lithographie de la vallée de Chamoniz en 1823 (J. Dubois). La Mer de Glace, qu’on
nommait alors le glacier des Bois, descendait jusque dans la vallée a une altitude de 1100 m
environ. Aujourd’hui, le front de ce glacier se situe bien en amont, & 1550 m.
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Fiac. 1.6 A gauche : évolution des longueurs de différents glaciers des Alpes frangaises et
suisses au cours des 130 derniéres années. D’aprés Vincent et al. (2005a). A droite : Bilans de
masse cumulés de 4 glaciers des Alpes francaises et suisses. Les triangles indiquent les mesures
photogrammétriques (cf. §2.1.3.4) qui permettent de controler et recaler les bilans mesurés sur le
terrain. D’aprés Vincent et al. (2004).

Pour extraire un signal commun aux glaciers alpins et le relier aux parameétres climatiques,
il faut étudier les séries de bilans de masse. La partie droite de la figure 1.6 permet de comparer
les plus longues séries de bilans de masse disponibles dans des Alpes.

Ces séries de bilans cumulés montrent une nette tendance a la diminution de masse. Cette



tendance est différente d’un glacier a 'autre a cause de facteurs comme I’exposition, et ’hypso-
métrieS. Ainsi, pour la période 1953-1999 le bilan de masse moyen (exprimé sous forme d'une
lame d’eau donc en métres w.e.”) est de -0.7 m w.e./an pour Sarennes, -0.33 m w.e./an pour
St Sorlin et seulement -0.1 m w.e./an pour Argentiére. De plus, une rupture de pente apparait
dans la série des bilans de masse au début des années 1980. Les bilans de masse sont équilibrées
(St Sorlin), positifs (Argentiére) ou légérement négatif (Sarennes, Hintereisferner) entre 1954 et
1981, tous fortement négatifs ensuite (Vincent, 2002; Vincent et al., 2004). Cette cohérence entre
glaciers démontre qu’ils répondent & un signal climatique commun.

En étudiant séparément le bilan de masse hivernal et estival de deux glaciers éloignés de
150 km (Sarennes et Claridenfirn), cette rupture de pente a partir de 1981 a pu étre expliquée
par une augmentation forte du taux d’ablation. Ceci confirme la sensibilité des glaciers alpins
aux variations de température (Vincent et al., 2004).

En conclusion, les variations de longueur des glaciers alpins ne sont pas synchrones. Une
tendance au recul du front est toutefois sensible depuis la fin du petit age de glace (1850).
Les séries de bilans de masse concordent entre les différents glaciers et permettent d’expliquer
leur déclin récent par 'augmentation des températures estivales. Ce signal n’est pas uniquement
observé pour les glaciers de l'arc alpin mais peut étre généralisé & presque tous les massifs de
montagne.

1.3.2 Variations régionales autour du théme du recul des glaciers

A partir de 'année géophysique internationale (1957-1959) et surtout depuis le début des
années 1960, les mesures glaciologiques se sont développées hors de I’Europe (Dyurgerov, 2002).
Les séries de mesures ne sont pas toujours continues, les interruptions ayant parfois des origines
politiques comme dans le cas du glacier Abramov (Kyrgyzstan) ou les études glaciologiques ont
cessé en 1999 suite & 'attaque de la station scientifique par des opposants au gouvernement.

Le suivi de la majorité des glaciers se fonde sur des mesures in situ du bilan de masse a partir
de balises dans la partie basse et de carottages dans la zone d’accumulation (Braithwaite, 2002).
Mais ce n’est pas la seule possibilité et un panorama détaillé des différentes méthodes sera dressé
au chapitre 2.

Quelles que soient les méthodes de mesures, & de rares exceptions prés, la tendance est la
méme dans beaucoup de régions du monde. Les glaciers sont en net recul depuis le petit age
de glace. Cela apparait souvent nettement dans le paysage sous la forme de larges moraines qui
marquent 'avancée maximale des glaciers au milieu du XIX®™¢ (figure 1.7).

Pour la période récente, ce recul a été confirmé par des observations détaillées dans différentes
régions du monde. De plus, lorsque ces études distinguent plusieurs périodes, presque toutes
concluent que les pertes de masse des glaciers s’accélérent avec le temps. C’est le cas pour des
régions aussi éloignées que I’Alaska (Arendt et al., 2002), la Patagonie (Rignot et al., 2003),
les Andes (Arnaud et al., 2001; Francou et al., 2004), I’Asie centrale (Khromova et al., 2003;
Shahgedanova et al., 2005) ou les Alpes (Paul et al., 2004). Dans les régions tropicales, nombre
de petits glaciers sont sur le point de disparaitre (Francou et al., 2003). A ’échelle globale, cette
accélération des pertes se situerait a la fin des années 1980 (Dyurgerov, 2003).

L ’hypsométrie désigne la répartition des surfaces d’un glacier en fonction de Ialtitude.

“w.e. est la notation classique pour water equivalent donc équivalent en eau



FiGc. 1.7 — Moraine du petit dge de glace en Himalaya. Cette moraine est un véritable sque-
lette externe du glacier et permet de reconstituer son volume il y a environ 150 ans. D’aprés
http ://www.glims.org.

Un bémol doit étre apporté a ce paysage semble-t-il uniforme (figure 1.8). En Scandinavie et
en Nouvelle-Zélande, certains glaciers montrent un bilan de masse positif (Tvede & Laumann,
1997; Chinn, 1999; IPCC, 2001). Le point commun de ces deux régions est Uinfluence d’un
climat maritime. L’accumulation joue un réle important pour la détermination du bilan annuel.
Des précipitations accrues, en lien avec une intensification du cycle hydrologique, expliquent ces
bilans de masse positifs.
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Fi1G. 1.8 — Bilan de masse cumulé de 8 glaciers situés dans des régions climatiques différentes.
Hintereisferner (Alpes autrichiennes), Nigardsbreen (Norvége), Tuyuksu (Tien Shan, Kazakhs-
tan). D’aprés IPCC (2001).

A Texception de ces quelques glaciers sous influence océanique, les inventaires a 1’échelle de
la planéte concluent tous & des pertes de masse importantes des glaciers de montagne (IPCC,



2001). Les glaciers montrent une réaction croissante aux variations climatiques et donc une accé-
lération de leur déclin. Ils témoignent aussi d’une intensification du cycle hydrologique puisqu’a
la fois 'accumulation et I’ablation augmentent (Dyurgerov, 2003). Cette évolution rapide a des
conséquences importantes aux échelles locales comme globales.

1.4 Conséquences du recul des glaciers

Le déclin de ’ensemble des glaciers a des conséquences globales, parce qu’ils contribuent &
I’élévation du niveau marin, mais aussi locales car ils constituent une ressource en eau et en
énergie importante pour de nombreuses populations.

1.4.1 Contribution a la hausse du niveau marin

A T’échelle du quaternaire, ce sont surtout les fluctuations des calottes polaires qui contrdlent
I’élévation du niveau marin. L’analyse des isotopes de l'oxygéne des carottes sédimentaires a
montré qu’en période de maximum glaciaire, la teneur en 180 dans les eaux océaniques est plus
élevée qu’actuellement. Ceci s’explique par le stockage d’une grande quantité d’eau aux poles
sous forme de glace appauvrie en '80. La croissance des calottes polaires explique que le niveau
marin ait été 120 m plus bas au dernier maximum glaciaire, il y a 18000 ans environ (Jouzel
et al., 2002).

Le niveau des mers monte de 1.5 + 0.5 mm/an environ (IPCC, 2001) depuis le début du siecle
(figure 1.9). Cette montée s’accélére pour atteindre prés de 3 mm/an pour la période 1993-2003
(Cazenave & Nerem, 2004). Jusqu’a peu, certains auteurs (Cabanes et al., 2001) pensaient que la
contribution stérique (effet de dilatation des eaux dont la température augmente) expliquait la
majorité de cette montée. Miller & Douglas (2004) puis Lombard et al. (2005) ont revu récemment
a la baisse le role de la dilatation suggérant que le déclin de la cryosphére est le principal
responsable de la hausse du niveau marin. A ces courtes échelles de temps, la contribution des
calottes polaires est faible ou du moins discutée (IPCC, 2001; Rémy et al., 2002; Thomas et al.,
2004; Davis et al., 2005). En revanche, leur retrait rapide fait des glaciers de montagne I'un des
principaux acteurs de I’élévation actuelle.

La détermination de la contribution des glaciers est un exercice difficile. Il s’agit d’estimer
I’évolution de la masse de 160000 glaciers répartis sur toute la planéte. C’est Meier (1984) qui le
premier souligne que les glaciers de montagne et les petites calottes ont un effet significatif sur
le niveau des mers. D’aprés cette étude, ils sont a I'origine de 0.46 + 0.26 mm/an de I’élévation
des océans entre 1900 et 1961. Cette estimation, comme celles qui suivront, utilise un inventaire
des glaciers a la surface du globe et extrapole les mesures de bilan de masse de quelques glaciers
"modeles" (Braithwaite & Raper, 2002). Une estimation plus récente (Dyurgerov, 2003) révise
la contribution des glaciers pour des périodes plus récentes : 0.15 mm/an en 1961-1976, 0.24
mm /an en 1977-1987 et 0.41 mm/an en 1988-1998 soit 10, 16 et 27% de ’élévation totale.

Pourtant, plusieurs études récentes suggérent que la fonte des glaciers pourrait étre plus
importante. Arendt et al. (2002) ont montré que I'amincissement des glaciers d’Alaska pour la
période 1995-2001 est équivalent a 0.27 mm/an d’élévation du niveau des mers (figure 1.10). La
contribution des champs de glaces Nord et Sud de la Patagonie est de 0.1 mm/an (Rignot et al.,
2003) et celle des petites calottes de glace de I’Arctique canadien de 0.064 mm/an (Abdalati
et al., 2004). La fonte des glaciers de la péninsule antarctique (qui sont séparés de la calotte



polaire) pourrait expliquer 0.1 mm/an (Rignot et al., 2005). A elles seules, ces quatre régions
contribueraient donc & 0.53 mm /an ce qui dépasse les 0.41 mm/an proposés par Dyurgerov (2003).
Le décalage temporel entre les différentes études peut expliquer partiellement ces différences. Le
tableau 1.3 synthétise les études les plus récentes et détaille les contributions de différentes régions
englacées (les calottes polaires ont été incluses). Ce tableau n’est pas exhaustif, certaines régions
(’'Himalaya par exemple) n’ayant pas fait 'objet d’inventaires récents.
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FiG. 1.9 — Elévation du niveau moyen des mers depuis 1880 (& gauche, synthése des données
marégraphiques Church et al. (2004)) et pour la période 1993-200/ (a droite a partir de ’altimétrie
satellitaire, Do Minh, communication personnelle).
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FiG. 1.10 — Variation d’épaisseur des glaciers d’Alaska (a gauche) et du champ de glace Sud de
la Patagonie (a droite) en fonction de laltitude. Ces courbes montrent pour les deux régions un
amincissement marqué o basse altitude. Ces figures ont été adaptées de celles publiées par Arendt
et al. (2002) et Rignot et al. (2003). Pour I’'Alaska c’est le changement d’épaisseur total qui est
montré alors que pour la Patagonie c’est le taur annuel de variation d’épaisseur.



TaB. 1.3 Contribution de quelques régions englacées a l’élévation du niveau des mers. A désigne
I’Antarctique. On notera que les incertitudes sont rarement fournies et, lorsqu’elles existent, nous
semblent peu réalistes (a l'exception de la barre d’erreur de Arendt et al. (2002)).

Région Contribution (m/an)  Période  Incertitude Référence

Alaska 0.27 1995-2001 + 0.1 Arendt et al. (2002)
Patagonie 0.1 1995-2000 + 0.01 Rignot et al. (2003)
Arctique canadien 0.06 1995-2000 Abdalati et al. (2004)
Péninsule A. 0.1 1995-2004 Rignot et al. (2005)
Groenland 0.2 1997-2003 Krabill et al. (2004)
A. de I'Ouest 0.2 2002-2003 Thomas et al. (2004)
A. de I'Est -0.12 1991-2004 + 0.02 Davis et al. (2005)
Total Glaciers 0.53

Total Cryosphére 0.81

Les projections pour le siécle & venir sont entachées de fortes incertitudes. Elles se fondent sur
I'estimation de la sensibilité des glaciers a 1’élévation de la température et sur des scénarios de
changement climatique. Toutes ces projections prédisent une contribution croissante des glaciers
a l’élévation du niveau des mers qui accompagnera la disparition de 1/4 des glaciers d’ici 2050
et de la moitié d’ici 2100 (Kuhn, 1993; Oerlemans et al., 1998).

1.4.2 Impact hydrologique : perturbation de la ressource en eau

Un rapport récent, publié par le WWF, dresse un état des lieux de I'évolution des glaciers
en Himalaya (WWF, 2005). Une des conclusions les plus alarmantes de ce rapport concerne le
déclin de la ressource en eau douce pour cette région du globe. Pendant la saison séche et I'étiage
des riviéres, une partie substantielle du débit des riviéres provient de la fonte des neiges et des
glaciers. Les glaciers jouent un role tampon en stockant I’eau sous forme solide en saison humide
et en la restituant sous forme liquide en saison séche. Cette eau de fonte alimente les populations
indiennes, chinoises et népalaises et est cruciale pour leur boisson, irrigation et industrie. Le
déclin des glaciers devrait, lors des prochaines décennies, engendrer des débits plus importants
des riviéres, conduisant a un accroissement du nombre d’inondations et de glissements de terrain
(IPCC, 2001). En revanche, sur le long terme, la réduction de la taille et du nombre des glaciers
empéchera qu’ils jouent leur role régulateur des débits. Ainsi, le débit du Gange en Inde pourrait
étre divisé par trois pour la période juillet-septembre. L’approvisionnement en eau de 500 millions
de personnes et d'un tiers des zones irriguées de I'Inde seraient alors perturbés.

Des conclusions similaires peuvent étre tirées pour les régions andines, notamment dans la
Cordillere Royale bolivienne. La aussi, les glaciers régulent les débits alimentant la ville de La
Paz et les cultures de I’Altiplano entre mai et septembre, la saison séche (Ribstein et al., 1995).

Plus de la moitié des étres humains dépendent plus ou moins directement de I’eau qui descend
des montagnes. Le déclin actuel et futur des glaciers va donc engendrer de forts déséquilibres



hydrologiques qui auront des conséquences humanitaires et écologiques majeures. Prévoir ces dés-
équilibres pour mieux les anticiper (faute de pouvoir les empécher) semble un objectif prioritaire
pour la recherche en glaciologie.

1.4.3 L’accroissement du risque glaciaire

Au sein de la famille des risques naturels, le risque glaciaire n’occupe pas une place centrale.
Les catastrophes engendrées par les glaciers ont des ampleurs plus faibles que celles occasionnées
par les sécheresses, les séismes, les cyclones ou les tsunamis. De plus, elles touchent des régions
de haute montagne généralement peu peuplées. Pourtant, le risque glaciaire existe et devrait
s’accentuer dans les décennies & venir & cause du retrait des glaciers.

Il ne s’agit pas ici d’établir un inventaire exhaustif des risques liés aux glaciers. Un tel inven-
taire a été établi récemment pour les Alpes francaises (Buisson et al., 1999). La figure 1.11 est
une synthese illustrant quelques risques liés au glacier. De ce rapport, quatre principaux risques
émergent et sont brievement décrits.

TROIS SCENARIOS POUR UNE CATASTROPHE

B LES VIDANGES DE LACS
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FiG. 1.11 — Les différents risques associés auz glaciers (extrait du “Monde” du 26 juin 2002).
Ces différents phénoménes ont été étudiés dans le cadre du projet européen GLACIORISK
(http ://glaciorisk.grenoble.cemagref.fr/).

1.4.3.1 La vidange de lacs pro- et supra- glaciaires

En se retirant, les glaciers laissent & leur front des moraines jouant le role de barrages naturels.
Les eaux de fonte s’accumulent alors dans des lacs & l'avant ou méme sur le glacier. Mais la
barriére morainique est souvent mal consolidée et son étanchéité est mise a mal lors de la fonte
de la glace morte qu’elle peut contenir (Lemarchand, 2002). La figure 1.12 montre un lac pro-
glaciaire en cours de développement au front de la Mer de Glace (massif du Mont Blanc). Des
lacs supra-glaciaires sont aussi en croissance comme celui de Rochemelon dans les Alpes.

La rupture de la barriére morainique (fonte de la glace morte, vague créée par la chute
d’un bloc de glace) libére une grande partie de 'eau du lac qui s’écoule vers le vallée sous la



forme de lave torrentielles trés rapides et dévastatrices. Le débordement de la lagune Palcacocha
(Cordillere Blanche, Pérou) a ainsi détruit une partie de la ville de Huaraz (Pérou) en 1941. 7000
personnes disparurent lors de cette catastrophe.

Fia. 1.12  Lac pro-glaciaire en cours de développement au front de la Mer de Glace. Les eaux
des deuzx lacs sont retenues par des dépdts morainiques récents et mal consolidés. Le lac le plus
proche du glacier érode le front glaciaire a sa base ce qui peut provoquer des chutes de blocs de
glace. Photo J. Nomade http ://meije.univ-savoie.fr/jnomade/jnoma.htm.

Avec le retrait accéléré des glaciers et la montée des températures, la fréquence de ces événe-
ments devrait augmenter. Une surveillance accrue est donc nécessaire et permet, quand le danger
devient trop important, de procéder & des vidanges contrélées de ces lacs comme dans le cas de
Rochemelon lors de I'été 2004 (figure 1.13).

1.4.3.2 Vidange de poches d’eau sous-glaciaires

Un autre risque est la vidange de poches d’eau situées a l'intérieur du glacier. En 1892, une
poche d’eau de 200000 m? d’eau au sein du glacier de Téte-Rousse s’est rompu, emportant prés
de 100000 m? de glace et 300000 m? de roches et débris. La vitesse de la lave torrentielle, qui a
détruit une partie du village du Fayet (prés de Saint Gervais en Haute-Savoie), a été estimeée a
14 m/s.

Nous détaillerons dans le chapitre 6, le cas particulier du lac sous-glaciaire de Grimsvétn dont
la vidange quasi-périodique engendre elle aussi des crues dévastatrices.

1.4.3.3 Risque sismique associé au recul des glaciers.

Une étude récente montre que le retrait des glaciers pourrait provoquer des séismes (Sauber
& Molnia, 2004). Quand le glacier se retire, la charge qu’il exergait sur les roches sous-jacentes
disparait ce qui facilite le déclenchement de séismes. Un séisme de magnitude 7.2 en 1979 pourrait
avoir été déclenché par le rapide retrait des glaciers en Alaska.
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FiG.1.13  Egztrait du “Monde” du 9 octobre 2004. Le lac supra-glaciaire de Rochemelon (Vanoise)
est apparu au milieuw des années 1980 et ne cesse de croitre depuis. Les fortes pertes d’épaisseur
du glacier au cours des étés 2003 et 2004 ont conduit le lac a des niveauz alarmants. Des vidanges
du lac permettent d’éviter son débordement et de protéger les communes situées en aval.

1.4.3.4 Chute de séracs

8 sont un dernier type d’accident glaciaire. Ce processus est parfai-

Enfin, les chutes de séracs
tement naturel, résultat de la fracturation du glacier et de son écoulement. Cet aléa se transforme
en risque quand les hommes (alpinistes le plus souvent) s’en approchent de trop prés ou quand le
sérac tombe dans un lac glaciaire. Les chutes de séracs hivernales peuvent déstabiliser le manteau

neigeux et déclencher des avalanches.

Dans un contexte de fort déclin, les risques liés aux glaciers sont de plus en plus importants.
C’est surtout le rapide développement de fragiles lacs au voisinage des glaciers qui est le plus
préoccupant. Nous verrons que l'imagerie satellitaire peut contribuer a la surveillance de ces
zones A risques.

1.4.4 Impacts économique et touristique

L’énergie hydroélectrique est fondamentale pour 1’économie de nombreux pays (Népal, Boli-
vie, Norvege ou Islande par exemple). La réduction programmeée des débits de nombreux cours
d’eau risque donc de poser des problémes énergétiques importants pour des pays en forte crois-
sance économique. L'irrigation des cultures pourrait, elle aussi, souffrir de ces débits plus faibles.

8Un sérac est un bloc de glace provenant du morcellement du glacier par un réseau de crevasses. Sa taille peut
atteindre celle d’'un immeuble de 3 ou 4 étages.



Les glaciers attirent et fascinent chaque année de nombreux touristes dans des sites comme
le Montenvers au dessus la Mer de Glace. Avec son retrait, le glacier se couvre de roches et
poussiéres et se transforme progressivement en glacier noir, perdant son attractivité. En Bolivie,
I'unique station de ski (la plus haute du monde!) sur le glacier de Chacaltaya ne fonctionne plus
depuis une dizaine d’années car c’est de la glace vive qui affleure. En Suisse, une station de ski
s’appréte méme & emballer une partie d'un glacier pour le protéger de la forte fonte estivale! Nos
tentatives pour limiter les conséquences du réchauffement climatique souligne notre impuissance
a lutter contre les causes...

1.5 Conclusions

Ce chapitre nous a permis de présenter les glaciers, les premiers développements de la science
qui les étudie et leur place au sein du systéme climatique. Les glaciers entretiennent une relation
étroite avec le climat :

Le glacier est tout d’abord un acteur climatique. A 1’échelle locale, cette masse de glace
a 0°C (au plus) entretient un microclimat froid qui limite la fonte et facilite les précipitations
solides. Ceci lui permet de s’auto-entretenir : il crée en effet autour de lui les conditions néces-
saires a son maintien. A I'échelle globale, les glaciers peuvent aussi étre acteurs de changements
climatiques brutaux. Ainsi, un apport accru d’eau douce dans 1I’Atlantique Nord, lié & la fonte
des glaciers des régions arctiques et du Groenland, pourrait ralentir la circulation thermohaline
modifiant la distribution des climats & ’échelle planétaire.

Mais les glaciers de montagnes constituent aussi d’excellents indicateurs climatiques car :

— leur bilan de masse répond chaque année aux fluctuations de paramétres climatiques comme
les températures ou les précipitations. C’est leur caractére “tempéré” (décrit plus haut) qui
explique cette réactivité.
La morphologie glaciaire répond, elle, en quelques dizaines d’années & des changements
du climat. Cette échelle de temps est perceptible par I'homme et voisine de celle des
changements climatiques qui affectent la planéte depuis un peu plus d’un siécle. Dans
certains cas, ces changements morphologiques menacent les hommes ou leurs activités.

Mais avant d’utiliser le glacier comme indicateur climatique ou d’étudier l’adaptation de sa
dynamique & une nouvelle morphologie, il convient de comprendre son fonctionnement en régime
stationnaire. Le chapitre suivant nous permet donc de présenter les définitions de base concernant
un glacier type, ’équilibre entre l’accumulation et I'ablation, les lois qui régissent son écoulement.
Une attention particuliére sera dédiée aux techniques de mesures in situ.






Chapitre 2

Naissance, vie & mort d’un glacier de
montagne
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La figure 2.1 définit les principales zones d’un glacier de montagne. Le but de ce chapitre est
de détailler les différents processus qui contrdlent le fonctionnement du glacier et les méthodes
qui permettent de les étudier. Les méthodes satellitaires seront détaillées au chapitre 3.
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Fia. 2.1  Coupe longitudinale d’un glacier de montagne fictif. Adapté d’une figure du site internet
du Laboratoire de Glaciologie et Géophysique de I’Environnement (LGGE) hitp ://www-lgge.ujf-
grenoble.fr.
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2.1 Naissance & mort de la glace : accumulation vs ablation

Le volume du glacier et son évolution d’une année sur 'autre dépendent d’un équilibre entre
Iaccumulation de la neige (principalement a haute altitude) et Pablation de neige et de glace
(essentiellement & basse altitude).

2.1.1 L’accumulation et la formation de la glace

L’accumulation comprend tous les processus qui apportent de la masse au glacier : chutes de
neige, apports des pentes voisines par les avalanches et le vent ou regel de la pluie dans le glacier.

La figure 2.2 illustre la transformation de la neige en glace. La neige se métamorphose sous
Ieffet de la température, du vent, des cycles fonte-regel et de la compaction. Elle devient alors le
névé. Cette transformation est rapide (quelques mois au maximum) pour les glaciers tempéres.
Le passage du névé a la glace est plus lent et c’est sa densité (au dela de 830 kg m~3) et I'absence
de circulation d’air qui permettent de distinguer la glace du névé (Paterson, 1994).
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Fic. 2.2 De la neige a la glace, la transformation du manteau neigeux. Les photographies de
droite montrent, du haut vers le bas, un flocon de neige, des grains de neige transformée (névé)
et des cristaux de glace en lumiére polarisée et analysée. Sources : LGGE, Cenitre d’Etude de la
Neige (Météo France) et Rémy (2003).

La durée de cette transformation de la neige en glace dépend des conditions climatiques
(température, taux de précipitation). Elle varie entre quelques années pour les glaciers tempérés
(5 ans pour le Upper Seward Glacier en Yukon (Alaska), 13 ans pour la zone d’accumulation de
la Mer de Glace d’aprés Vallon et al. (1976)) et atteint plusieurs centaines d’années au centre



des calottes polaires.

2.1.2 Les processus d’ablation

Différents processus sont & l'origine de perte de masse pour un glacier, ce qu’on désigne par
ablation.

— la fonte intervient lorsque le bilan énergétique en surface du glacier est positif (le glacier
recoit plus d’énergie qu’il n’en perd) et que sa température est de 0°C. Les bédiéres' ou les
moulins? sont des manifestations de cette fonte. Plus rarement, la fonte peut se faire a la
base du glacier. Cette quantité (de I'ordre de quelques millimétres par an) est négligeable
pour la plupart des glaciers (Paterson, 1994). Elle peut étre importante pour des glaciers au-
dessus de zones de fort flux géothermique. Nous verrons le role de cette fonte géothermique
dans le cas d’un lac sous-glaciaire de la calotte du Vatnajokull en Islande (chapitre 6).

— la sublimation (passage directement de I’état solide & la vapeur d’eau) intervient quand
le bilan d’énergie est positif mais que l'air atmosphérique est sec (Sicart, 2002, p. 36).
Elle nécessite 8 fois plus d’énergie que la fonte (Paterson, 1994, p. 58). Pour une quantité
d’énergie donnée, la sublimation s’accompagne donc de pertes de masse 8 fois plus faibles
que la fonte. De ce fait, elle joue un réle important pour le bilan de masse des glaciers ou
elle intervient comme les glaciers tropicaux (Wagnon et al., 2003).

Le vent peut contribuer a ’ablation en chassant la neige.

— Les glaciers qui atteignent la mer ou se terminent dans un lac perdent aussi de la masse
par vélage des icebergs. La figure 2.3 montre une photo d’un tel vélage dans le partie
Sud de la calotte du Vatnajokull en Islande. L’intensité du vélage est déterminée par la
vitesse de I’écoulement glaciaire.

FiG. 2.3 — Vélage d’icebergs dans le Jokulsdrlon, au pied du glacier du Breidamerkurjokull (Vat-
najokull, Islande). Photo H. Bjérnsson.

Pour la fonte et la sublimation ce sont les flux énergétiques a la surface du glacier qui vont
controler leur intensité. En effet, pour un glacier tempéré (a la température de fusion), tout

1 .
torrent en surface des glaciers
2chenaux verticaux qui permettent a I'eau de fonte de pénétrer au coeur du glacier



excés d’énergie en surface induit un changement d’état. Le bilan d’énergie a la surface du glacier
est controlé par les flux radiatifs (courtes et grandes longueurs d’onde) et les flux turbulents
(chaleur latente et sensible). La radiation nette & courte longueur d’onde (solaire) est la principale
source d’énergie a la surface des glaciers (Sicart, 2002; Vincent et al., 2005a) ce qui explique que
I'albédo® soit une variable clef pour le bilan d’énergie. Lorsque le glacier est recouvert de neige
fraiche (fort albédo), I'énergie courte longueur d’onde est fortement réfléechie par la surface et
le glacier est protégé de I'ablation. En revanche, quand de la glace ou de la neige vieille (riche
en poussiéres) affleurent en surface, une partie importante de I’énergie solaire est absorbée et

I'ablation augmente.

La partie du glacier otli, en une année, I’accumulation excéde 1’ablation est nommeée zone
d’accumulation. Le reste du glacier correspond a la zone d’ablation (figure 2.1). Ces deux zones
sont séparées par une limite théorique ou le bilan est nul, c’est la ligne d’équilibre. L’altitude de
cette ligne varie chaque année pour chaque glacier mais reste homogéne au sein d’une région cli-
matique. Elle est en moyenne de 1200 m en Islande, 2800 m dans les Alpes et au-dessus de 5000 m
dans les Andes et en Himalaya. L’équilibre entre les processus d’ablation et d’accumulation vont
déterminer le bilan de masse du glacier.

2.1.3 Le bilan de masse : indicateur de I’état de santé du glacier

L’évolution depuis 1850 des glaciers alpins (chapitre 1) nous a montré que leur longueur (ou
leur surface) n’est pas directement un bon indicateur climatique. En effet, pour deux glaciers voi-
sins donc soumis au méme forgage climatique, les fluctuations du front sont rarement identiques
et synchrones. En revanche, I'évolution du stock de glace contenu dans un glacier (son bilan
de masse) est directement liée aux variations de 'accumulation (donc des précipitations) et de
I'ablation (donc des flux énergétiques et des températures). Les séries de bilan de masse glaciaire
et la distribution spatiale de ces bilans (en fonction de l'altitude notamment) permettent donc
de détecter des changements climatiques.

Dans cette partie, nous définirons les différents termes du bilan de masse avant de voir les
différentes approchent qui permettent de I’évaluer.

2.1.3.1 Bilan de masse : définitions

En un point i du glacier, le bilan de masse b; s’exprime comme la différence entre I’accumu-
lation et 1’ablation :

b; = accumulation; — ablation; (2.1)

Un bilan de masse est le plus souvent ramené a une unité de surface et s’exprime sous forme
d’équivalent en eau (noté w.e.). Le bilan de masse est, si possible, calculé chaque année. Son
unité est donc le métre par an (m w.e./an).

La convention est de calculer le bilan de masse a la fin de la saison d’ablation (septembre
ou octobre dans les Alpes par exemple). Or, I’ablation ne s’arréte pas au méme moment chaque
année et en chaque point du glacier. Théoriquement, le bilan devrait donc étre calculé chaque
année pour une durée différente ne valant pas exactement 365 jours (Paterson, 1994). En pratique,

*11 varie entre 0.9 (neige fraiche) et 0.2 pour la vieille glace (Sicart, 2002)



la mesure de bilan de masse se fait sensiblement & la méme époque en se calquant sur l'année
hydrologique (1¢" octobre au 31 septembre dans les Alpes).

Pour certains glaciers, des mesures a la fin de la saison d’accumulation (1'hiver le plus souvent),
permettent de distinguer un bilan de masse hivernal et estival. La figure 2.4 représente I’évolution
des bilans hivernaux et estivaux au cours d'une année hydrologique.
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Fic. 2.4  Définition des principauz termes du bilan de masse et leur évolution au cours d’'une
année hydrologique. Adapté de Paterson (1994).

Le bilan hivernal est positif et surtout controlé par I’accumulation. L’ablation hivernale est li-
mitée car la radiation solaire incidente, déja faible, est majoritairement réfléchie vers ’espace par
la couverture neigeuse a albédo élevé. Le bilan estival est négatif et essentiellement contrélé par
I'ablation. Pour I'année choisie sur la figure 2.4, 'accumulation dépasse 1’ablation et le bilan de
masse annuel est positif. Ce type de nomenclature, valable pour les glaciers des latitudes tempé-
rées, ne s’applique pas simplement & d’autres glaciers pour lequel le schéma hiver = accumulation,
été — ablation ne vaut pas. C’est le cas des glaciers des Andes tropicales ol accumulation et abla-
tion se produisent toute 'année. En Bolivie par exemple, I'hiver (juin a septembre) est aussi la
saison séche...

Disposer de bilans de masse hivernaux et estivaux est important pour comprendre les causes
des variations du bilan de masse annuel. Ainsi, Vincent et al. (2004) montre que c’est une forte
ablation estivale qui explique les bilans de masse négatifs des glaciers alpins.

Pour passer du bilan de masse ponctuel (b;) a celui du glacier (b), il suffit d’intégrer I’équa-
tion 2.2 pour tout le glacier. Pour conserver une quantité équivalent a une lame d’eau (m w.e.),
on divise par la surface totale du glacier (notée S) :

1
_ L[y as, 2.2
b S/des (2.2)

2.1.3.2 Meéthode glaciologique

Cette méthode se fonde sur des mesures in situ de I’accumulation et de I’ablation. En zone
d’accumulation, le bilan de masse local est déterminé par des carottages et des mesures de densité.



En zone basse, des balises de plusieurs meétres sont ancrées dans le glacier et leur émergence (qui
augmente chaque année) permet de déterminer la lame de glace qui a été perdue (figure 2.5).
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FiGg. 2.5  Méthodes de mesure du bilan de masse en zone d’accumulation (4 gauche) et en zone
d’ablation (a droite) pour l’hiver et pour toute l’année budgétaire. Le bilan estival s’obtient par
la différence des deuz. Dans les Alpes, les mesures sont réalisées en septembre d’une année (t)
puis en mai et septembre de l’année suivante (t+1). Adapté d’aprés Siz (2000).

Disposant d’un nombre limité d’observations, le bilan de masse (b) s’obtient en discrétisant
I'équation 2.2 (Braithwaite, 2002) :

1 n
_* 5S 2.
b S;bzé& (2.3)

ol b; est le bilan de masse représentatif de toute la zone §S;. Classiquement, b; est estimé
en moyennant les résultats de plusieurs balises ou carottage pour chaque gamme d’altitude. La
courbe hypsométrique fournie la surface 0S;. A basse altitude, les valeurs de b; peuvent étre
aussi négatives que -10 m w.e./an. La figure 2.6 est une carte des bilans de masse a la surface du
glacier Zongo (Bolivie) pour I'année 2000-2001 et illustre le gradient des bilans avec I'altitude.
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Fi1G. 2.6  Distribution des bilans de masse sur le glacier Zongo (Cordillére royale, Bolivie) pour
l'année hydrologique 2000/2001. L’intégration pour l’ensemble du glacier conduit & un bilan de
masse positif de 0.57 m w.e pour cette année hydrologique caractérisée par des fortes précipitations
(+20% par rapport a la moyenne). D’aprés Berthier et al. (2001).



Les incertitudes sur la mesure glaciologique du bilan de masse sont liées a :

— T'utilisation d’un nombre limité de sites de mesure alors que le bilan varie spatialement ;
la difficulté d’échantillonner certaines zones du glacier : par exemple & haute altitude ou
les zones fortement crevassées ;
les erreurs pour chaque point de mesure (notamment dans les carottages d’accumulation).

Les auteurs s’accordent pour attribuer une erreur totale de 0.2 & 0.4 m (w.e.) a la mesure

annuelle des bilans par la méthode glaciologique (Six, 2000; Sicart et al., sous presse).

2.1.3.3 Meéthode des flux

La figure 2.7 représente les flux de glace & travers une section donnée du glacier. La conser-
vation de la masse au sein de cette portion du glacier s’écrit (Reynaud et al., 1986; Oerlemans,
2001) :

Si—=F,—F;1+8 x — 2.4

7 at 7 +1 7 0; ( )

ol §; est la surface du glacier compris en x; et x;11, F; est le flux & travers la section transversale
x; du glacier, h; est ’épaisseur du glacier et p; la densité.

Cette équation traduit le fait qu’a flux constant, un bilan de masse positif va provoquer un
épaississement du glacier. Le méme résultat peut étre obtenu & bilan de masse constant par
un flux plus fort en amont qu’en aval. Pour un glacier a 'état stationnaire (aucune variation
d’épaisseur), la différence des flux est équilibré par le bilan de masse. Ceci explique les bilans
trés négatifs dans la partie terminale du glacier, zone o I’épaisseur et la vitesse d’écoulement
diminuent fortement (donc F; » F;;1).
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FiGc. 2.7 Bilan de masse b; d’une portion d’un glacier de vallée. L’azxe z indique la verticale alors

que laze des z est dirigé dans le sens d’écoulement du glacier. Voir le texte pour la signification
des symboles. D’aprés Oerlemans (2001).

On peut donc déduire le bilan de masse de cette portion de glacier comme :

Fii1 —F, Ol
bi = py [ L 2.5
p< Dy at) (25)

Avec cette méthode d’évaluation du bilan de masse, il faut connaitre pour deux profils trans-
versaux du glacier les vitesses annuelles en surface, les épaisseurs et leurs variations au cours de



la période étudiée. Une hypothése sur le profil de vitesse en profondeur doit aussi étre faite pour
déterminer les flux & travers une section du glacier. Cette méthode est donc contraignante et les
données sont rarement réunies pour les appliquer. Reynaud et al. (1986) ont pu l'appliquer &
deux glaciers dans les Alpes (Gébroulaz en France et Unteraargletscher en Suisse) obtenant des
résultats cohérents avec des mesures par la méthode glaciologique sur des glaciers voisins.

Plus récemment, cette méthode a été appliquée en utilisant des mesures de télédétection. Des
cartes topographiques précises et des vitesses annuelles de surface sont déduites de couples de
photographies aériennes et couplées a une topographie du lit rocheux pour déduire, en chaque
point du glacier, les termes de droite de ’équation 2.5. Cette approche (Gudmundsson & Bauder,
1999; Kéddb & Funk, 1999) a été testée pour deux glaciers en Suisse et les résultats sont relati-
vement décevants, notamment parce quune hypotheése forte doit étre faite sur la distribution de
la vitesse verticale. Des résultats plus encourageants ont été obtenus en couplant cette approche
a un modele d’écoulement du Haut Glacier d’Arolla (Hubbard et al., 2000). La limite de cette
méthode est qu’elle implique de connaitre la topographie sous-glaciaire, information rarement
disponible. Elle ne peut donc pas étre utilisée pour obtenir le bilan de masse de glaciers de
régions retirées, non étudiés in situ.

Cette méthode des flux est en revanche trés utilisée pour les immenses glaciers antarctiques
(Rignot & Thomas, 2002; Berthier et al., 2003). Au niveau de la ligne d’échouage, on compare
les flux entrants (a partir d’'une carte d’accumulation sur le bassin versant) aux flux sortants.
Comme le glacier commence & flotter, la vitesse peut étre considérée comme constante sur toute
I’épaisseur du glacier (pas de frottement a la base).

2.1.3.4 Meéthode géodétique ou photogrammeétrique

Une attention toute particuliére est accordée a cette méthode car elle a été utilisée dans cette
thése pour déterminer le bilan de masse des glaciers du Mont Blanc (Berthier et al. (2004) et
chapitre 5). Il s’agit ici de mesurer les changements d’épaisseur pour I’ensemble du glacier. En
effet, si ’équation 2.5 est intégrée pour tout le glacier de surface S, les termes de flux disparaissent

et le bilan de masse se déduit de :
b; = i 2.6
/ / i 2.6)

Ainsi, en comparant deux cartes topographiques du glacier établies a une ou plusieurs années
d’intervalle, le terme 88ht¢ est mesurée et le bilan de masse net peut étre déterminé. On notera que
cette approche ne fournit pas la distribution spatiale des bilans de masse (b;). Une hypotheése
doit étre faite sur la densité (p;) de la masse gagnée ou perdue. Si dans la zone d’ablation
cette question peut étre résolue simplement en utilisant une densité de 900 kg m™3, il n'y a
pas de solution simple pour la zone d’accumulation. Certains auteurs (Andreassen et al., 2002)
proposent d’utiliser également 0.9 argumentant que le matériel gagné ou perdu est de la glace.
Cela suppose implicitement un profil de densité constant en fonction de la profondeur (Singh
& Singh, 2001) et semble justifié si I'accumulation varie peu. D’autres auteurs utilisent eux une
densité de 0.65 (densité du névé) pour toutes les zones au-dessus de la ligne d’équilibre (Haag
et al., sous presse).

L’incertitude associée a cette mesure géodétique du bilan de masse dépend directement de
la précision des deux cartes qui sont comparées et de I'erreur sur ’estimation de la densité. La



précision de cette méthode va donc dépendre de la technique d’élaboration de la topographie
de surface du glacier. Cette topographie est le plus souvent représentée sous forme d’'un modéle
numeérique de terrain (noté MNT par la suite) qui est une représentation numérique du relief :
& chaque point d’une grille est associée une altitude. Les MNT des glaciers peuvent étre établis
par :

Photogrammeétrie analogique et maintenant numérique. Cette technique, utilisant
des photographies aériennes, est apparue au début du siécle. Deux photos aériennes de
la méme zone acquises de deux points de vue différents présentent des distorsions, c’est
I'effet stéréoscopique. La mesure de ces distorsions (ou parallaxe) permet de reconstituer la
topographie. Il s’agit donc d’identifier des points homologues sur le couple d’image ce qui
peut étre réalisé soit manuellement soit automatiquement par corrélation des images. La
précision des MNT est de 1’ordre de quelques dixiémes de meétre. Cette erreur est souvent
beaucoup plus forte dans la zone d’accumulation a fort albédo & cause du manque de
contraste radiométrique.

Photogrammeétrie numérique appliquée aux images satellites optiques. C’est la
transposition de la technique précédente a deux images satellites prises de points de vue
différents. Toutin (2001) propose une revue compléte de la génération de MNT & partir de
I'imagerie satellitaire. Jusqu’a notre travail, la comparaison de MN'T satellitaires n’a jamais
(2 notre connaissance) été réalisée pour estimer les variations d’épaisseur des glaciers.

— Interférométrie Radar, InSAR. Nous verrons au chapitre 3 ’application de cette tech-
nique a des images espacées d'un jour pour la détermination des vitesses de surface des
glaciers. Si la vitesse est connue ou si plusieurs couples d’images sont disponibles, elle per-
met de déterminer également la topographie des glaciers (Joughin et al., 1996). L’idéal
est d’acquérir deux images SAR* simultanément ce qui élimine la contribution de I'écou-
lement et permet de déduire directement la topographie (Rabus et al., 2003; Magntsson
et al., 2004). Nous utiliserons ce type de topographie sur des glaciers himalayens (topo-
graphie SRTM obtenue depuis la navette spatiale) et sur la calotte du Vatnajokull (MNT
EMISAR).

— altimétrie satellitaire ou aéroportée. La carte topographique est construite a partir
d’un nombre limité de profils altimétriques sur les glaciers (Echelmeyer et al., 1996; Baltsa-
vias et al., 1999). Le plus souvent ce n’est pas une carte qui est construite mais simplement
des profils voisins qui sont comparés (notamment en leur point de croisement). L’altimé-
trie radar, qui est adaptée pour les grandes calottes glaciaires (Rémy & Legrésy, 1998),
ne fonctionne pas sur les zones a fort relief donc les glaciers de montagne. L’altimétrie
laser aéroportée (voire satellitaire avec IceSAT (Zwally et al., 2002b)) est la technique la
plus adaptée pour le suivi de grand glaciers (Arendt et al., 2002) et excelle dans la zone
d’accumulation.

Le comparaison des topographies déduites de photos aériennes est actuellement ’estimation
la plus fiable du bilan de masse des glaciers (Paterson, 1994). Elle est d’autant plus précise que
la séparation temporelle entre les MNT est importante. Classiquement, les variations d’épaisseur
des glaciers sont mesurées a des intervalles de 5 & 10 ans. Cette méthode sert souvent de référence
pour tester et corriger les bilans de masse cumulés obtenus par la méthode glaciologique (Funk
et al., 1997; Andreassen et al., 2002). Il n’est pas rare que de larges différences soient observées,
le plus souvent imputées a des biais ou des problémes d’échantillonnage de la mesure de terrain
(Haag et al., sous presse).

4 Synthetic Aperture Radar pour radar a ouverture synthétique



La méthode géodétique est actuellement la plus prometteuse pour étendre les mesures de bilan
de masse a des régions difficiles d’accés. Mais les photographies aériennes offrent une couverture
limitée (typiquement 3 x 3 km?) et nécessitent I’acquisition de nombreux points de controle
au sol. De plus, il n’est pas toujours possible de faire voler un avion au coeur d'une chaine de

d’images satellitaires.

2.1.3.5 Meéthode hydrologique

Comme la méthode géodétique, cette méthode mesure seulement le bilan de masse net de
I’ensemble du glacier. Elle compare les gains sur le glacier par précipitations (P), aux pertes liées
a la fonte (mesurées par le débit Q) et a I’évaporation (&) :

b=P-Q-¢€ (2.7)

Simple par son principe, cette méthode est en pratique délicate a mettre en ceuvre. Les
difficultés sont liées a :

la forte variabilité spatiale des précipitations en zone de montagne et donc la difficulté de
les mesurer avec quelques pluviométres (Sicart, 2002).
lestimation de I’évaporation est loin d’étre simple (Paterson, 1994)

— il est nécessaire de séparer I’écoulement de ’eau de fonte du glacier du débit provenant des
surfaces non glaciaires (Sicart, 2002).

Des écarts importants sont constatés entre la méthode hydrologique et les précédentes, preés
de 100% d’écart dans I’étude de Haag et al. (sous presse) et 0.6 m/a (w.e.) selon Sicart et al.
(sous presse). Paterson (1994) souligne d’ailleurs que cette méthode ne devrait étre utilisée que
lorsqu’on ne peut pas faire autrement.

2.1.3.6 Meéthode énergétique : intégration du bilan d’énergie

La méthode énergétique de détermination du bilan d’énergie en est encore a ces balbutiements.
L’accumulation est déterminée de la méme maniére (donc avec les mémes incertitudes...) que pour
la méthode hydrologique. L’ablation est calculée a partir du bilan énergétique a la surface du
glacier. Une des difficultés est d’extrapoler & tout le glacier le bilan d’énergie car on ne dispose
en général que d’une mesure ponctuelle & une station météorologique (Sicart, 2002).

NB : Nous n’avons pas détaillé ici une derniére méthode qui utilise le suivi de laltitude la
ligne de neige en fin d’année hydrologique. Utilisant des données satellitaires, cette méthode sera
présentée au chapitre 3.

Au sein d'un glacier, la glace nait & haute altitude par densification progressive de la neige.
Elle disparait surtout dans la zone basse par fonte en surface principalement. Il existe donc un
déséquilibre spatial entre une zone haute qui devrait constamment s’épaissir et une zone basse
s’amincir. C’est ’écoulement de la glace soumise a la gravité qui permet au glacier de "garder la
ligne". Entre sa naissance et sa disparition, une particule de glace a donc une vie mouvementée...



2.2 La vie de la glace 7 Mouvementée...

La figure 2.8 montre I’écoulement schématique d’un glacier sur une coupe longitudinale. Avec
une morphologie aussi simpl(ist)e, la vitesse est plus forte a la surface qu’en profondeur et plus
rapide & la ligne d’équilibre qu’au sommet ou au front glaciaire. Nous verrons, dans cette partie,
quelles sont les méthodes qui ont permis de parvenir & cette connaissance de I’écoulement glaciaire
avant de décrire les mécanismes physiques qui expliquent cet écoulement.

Equilibrium lime
i

Fia. 2.8  Profil idéalisé de vitesse dans un glacier de montagne. On remarquera des vitesses
plus fortes au centre et prés de la zone d’équilibre. D’aprés Paterson (1994).

2.2.1 Mesure de ’écoulement glaciaire

Nous devons & Joseph Vallot les premiéres mesures in situ systématiques et pluri-annuelles
de I’écoulement glaciaire a la fin du siécle précédent (figure 1.4). Vallot place, le long d’un profil
transversal, des pierres peintes et revient chaque année les localiser. Il confirme ce qu’avait déja
indiqué L. Agassiz : la vitesse du glacier est plus rapide au centre qu’a sa périphérie.

La technique des pierres peintes est encore utilisée aujourd’hui mais manque de précision
puisque les pierres peuvent rouler indépendamment de la glace sous-jacente. De plus, des pierres
n’indiquent que la projection du vecteur vitesse parallelement a la surface du glacier (notée
‘7}) Aujourd’hui, c’est le positionnement répété de balises d’ablation enfoncées de quelques
métres dans le glacier qui permet de déterminer les vitesses de surface. Le DGPS® a remplacé
les techniques de positionnements classiques (triangulation). La figure 2.9 illustre comment des
balises ancrées dans le glacier permettent de mesurer a la fois les vitesses horizontales et verticales
de la glace. En régime stationnaire c’est & dire pour un glacier conservant la méme morphologie,
les vitesses d’enfouissement (notées 71) dans la partie haute doivent compenser 'accumulation,
les vitesses d’émergence (notées VT’) I'ablation dans les parties basses. C’est Reid (1896) qui le
premier propose des trajectoires qui s’enfonce dans la zone d’accumulation pour émerger dans la
zone d’ablation.

Lorsqu’il y a confluence de deux glaciers, leur glace ne se mélange pas (Lliboutry, 1964),
en accord avec un écoulement qui est laminaire. Les glaciers restent séparés par une zone de
glace souvent chargée de débris qui constituent une moraine médiane (figure 2.10). Du point de
I'écoulement, la situation est différente. Pour Lliboutry (1964, p. 461), les glaces “ne constituent
plus qu’un glacier unique au point de vue mouvement”. Ceci se vérifie effectivement pour la Mer
de Glace en aval de la confluence entre les glaciers du Tacul et de Leschaux. Cependant, pour
certains glaciers émissaires de la calotte du Vatnajokull (Breidamerkurjokull notamment), des

Y
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mesures d’écoulement réalisées pendant cette thése indiquent que chaque glacier conserve sa
dynamique propre (Bjornsson et al., 2005).
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FiG. 2.9 Mesure des vitesses dans les zones d’accumulation et d’ablation par positionnement
successif d’une balise ancrée dans la glace. Cette figure permet de mettre en évidence [’écart de
la vitesse réelle par rapport a la vitesse paralléle a la surface. Ceci résulte de ’existence d’une
vitesse d’enfouissement dans la zone d’accumulation et d’émergence dans la zone d’ablation.
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Fi1G. 2.10 — Bloc diagramme montrant [’organisation relative des glaciers lors de la confluence
(Lliboutry, 1964). Les glaciers ne se mélangent pas. A droite, un extrait d’une image SPOTS5 au
niveau de la confluence des glaciers du Breidamerkurjokull.

Les vitesses en profondeur dans le glacier peuvent étre mesurées en suivant la déformation
d’un trou de forage au cours du temps. Raymond (1971) a utilisé une série de 5 trous le long d'un
profil transversal au glacier pour déduire la section des vitesses longitudinales de la figure 2.11(a).
Cette section révéle les différents processus de I'écoulement d’'un glacier. La vitesse n’est pas nulle
sur le lit rocheux. Le glacier glisse (ou dérape selon les auteurs) sur son lit. Cette section confirme
que la vitesse est plus forte & la surface (au centre) qu’en profondeur (que latéralement) : la
glace se déforme par fluage. Un dernier processus qui contribue aux vitesses d’écoulement est
la déformation par cisaillement des sédiments® situés sous le glacier. Cette déformation peut
jouer un role important notamment quand les sédiments sont saturés en eau. L’homogénéité
des contours de vitesses proposés par Raymond (1971) est en partie liée a l'interpolation de 5

Snommeés till en anglais



mesures seulement. Une étude plus compléte (31 trous de forages sont suivis) et remarquable
a permis récemment de cartographier la géométrie & 3 dimensions de I’écoulement au sein d’un
glacier (Harper et al., 1998, 2001). Les contour de vitesses longitudinales et transversales sont
moins simples que ceux présentées en figure 2.11(a).
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Fia. 2.11  (a) Distribution des vitesses longitudinales sur une section transversale du glacier
Athabasca déduite de 5 trous de forages par Raymond (1971). Elle est comparée aux vitesses
calculées pour un écoulement dans un canal parabolique. Figure extraite de Paterson (1994). (b)
Projection des vecteurs vitesses dans un plan vertical pour une section transversale de la zone
d’ablation d’un glacier de vallée (Saskatchewan). D’aprés Meier in Lliboutry (1964). (¢) Profil
vertical théorique des vitesses longitudinales pour un glacier de vallée.

Du fait de I'écoulement plus lent sur les bords qu’au centre, dans la zone d’ablation, le glacier
a davantage le temps de fondre sur ses marges. En conséquence, la langue du glacier est bombée.
L’écoulement du glacier est alors divergent (dans un plan horizontal) ce qui tend & combler
cette dépression latérale. Cette divergence horizontale, combinée aux vitesses d’émergence est
a 'origine des vecteurs vitesses de la figure 2.11 (b). La glace remonte donc le long des parois
du lit rocheux (Lliboutry, 1964). Des exceptions & cette situation sont les glaciers alimentés
latéralement par des avalanches.

La figure 2.11 (c) présente de maniére schématique un profil vertical de vitesse a travers un
glacier. Ce profil idéalisé est en fait voisin de celui mesuré pour le glacier Athabasca par Savage &
Paterson (1963) in Singh & Singh (2001, p 472). Il met en évidence nettement deux contributions
a la vitesse d’écoulement. La contribution du glissement basal qui est constante dans 1’épaisseur
du glacier et celle de la déformation interne qui est nulle & la base (frottements) et maximum en
surface. Ce sont ces deux contributions que nous allons détailler.

2.2.2 La déformation interne de la glace

Soumise a la contrainte, la glace se déforme. Une question qui, aujourd’hui encore, agite la
glaciologie est la loi de comportement de la glace. Historiquement, les glaciologues ont longtemps
hésité entre deux comportements : visqueux ou plastique. Pour un corps plastique parfait, la
déformation n’apparait qu’a partir d’une certaine contrainte ou seuil de plasticité. Ce seuil atteint,



le taux de déformation est infini et la contrainte ne peut plus augmenter. Le corps visqueux lui se
déforme de fagon permanente quelque soit la contrainte appliquée (Rémy, 2003). La figure 2.12
compare les comportements rhéologiques de ces deux corps. Les expériences en laboratoire de
Glen mirent en évidence un comportement intermédiaire. Toute contrainte appliquée a la glace
induit une déformation mais la relation entre la déformation et la contrainte n’est pas linéaire.
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F1G. 2.12 — Relation entre la déformation et la contrainte pour différents comportements rhéolo-
giques. La glace a un comportement intermédiaire entre un fluide visqueuz et un solide plastique.
D’aprés Rémy & Testut (2005).

La loi d’écoulement de la glace, ou loi de Glen, relie le taux de déformation cisaillant (é;,) a
la contrainte cisaillante (75,) :

oy = AT), (2.8)

A est un paramétre qui dépend de la température, de I'orientation des cristaux de glace ou
de la présence d’impuretés. Il va notamment varier avec 1’dge de la glace. La dépendance de
A avec la température s’exprime selon une loi d’Arrhenius A = Ay exp (—Q/RT) ot Ag est
indépendant de la température, T est la température, R la constante des gaz parfaits et Q est
I’énergie d’activation pour le fluage de la glace. Cette derniére valeur varie considérablement entre
40 et 140 kJ/mol (Paterson, 1994). L’exposant n est une constante dont la valeur est discutée
(entre 1.5 et 4.2, voir Marshall et al. (2002)) méme si Paterson (1994) recommande une valeur de
3. L’axe z est perpendiculaire a la surface alors que x est la direction longitudinale (figure 2.13).

FiG. 2.13 — Systéme de coordonnées pour dériver la vitesse de déformation au sein d’un bloc
de glace soumis a la gravité. L’axe z est perpendiculaire o la surface de la glace et l'aze z (aze
longitudinal) est orienté selon [’écoulement. « est la pente a la surface du glacier.



Avec cette géométrie, & un niveau z donné, la composante du poids de la colonne de glace
(d’épaisseur h-z) dirigée selon l'axe des x vaut : p g (h — 2) sin a. Dans cette équation g est la
pesanteur, p est la densité de la glace, h est I’épaisseur totale du glacier et « la pente locale dans
la direction longitudinale. Cette composante’ doit étre équilibrée par le frottement basal® (noté
Tzz) qui s'écrit donc :

Tzz =p g(h—2)sin « (2.9)

Dans le cas simplifié d'un écoulement laminaire (avec u la vitesse longitudinale), pour lequel
la composante verticale de la vitesse peut étre négligée (Paterson, 1994, p. 251), I’équation 2.8
se réduit a :

Lou_ g (2.10)

En intégrant, I’équation 2.10 entre un niveau z donné et la surface, on déduit pour ce cas trés
simplifié le profil de vitesse en fonction de 7 (ug est la vitesse en surface) :

2A
n+1

us —u(z) = (pgsin @)™ (h — z)" (2.11)

Du fait de la valeur de l'exposant n (voisin de 3), la vitesse augmente rapidement prés du
lit rocheux, beaucoup moins a la surface du glacier (voir par exemple les profils calculés par
Oerlemans (2001, p. 59) pour différentes pentes). Pour z = 0 (au niveau du lit rocheux), on
trouve la relation entre la vitesse en surface et la vitesse basale (notée uy) :

Us — Up = n2—jll(pg sin )" (2.12)

Cette formulation simplifiée de la vitesse de surface a permis de modéliser I’écoulement du

Breidamerkurjokull au voisinage de son front (Bjérnsson et al., 2001a, 2005). Ils introduisent tou-

tefois dans I’expression de la contrainte basale un facteur de forme?

(1994). Nous utiliserons également cette formulation pour tester ’hypothése d'un ralentissement
de la Mer de Glace entre 1994 et 2000 en réponse a une diminution de la déformation interne.

comme suggéré par Paterson

Dans 'expression de la vitesse de surface (équation 2.12), apparait la vitesse basale. Elle
traduit le glissement en masse du glacier sur son lit rocheux.

2.2.3 Le glissement ou dérapage basal

Le glissement de la glace sur le lit rocheux n’apparait que lorsque la température & la base
du glacier atteint le point de fusion. Du fait de la pression de la glace sus-jacente, la glace fond
“plus facilement”. Dans une calotte polaire de 2000 m d’épaisseur, la fusion apparait a -1.6°C
contre 0°C a pression atmosphérique (Rémy, 2003).

Les mesures des vitesses de glissement sont difficiles sous plusieurs centaines de métres de
glace. Dans des cas particuliers, le glissement peut s’observer directement grace & des cavités

"nommeée driving stress en anglais car c’est elle qui détermine, au premier ordre, la déformation du glacier

8basal shear stress en anglais
shape factor en anglais



entre le lit rocheux et le glacier. L'installation d’une roue de vélo (Moreau & Vivian, 2000),
qui tourne en méme temps que le glacier avance, permet de telles mesures en continu sous les
séracs de Lognan (glacier d’Argentiére). Ce dispositif original a montré que les périodes de fort
glissement suivaient les pluies dans cette zone. La mesure du glissement peut aussi se faire en
forant jusqu’au lit rocheux grace & un dispositif nommé drag pool par les anglo-saxons (Singh &
Singh, 2001).

Comme le montre la section transversale en figure 2.11 (a), le glissement n’est pas uniforme
spatialement. Dans ce cas précis, il vaut plus de 40 m/a au centre du glacier et s’annule sur les
bords. Les vitesses de glissement basal sont caractérisées par leur variabilité spatiale. Pour deux
points d’'un méme glacier espacés de 15 m, elles peuvent différer par deux ordres de grandeur
(Paterson, 1994, p. 134). Les vitesses de glissement les plus élevées sont observées dans des régions
ou le glacier est décollé de son lit rocheux.
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Fia. 2.14  Position de la tige de forage dans [’Hintereisferner entre 1904 et 1934. D’aprés
Koechlin in Lliboutry (1964).

Une méthode pour déterminer la part relative du glissement et de la déformation interne du
glacier est d’étudier ’évolution d’un trou de forage. C’est ce qui a été fait pendant 30 années pour
un forage réalisé en 1904 sur I'Hintereisferner (figure 2.14). Dans ce cas, le glissement explique
89% du déplacement. Mais cette proportion est trés variable d’un glacier a lautre. Le rapport
up/us varie de quelques % a plus de 90% (Paterson, 1994). Mais en moyenne, le glissement est
responsable de la plus grande partie de I’écoulement.

De nombreuses théories ont été développées pour tenter de représenter le glissement du glacier.
Le probléme est de comprendre comment la glace se déplace au-dessus des micro-reliefs du lit
rocheux. Weertman (1957) propose deux mécanismes explicatifs : la regelation et I’écoulement
plastique accru. Le premier mécanisme consiste en la fonte de la glace en amont des bosses (ou
il y a une surpression) et son regel en aval. Le second est lié¢ & un accroissement des contraintes
longitudinales au voisinage d’'une rugosité (Paterson, 1994). Lliboutry (1964, p. 640) ajoute la
cavitation comme mécanisme possible.

Le glissement basal est donc difficile a étudier directement. Une approche indirecte (que nous
utiliserons au chapitre 4) consiste & observer les variations a court terme de l’écoulement de
surface du glacier. En effet, pour de courtes périodes de temps, la déformation interne du glacier
varie peu alors que le glissement est, lui, susceptible de changer.



2.2.4 Variation saisonniére et inter-annuelle de I’écoulement

Nombreux sont les travaux qui ont permis de mesurer les variations inter-annuelles, saison-
niéres voire diurnes des vitesses des glaciers de montagne.

A Téchelle pluri-annuelle, les mesures de Vallot et de Finterwalder ont permis d’étudier
le passage d’ondes de crues sur la Mer de Glace et le glacier de Vernagtferner. Ces ondes se
traduisent par un épaississement (quelques métres) et une accélération du glacier (25% pour la
Mer de Glace, un facteur 10 pour Vernagtferner). Elles sont la réponse dynamique du glacier
a des anomalies du bilan de masse. La vitesse de propagation de cette onde est plusieurs fois
supérieure a la vitesse du glacier (Lliboutry, 1964). Lliboutry & Reynaud (1981) montrent que la
théorie des ondes cinématiques (proposée par Weertman et Nye) ne permet pas de rendre compte
des observations réalisées sur la Mer de Glace et introduisent la notion de dynamique globale.

Des variations de vitesse sur plusieurs décennies sont aussi reportées pour plusieurs glaciers.
Reynaud (1979) a notamment utilisé des photographies aériennes de la Mer de Glace pour déduire
sa vitesse depuis un siécle de la morphologie des bandes de Forbes. Ces données complétent les
mesures de terrain déja nombreuses sur ce glacier. La figure 2.15 montre ’évolution des vitesses
pour différents secteurs de la Mer de Glace. Leur comparaison avec les variations d’épaisseur du
glacier suggere un lien entre ces deux parameétres. Nous reviendrons plus amplement sur cette
relation entre variations d’épaisseur et de vitesse annuelle en conclusion de cette thése.

A T’échelle saisonniére, les vitesses des glaciers fluctuent avec des valeurs estivales plus fortes
dans la partie basse, alors qu’en zone d’accumulation les vitesses sont maximales en hiver (Lli-
boutry, 1964, p. 624). Mais ce schéma n’est pas identique pour tous les glaciers (Willis, 1995).
L’étude de Tken et al. (1983) est sans doute 1'une des plus détaillées (figure 2.16). Durant une
année compleéte, ils mesurent les déplacements horizontaux et verticaux sur I'Unteraargletscher.
Les vitesses sont plus rapides en été, période au début de laquelle ils enregistrent un soulévement
du glacier de 0.4 m. Puis, dans les trois mois qui suivent, le glacier subside pour revenir & son
niveau initial. Ils mettent également en évidence de courtes périodes (quelques jours) durant les-
quels les vitesses longitudinales augmentent d’un facteur 3 & 6. Ces accélérations coincident avec
des maximums de vitesses verticales mais aussi des périodes de forte fonte en surface du glacier.
Ils proposent donc que 'aflux d’eau a la base du glacier engendre son soulévement. L’augmen-
tation consécutive de la pression d’eau limiterait le frottement sur le lit rocheux, intensifiant le
glissement basal.

Depuis, de nombreuses études ont permis de mettre en relation des variations de vitesses
et des changements de pressions d’eau. Une revue détaillée des variations intra-annuelles des
vitesses des glaciers est proposée par Willis (1995). Une conclusion importante de cette revue
est que les variations rapides de la vitesse sont a relier aux changements du contenu en eau a
I'intérieur et & la base du glacier. Cela entraine des variations non seulement du glissement basal,
mais aussi de la déformation des sédiments du lit du glacier. Les changements des pressions
d’eau interviennent parfois a I’endroit méme de la variation de vitesse mais, dans d’autres cas
a une certaine distance. Dans ce dernier cas, des zones clefs du glacier peuvent controler les
variations de vitesse & distance (Lliboutry & Reynaud, 1981; Hanson et al., 1998; Sugiyama &
Guomundsson, 2003) via des variations des gradients de contraintes longitudinales (Willis, 1995).
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Fi1G. 2.15 — Variations d’épaisseur et de vitesse pour quelques profils transversaux de la Mer de
Glace. (a) Localisation des profils sur une carte des iso-contours de laltitude du lit rocheuz. (b)
Mesure in situ des variations de laltitude (en haut) et de la vitesse de profils transversauz entre
1910 et 1980 (en bas). (¢) Reconstruction des fluctuations des vitesses a partir de la morphologie
des bandes de Forbes. Cette figure est une compilation des figures 2, 7 et 11 de Lliboutry &

Reynaud (1981).
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FiG.2.16 Evolution des déplacements verticauz et des vitesses horizontales au cours d’une année

sur 'Unteraargletscher. In Paterson (1994) d’aprés Iken et al. (1983). A gauche pour ’ensemble
de l’année, a droite pour un événement précis a la fin du mois du juin.

Un des limites de ces études in situ est que les variations de vitesses ne sont mesurées qu’en
quelques points du glacier seulement (Willis, 1995). L’intérét principal de nos mesures satellitaires
de I'écoulement des glaciers du Mont Blanc (chapitre 4) est de fournir une vision d’ensemble des
variations de vitesse. Lliboutry (1964) ne soulignait-il pas qu’ “il serait plus utile d’obtenir une

vue d’ensemble des zones ot apparait le glissement dans un glacier unique” 7 11 définit ainsi I'un
des objectifs de ce travail de thése.

2.3 Conclusions et objectifs scientifiques

Ce chapitre nous a permis de mieux comprendre le cycle de vie de la glace au sein d’un
glacier de montagne. Entre sa naissance a haute altitude et sa disparition a basse altitude, la
glace s’écoule selon des lois physiques encore mal connues. Le bilan de masse global est une
vision quelque peu statique du glacier qui ne rend pas compte de sa dynamique importante mais
permet d’évaluer son état de santé. Parce que les processus d’accumulation et d’ablation sont
directement controlés par les forgages climatiques, le bilan de masse et sa distribution spatiale
sont de bons indicateurs des fluctuations des variables météorologiques.

Nous avons également entrevu la difficulté de ’observation des glaciers :
Leur acces est délicat voire dangereux. Les zones fortement crevassées ou l'intérieur du
glacier sont presque toujours inaccessibles. C’est souvent & partir de quelques points de
mesure que les glaciologues tentent de percer les mystéres de l'intérieur de la glace.
La dynamique du glacier est par nature complexe et varie a des échelles de temps et d’espace
trés différentes. Par exemple, la notion d’état stationnaire pour un glacier reste théorique.
Il est en effet constamment soumis a des perturbations des forgages. Dans certains cas (les

calottes polaires par exemple), la dynamique glaciaire intégre des changements climatiques
sur plusieurs milliers d’années.

Nous allons voir comment les capteurs satellitaires ont permis de surmonter certaines de ces

difficultés, permettant des avancées significatives dans la compréhension du fonctionnement du
glacier.



Ce chapitre introduit aussi les objectifs scientifiques de cette thése que l'on peut regrouper
en trois points :

1. Etudier les distributions spatiales des variations de vitesse a court et long terme des glaciers
afin de mieux les expliquer.

2. Observer les adaptations de la dynamique glaciaire aux changements morphologiques pour
mieux prévoir leur évolution future.

3. Mesurer I’évolution récente des épaisseurs (donc des bilans de masse) de glaciers situés
dans des régions variées : Alpes, Himalaya et Islande.
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Le premier satellite, Spoutnik I un satellite russe, a été lancé en 1957. Depuis cette date,
les satellites ont été largement utilisés pour 1’observation de l'atmosphére, de 'océan ou de la
surface terrestre car leur couverture spatiale et temporelle est précieuse. La cryosphére, elle aussi,
est étudiée depuis 'espace. Contrairement a la glaciologie de terrain qui a pris son essor sur les
glaciers de montagne, ce sont les calottes polaires qui sont le plus observées par les satellites
(Bindschadler, 1998). L’utilisation de la télédétection spatiale sur les glaciers de montagne a
été longtemps limitée par des difficultés que nous détaillerons dans ce chapitre. Nous verrons
pourtant que cette observation est nécessaire pour surmonter certaines déficiences des mesures
de terrain. Les principaux capteurs seront présentés avec une attention particuliére pour les
satellites de la famille SPOT (figure 3.1). Nous verrons enfin les différentes avancées scientifiques
qui ont été permises par l'utilisation des satellites et comment se positionne notre étude par
rapport a ces travaux antérieurs.

o7



F1G. 3.1 Le satellite SPOTS).

3.1 Difficultés & nécessité de ’observation satellitaire

3.1.1 Une observation difficile...

L’observation par satellite des glaciers de montagne est rendue difficile par leur petite taille,
leur situation dans des zones de forte topographie et par la nature méme de leur surface, chan-
geante et parfois a fort albédo.

3.1.1.1 La relative petite taille des objets étudiés

Comparé a une calotte polaire qui s’étend sur plusieurs millions de km? (chapitre 1), un
glacier de montagne est de petite taille, en moyenne quelques km?. Plus précisément, la taille des
glaciers couvre un spectre large. Les plus longs approchent la centaine de km (glaciers d’Alaska,
du Karakorum) couvrant des surfaces de plusieurs centaines de km? (Lliboutry, 1964). Les plus
petits, les champs de neige, couvrent quelques dizaines de m?. Méme les glaciers les plus longs,
confinés par des parois abruptes, dépassent rarement quelques kilométres de large. Les petites
calottes glaciaires, a la forme plutét circulaire, font exception.

La taille du pixel' de I'image est donc cruciale. L'image sera presque inutile si le glacier n’est
représenté que par quelques pixels. Nous verrons, par exemple, que les techniques de corrélation
d’images (nécessaires pour générer des topographies ou estimer des champs de vitesse) utilisent
un ensemble de pixels (au moins 15 x 15 soit 225 pixels pour mesurer des vitesses). Logiquement,
le nombre de mesures indépendantes augmente avec le nombre de pixels dans la largeur du glacier.

Compte tenu de la taille des glaciers, ce sont seulement les capteurs avec des résolutions
inférieures a la centaine de métres qui sont utiles. Nous verrons que ce sont essentiellement des
capteurs optiques ou radar avec des résolutions de 30 m ou moins qui sont utilisés en glaciologie
alpine?. Pour certaines régions, comme les Andes boliviennes ot 80% des glaciers ont une super-
ficie inférieure a 0.5 km? (Francou et al., 2003), c’est vers la trés haute résolution qu’il faut se
tourner (figure 3.2).

!¢’est a dire la surface au sol couverte par I'unité élémentaire d’une image
2il est classique de nommer glaciers alpins, les glaciers de montagne sans préjuger de leur localisation géogra-
phique. Voir Mattar et al. (1998).
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FiG. 3.2 Le glacier de Chacaltaya (Cordillera Real, Bolivie) observé par le satellite ASTER en
mai 2002. L’ensemble de l'image ASTER, & gauche, montre la ville de La Paz et son aéroport
installé a El Alto sur I’Alti Plano. Le glacier de Chacaltaya couvre 0.06 km? soit une trés faible
proportion de l'image couvrant 3600 km?. En zoomant sur le glacier (a droite), les pizels (225
m? chacun) deviennent visibles et 250 pizels seulement suffisent a couvrir tout le glacier. Une
telle résolution permet simplement ’estimation de l’extension glaciaire mais interdit toutes les
méthodes (calcul de MNT, corrélation d’images) utilisant des fenétres de plusieurs pizels.

3.1.1.2 La forte topographie qui entoure les glaciers (ombres, pentes)

Par définition, les glaciers de montagne se trouvent au cceur de zones ou la topographie est
marquée. Les dénivelés sont importants, généralement plusieurs milliers de métres et les pentes
sont fortes, souvent au-dela de 45°.

Au niveau géométrique, ces fortes pentes provoquent des distorsions importantes des images,
notamment lorsque elles sont acquises de points de vue différents. Lorsqu’elles restent modérées,
ces distorsions permettent de reconstruire la topographie (Toutin, 2001). L’importance de ces
distorsions est illustrée par la variation de la taille du pixel d’'une image SPOT5 (mode THR) du
massif du Mont-Blanc. Au mieux (par exemple pour une visée au nadir sur une surface plane)
elle vaut 2.5 m mais dépasse 10 m par endroit. Si 'image n’est pas acquise verticalement (cas
des images SAR ou des capteurs optiques avec dépointage comme SPOT), certaines zones seront
totalement occultées®. Heureusement, les glaciers eux-mémes présentent généralement des pentes
plus modérées (pente moyenne de 17° par exemple pour la Mer de Glace).

Au niveau radiométrique, les reliefs élevés entourant les glaciers créent des zones d’ombres
sur les images optiques. La figure 3.3 montre 'ombre créée par la face Nord des Grandes Jorasses
sur le glacier de Leschaux (cf figure 4.7 pour sa localisation géographique). La taille et I’orientation
de 'ombre vont dépendre de la topographie mais également de la position du soleil. Ces ombres
sont plus faibles si les images sont acquises au voisinage de midi solaire et proche du solstice

3Cet effet est nommé shadowing en terminologie SAR



d’été (21 juin dans ’hémisphére Nord). Mais les satellites optiques privilégient des observations
le matin (moins de nuages) et les glaciologues des images acquises a la fin de la saison d’ablation
(en septembre) : les ombres sont donc souvent présentes. Dans le cas des images SAR, des
variations radiométriques existent également et dépendent de 'orientation et de la pente.

Fi1G. 3.3 — Ombre de la face Nord des Grandes Jorasses sur le glacier de Leschauz. Cette image
SPOT5 a été acquise le 18 septembre 2003 a 10 :51 (GMT). Le soleil se trouvait a N167.5°
(azimut) et 45.5° au dessus de l’horizon. Dans I'ombre, des structures (crevasses) restent visibles.

3.1.1.3 Changements rapides de I’état de surface des glaciers

A cause des processus qui controlent ’accumulation et 1’ablation (chapitre 2), I’état de surface
du glacier évolue rapidement. Les glaciers tempérés sont sujets réguliérement a des chutes de
neige et a la fonte. Les deux phénoménes peuvent étre séparés dans le temps (glacier alpin) ou
simultanés (glaciers andins).

Selon les capteurs satellitaires, la sensibilité a ces changements est différente. Ainsi, un capteur
optique est sensible & 1’albédo de surface (le rayonnement visible ou proche infrarouge (IR) ne
pénétre pas la glace ou la neige) qui peut changer drastiquement lors d'une chute de neige. Un
capteur radar actif comme le SAR est en revanche insensible a la neige fraichement tombée
puisque l'onde radar pénétre a travers la neige si elle est séche. Ceci doit étre pris en compte
dans le choix ou la programmation des images.

3.1.1.4 La fréquente couverture nuageuse

A cause de la barriére orographique, les masses d’air atmosphériques sont contraintes a s’élever
pour franchir des chaines de montagnes. Elles voient donc leur température chuter ce qui provoque
la saturation de la vapeur d’eau et la condensation sous forme de nuages. Les zones montagneuses
sont donc fréquemment sous les nuages.



Ceci est un obstacle majeur pour 'observation des glaciers dans le domaine visible ou proche
IR. Les images optiques et les données des lasers altimétriques sont inexploitables lorsque des
nuages sont présents. Les nuages masquent la surface terrestre et ont une signature spectrale
voisine de la neige (Konig et al., 2001a). L'un des avantages des capteurs actifs comme le SAR
est qu’ils sont indépendants de 1’éclairement solaire et insensibles aux nuages. Ils fonctionnent
donc de nuit et en présence de nuages.

3.1.1.5 La forte réflectance de la neige et de la glace

Dans le domaine visible (0.4 & 0.7 um), la réflectance de la neige et, & un moindre degré, de la
glace sont forts (jusqu’a 0.9 pour la neige fraiche). Le gain des capteurs optiques est généralement
adapté a I’observation du sol, des foréts, des zones cultivées aux réflectances plus faibles. Si le
gain du capteur n’est pas modifié, les surfaces enneigées et englacées apparaitront totalement
blanches avec des comptes numériques saturés a 255. La partie gauche de la figure 3.4 nous
montre le bassin d’accumulation de la Mer de Glace observé fin aotit 2000 sans modification
du gain du capteur (image d’archive). Les zones couvertes de neige sont partout saturées. A
droite, la méme zone observée par SPOT5 fin aotit 2003. Pour cette image, acquise suite & notre
demande, le gain a été fixé a sa valeur minimale. Aucune zone du glacier n’est saturée et le
contraste radiométrique est important. En revanche, les zones hors du glacier sont sombres et
peu contrastées avec des comptes numériques couvrant une gamme restreinte entre 5 et 25.

Norbre de pixels
Nombres de pixels

0 50 260 250 50 200 250

700 150, 700 150,
Compte numerique Compte numerique

FiaG. 3.4 — Observation du bassin d’accumulation de la Mer de Glace a la méme période de l’année
par les satellites SPOT avec des gains différents. A gauche, 'image de SPOT1 est acquise avec un
gain de 7le 25 aodt 2000, a droite l'image SPOTS du 23 aodt 2003 avec un gain de 1. Pour chaque
image, on montre également la distribution des comptes numériques (en bas). Pour I’histogramme
de 2000, l’axe des Y a été tronqué, plus de 80000 de pizels ont un compte numérique de 255.

Des images optiques acquises en milieu ou fin de période d’accumulation semblent inutiles
(méme avec un gain faible) car la couverture neigeuse masque les structures de surface du glacier.
La texture radiométrique des images est donc réduite. Des images optiques acquises a la fin de la



période d’ablation (fin aoit, début septembre), quand la couverture neigeuse est réduite, doivent
étre privilégiées. Notons ici qu’a la lumiére de nos travaux, nous rediscuterons de ce point au
chapitre 5 et en conclusion.

Compte tenu des caractéristiques de ’environnement glaciaire, 'utilisation des capteurs sa-
tellitaires est sujette & de fortes restrictions :

Les capteurs actifs micro-ondes comme les altimétres radars ne sont pas adaptés car leur

empreinte au sol est beaucoup trop large (2 a 3 km pour les satellites ERS) et ils “décro-
chent” lorsque le relief est trop abrupt.

— Les images SAR permettent de travailler de nuit, en présence de nuages ou de neige fraiche.

Les limites & leur utilisation sont géométriques (angle de vue fort) et parfois radiométriques
(changement rapide de la surface dés qu'il y a de la fonte).
Les images optiques présentent ’avantage de se rapprocher de la vision humaine. Elles bé-
néficient également des progrés technologiques qui permettent des résolutions toujours plus
hautes (submétriques aujourd’hui). Elles souffrent de la couverture neigeuse et nuageuse.
Un gain faible des images est donc un parameétre crucial pour étudier la zone d’accumula-
tion des glaciers. Une attention toute particuliére doit porter sur la géométrie d’acquisition
pour accroitre ou, au contraire, limiter les distorsions liées au relief accidenté.

3.1.2 ... mais nécessaire car les glaciers...

Malgré ces difficultés et limites inhérentes a 'environnement glaciaire, 'utilisation des tech-
niques satellitaires a connu un essor important au cours des années 90 (Bindschadler, 1998; Konig
et al., 2001a). La glaciologie bénéficie ou développe des techniques de pointe pour étudier des
objets répartis sur toute la planéte et difficiles d’acceés.

3.1.2.1 ... ont une large répartition géographique.

La figure 1.1 nous a montré que les glaciers étaient situés sous toutes les latitudes au sein
des chaines de montagne. Parmi les 300 glaciers qui sont (ou ont été) étudiés in situ, les trois
quarts sont situés en Europe ou en Amérique du Nord (Braithwaite, 2002). Ceci s’explique par des
raisons historiques (et économiques) puisque c’est sur le "Vieux Continent" puis en Amérique que
la glaciologie a émergé. Il existe donc un biais géographique dans I’échantillonnage des glaciers
du globe.

3.1.2.2 ... sont nombreux et de taille variable.

Les estimations les plus récentes font état de plus de 160000 glaciers sur Terre (Arendt et al.,
2002). Seuls 0,2% de ces glaciers ont été étudiés (Dyurgerov, 2003) le plus souvent pendant de
courtes durées. Les séries temporelles de bilan de masse dépassent 15 ans pour seulement 25%
des glaciers étudiés (Braithwaite, 2002). Gréace a l'imagerie satellitaire ce n’est pas un ou deux
glaciers que 'on étudie mais 'ensemble des glaciers d’un massif. Ceci permet d’étudier des effets
comme l'orientation, la pente qui vont moduler leur réponse aux changements climatiques.

Aussi, dans le suivi des glaciers a 1’échelle globale, plusieurs auteurs notent un biais vers les
glaciers de petite taille (Braithwaite, 2002; Dyurgerov, 2002). Les mesures satellitaires sont plus



faciles & réaliser sur des objets de grande taille et sont donc complémentaires des mesures de
terrain.

En combinant les observations in situ et spatiales, on augmente le nombre et la diversité des
glaciers étudiés. L’épineux probléme de la représentativité d’un glacier seulement (Braithwaite,
2002) est ainsi évité.

3.1.2.3 ... sont difficiles d’accés et sous échantillonnés par les mesures de terrain

La morphologie glaciaire complique l'acces aux différentes zones du glacier. Les zones forte-
ment crevassées, les chutes de séracs sont inaccessibles et dangereuses et il est impossible d’y
installer des instruments. La figure 3.5 illustre ces difficultés d’échantillonnage dans le cas du
glacier Zongo dans les Andes tropicales. Ces difficultés sont décuplées lorsqu’il s’agit d'un glacier
de grande taille.
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FiG. 3.5  Dispositif d’évaluation du bilan de masse du Glacier Zongo (Cordillera Real, Bolivie).
Meéme pour ce glacier de petite taille (2.4 km?), certaines zones ne sont pas échantillonnées
car leur accés est dangereuz ou laborieuzr (a prés de 6000 m...). Ainsi, des crevasses rendent
inaccessibles les zones autour de 5000 m et entre 5300 et 5500 m. D’aprés Berthier et al. (2001).
A droite, une photographie aérienne du glacier prise depuis I’Est (Pouyaud, 2001). L’altitude
5200 m a été localisée.

Disposant d'un temps et d’un budget limité, le nombre de balises et de carottages sont
restreints méme dans les zones accessibles. Au mieux, c’est le long d’un profil longitudinal et
de quelques profils transversaux que l'accumulation, ’ablation, et les vitesses de surface sont
mesurées. Le comportement particulier des chutes de séracs, des zones latérales couvertes de
débris ou sujettes aux avalanches ou encore la disparité spatiale des précipitations solides (Sicart
et al., sous presse) sont difficilement pris en compte par un tel dispositif. L’observation, sans
discrimination, de toutes les zones d’un glacier est en revanche possible par satellite étant donné
I’'extension des images.

Leur large couverture spatiale, 'accés a des zones retirées et la répétitivité de leur passage



sont des avantages reconnus de 'observation satellitaire. Ils peuvent étre exploités pour ’étude
des glaciers de montagne mais dans des conditions strictes d’utilisation. Seuls quelques capteurs
remplissent ces conditions et seront brievement décrits dans la partie suivante.

3.2 Les différents capteurs satellitaires

L’objectif de cette partie n’est pas de détailler les caractéristiques de chacun des capteurs
satellitaires utiles pour les glaciers de montagne. Pour cela, on se tournera vers les différents sites
Internet (fournis au fil du texte). Il s’agit plutot de les résumer en mettant 1’accent sur certaines
caractéristiques géométriques ou orbitales qui sont importantes pour notre étude. Ceci explique
que ’'on détaille plus spécialement le capteur HRG de SPOT5.

3.2.1 Imagerie optique

L’imagerie satellitaire optique, comme la photographie au sol ou aérienne, utilise la réflexion
du rayonnement solaire dans les domaines visibles et IR. Elle fonctionne donc lorsque 1’éclaire-
ment solaire est suffisant et les nuages absents. Ces images, en particulier celles des satellites
SPOT, sont & la base de ce travail.

3.2.1.1 Les satellites SPOT

La famille des satellite SPOT (http ://www.cnes.fr & http ://www.spotimage.fr) est composée
de 5 membres depuis SPOT1 lancé en février 1986 jusqu’a SPOT5 en orbite depuis mai 2002.
Actuellement, trois de ces satellites sont en fonctionnement : SPOT2 (depuis janvier 1990),
SPOT4 (depuis mars 1998) et SPOT5. SPOT3, lancé en septembre 1993, a cessé de fonctionner
en novembre 1996 alors que SPOT1 devient inutilisable en novembre 2003 aprés 18 années de
service. Tous ces satellites partagent une méme orbite héliosynchrone & une altitude de 830 km.
Le tour de la Terre est accompli en 101 minutes et la durée du cycle orbital* est de 26 jours.
L’acquisition des images se fait par un capteur de type “push-broom” : tous les pixels d’une ligne
sont acquis simultanément par une série de capteurs CCD, "avancée du satellite permettant de
passer a la ligne suivante (figure 3.6). Les quatre barrettes de 1500 CCD chacune des SPOT1-4
ont été remplacées par une seule barrette de 12000 CCD sur SPOTS5 ce qui limite les artefacts
géomeétriques aux limites des barrettes (cf. annexe E).

La résolution des images des SPOT1-4 est de 10 m en mode P ou panchromatique (longueur
d’ondes de 0.49 & 0.69 pm), et 20 m en mode XS ou couleur (3 ou 4 canaux dans les longueurs
d’ondes visibles ou proche IR). Pour SPOT5, la résolution est plus haute, 5 m en mode P et
10 m en mode XS. La taille du pixel peut méme descendre & 2.5 m en combinant deux scénes a
5 m (figure 3.7 et Fratter et al. (2001); Latry & Rougé (2002)).

L'une des qualités principales de ce systéme est qu'une zone peut étre observée de fagon
répétée depuis différents points de vue grace a une constellation de trois satellites (actuellement)
sur une méme orbite mais avec un décalage temporel (7 jours entre SPOT2 & SPOT4; 7 jours
entre SPOT4 & SPOT5; 12 jours entre SPOT5 & SPOT2). Ceci est également lié aux possibilités
de dépointage de chaque capteur. En effet, un miroir pivotant permet d’observer au nadir, vers

4 L . . . . R . . N .. .
durée entre deux orbites identiques du satellite : aprés 26 jours, le satellite occupe la méme position ce qui
minimise les distorsions entre les deux scénes.



la droite ou vers la gauche de la trajectoire (figure 3.6). Ceci permet de définir I'angle d’incidence
qui est I'angle, en un point au sol, entre la verticale et la ligne de visée du satellite (CNES, 1996).
Il est nul au nadir du satellite et peut atteindre 30° dans le cas de visées obliques.

Miroir Détecteur
orientable transfert de
charg

Colonne

Visée Visée Visée

obligue verticale oblique

F1G. 3.6 — Acquisition des images par les satellites SPOT. A gauche : le systéme "push broom".
Au centre : miroir orientable du systéme optique qui permet d’observer des zones situées hors de la
trajectoire (www.spotimage.fr). A droite : observation de la méme zone depuis deux trajectoires
différentes (stéréoscopie latérale) et convention sur les angles d’incidence et les directions des
lignes et colonnes.
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Fi1G. 3.7 Principe du supermode. L’entrelacement de deux images SPOTSH panchromatiques (de
résolution 5 m chacune) conduit a une image THR de 2.5 m de résolution.

Cette géométrie d’acquisition induit des différences importantes entre les lignes et les co-
lonnes de I'image. Contrairement & la direction des colonnes, la direction des lignes de 1'image
est perpendiculaire & la ligne de visée du satellite. Nous en verrons une conséquence impor-



tante au chapitre 4. Un autre effet est un pixel qui n’est pas carré. Sa taille est proche de la
résolution optimale partout dans I'image dans la direction des lignes (aux effets topographiques
prés) alors que dans la direction des colonnes sa taille va augmenter avec I'angle d’incidence,
proportionnellement & l'inverse du cosinus de I'angle d’incidence.

Les possibilités de dépointage permettent donc d’observer la méme scéne depuis deux points
de vue différents & quelques jours d’intervalle. Les distorsions (essentiellement dans la direction
des colonnes) entre les deux images sont liées a la topographie. Les scénes SPOT sont donc
classiquement utilisées pour calculer des MNT (voir 2.1.3.4 pour la définition du MNT et le
chapitre 5 pour leur construction).

L’une des améliorations avec le lancement du satellite SPOT5 concerne le controle de 1'orbite
du satellite. Roulis, tangage et lacet (voir Van Puymbroeck et al. (2000) pour leur définition) sont
mieux maitrisés et surtout mesurés le long de l'orbite (notamment grace au systéme DORIS).
Les images SPOT5 sont donc livrées avec des éphémérides détaillées pour chacune des lignes.
Méme sans point de controle au sol mais avec un MNT, une image SPOT5 peut étre positionnée
au sol avec une incertitude de seulement + 30 m (intervalle de confiance & 66%) contre plusieurs
centaines de métres pour SPOT1-4.

Concernant SPOT5, nous avons jusqu’alors uniquement décrit le capteur HRG®. Ce satellite
héberge également le capteur HRS® dédié a la génération de MNT. Ce capteur comprend deux
systémes optiques 'un pour observer la surface a Pavant de la trajectoire, I'autre a Iarriére. Une
zone du globe est observée, quasi-simultanément, de + 20° (figure 3.8). La simultanéité des deux
images assure leur ressemblance : les conditions d’éclairement et I'état de surface sont similaires.
Malheureusement, les données de HRS ne sont pas disponibles pour la communauté scientifique.
Nous verrons en annexe G qu’une combinaison originale de ces images permettraient pourtant
la détermination des 3 composantes des déplacements de la surface terrestre.

FiG. 3.8 — Stéréoscopie le long de la trajectoire du capteur HRS a bord de SPOTS. La méme
zone du globe est observée a quelques secondes d’écart ce qui permet la génération d’un MNT
(www.spotimage.fr).

3.2.1.2 Autres capteurs optiques

Les autres capteurs optiques utiles en glaciologie alpine sont :

SHaute Résolution Géométrique
SHaute Résolution Stéréoscopique



Les capteurs TM (Landsat 4 et 5) et ETM+ (Landsat 7) & bord des satellites Landsat.
L’utilisation glaciologique de ces images est détaillée par Bindschadler (1998); Konig et al.
(2001a); Bindschadler et al. (2001). Landsat 7 a été lancé en 1999 et dispose d’une résolution
de 15 m (contre 30 m pour ces prédécesseurs) en mode panchromatique. Il conserve une
trés large empreinte au sol (185 x 170 km?) mais pas de possibilité de dépointage. La
durée du cycle orbital est de 16 jours. Une description plus compléte est disponible a
http ://landsat.gsfc.nasa.gov/.

— La capteur ASTER a bord du satellite TERRA lancé en décembre 1999. Ce capteur n’ac-
quiert pas d’images panchromatiques mais dispose d'une résolution de 15 m dans chacun
des trois canaux du visible et proche infrarouge (K&db, 2002). L’empreinte au sol est de
60 x 60 km?. Comme le capteur HRS a bord de SPOT5, I'un des avantages de ASTER
est de permettre l'acquisition d’images stéréoscopiques simultanées le long de la trajec-
toire du satellite. En revanche, il ne dispose pas d’un contréle orbital aussi performant que
SPOT5. Les images ASTER ont pu étre obtenues gratuitement grace au projet GLIMS
(http ://www.glims.org/). Des compléments d’information sur ce satellite sont disponibles
sur http ://asterweb.jpl.nasa.gov/.

3.2.2 Imagerie RADAR

Dans le domaine des hyperfréquences, seul le traitement du signal retrodiffusé par synthese
d’ouverture permet d’obtenir des images avec une résolution métrique ou décamétrique compa-
tible avec le suivi des glaciers de montagne. Ce traitement fourni des images SAR” qui ont le
grand avantage d’étre indépendantes de la couverture nuageuse et de ’éclairement solaire. La
figure 3.9 compare pour le méme glacier de I’Antarctique une image SAR et optique. Deux des
capteurs SAR les plus utilisés en glaciologie sont ceux des satellites de ’agence spatiale euro-
péenne (ESA) ERS-1 (lancé en 1991), ERS-2 (lancé en 1995) et ENVISAT (lancé en 2002) ou
canadienne, RADARSAT-1 (lancé en 1995).

FiG. 3.9 — Le glacier Mertz (Antarctique de I’Est) observé par deux capteurs : image SAR du
satellite ERS (4 gauche, d’aprés Legrésy et al. (sous presse)) et optique du satellite MODIS (a
droite, d’apreés Berthier et al. (2003)).

"Synthetic Aperture Radar



Les images SAR sont utiles car Uintensité de la rétrodiffusion dépend de la nature de la
surface : elles permettent donc de caractériser I’état de surface (présence et quantité d’eau dans
la neige par exemple). Outre 'amplitude, c’est aussi la phase du signal rétrodiffusé qui est utile.
Quand deux images successives sont cohérentes, la différence de leur phase permet de mesurer
les déplacements de la surface du sol et/ou la topographie. Nous verrons Papplication de cette
technique, l'interféromeétrie radar (Massonnet & Feigl, 1998), dans le cas des glaciers de montagne.

3.2.3 Altimétrie Radar et Laser

Le principe de la mesure altimétrique est assez simple. Le temps de parcours d’une impul-
sion émise au nadir du satellite et réfléchie par la surface terrestre est convertie en distance
surface-satellite (Testut, 2000). Les altimeétres embarqués dans les satellites SEASAT puis ERS
(1 & 2) ont montré leur efficacité pour cartographier les calottes polaires. Mais ils ne sont pas
utilisables sur les glaciers de montagne. Deux autres altimétres (ICEsat et CryoSAT) peuvent
potentiellement étre utiles pour le suivi des plus gros glaciers tempérés.

3.2.3.1 ICESat

L’altimétre GLAS embarqué a bord de ICESat (lancé en janvier 2003) est de type laser : c’est
un faisceau de forte puissance, de longueur d’onde 1,06 pum, qui est réfléchi par la surface (Zwally
et al. (2002b) et http ://icesat.gsfc.nasa.gov/). Cet altimétre est donc sensible a la présence
de nuages et permet d’ailleurs d’étudier leur organisation. En ’absence de nuages, GLAS doit
permettre de mesurer l'altitude de zones de 60 m de diamétre, avec une précision inférieure au
métre tous les 172 m le long de la trajectoire. Ces caractéristiques sont compatibles avec le suivi
des glaciers de grande taille ou des petites calottes glaciaires. Des premiers résultats ont été
obtenus sur I’Antarctique (Scambos et al., 2004) mais, & notre connaissance, pas sur des glaciers
tempérés. Il n’a pas été utilisé dans cette thése mais un des projets futurs est I’observation avec
ICESaT des variations de volume de la calotte du Vatnajokull.

3.2.3.2 CryoSAT

Le lancement du satellite CryoSAT est actuellement programmé pour septembre 2005. Cette
mission (http ://www.esa.int/esalLP/cryosat.html) de 'agence spatiale européenne est spéciale-
ment dédiée a I'observation des régions polaires : calottes et banquises. CryoSAT est équipé d’un
radar altimétrique (SIRAL) qui peut fonctionner en mode standard (pour le centre des calottes)
ou en mode interférométrique pour les zones a plus forte pente. C’est ce dernier mode qui pourrait
éventuellement étre utile pour 'étude des plus gros glaciers de montagne.

Ce rapide panorama des différents satellites qui peuvent ou pourront observer les glaciers
de montagne est enthousiasmant pour les années futures. Le nombre et la résolution croissante
des capteurs optiques, ainsi que des missions altimétriques de plus en plus adaptées & I’étude de
petites surfaces, vont dynamiser ’observation des glaciers depuis I'espace. Mais nous allons voir
que les glaciologues n’ont pas attendu les missions qui leur étaient dédiées pour tirer parti des
données satellitaires.



3.3 Observation satellitaire des glaciers : état des lieux

Les données satellitaires ont permis des progres dans trois grands domaines de la glaciologie :
suivi de I’état de surface, de la géométrie des glaciers et mesure de leur vitesse d’écoulement.

3.3.1 Etat de surface des glaciers

Les images optiques comme les images SAR permettent de caractériser ’état de surface des
glaciers et d’étudier la distribution des différents faciés : neige fraiche & humide, névé aux diffé-
rents stades d’évolution et glace vive. La distinction entre ces différentes zones n’est pas toujours
facile. Par exemple, des zones de neige fraiche peuvent avoir une signature SAR similaire & celle
des zones dépourvues de neige & cause de la pénétration des micro-ondes dans la neige froide et
séche (Fily et al., 1995). La détermination des épaisseurs de neige et leur équivalent en eau est une
question importante (risques d’avalanche, prévision des débits) mais complexe. On notera juste
des résultats encourageants obtenus récemment par interférométrie radar (Guneriussen et al.,
2001; Rott et al., 2003). De telles méthodes permettent d’espérer la mesure de 'accumulation
(donc du bilan de masse hivernal) par satellite.

Un des objectifs des études en optique est la détermination de 'albédo de surface du glacier.
L’albédo est en effet un des parameétres importants controlant I’ablation (Sicart, 2002) et sa me-
sure réguliére pourrait permettre d’envisager une méthode énergétique d’évaluation du bilan de
masse (chapitre 2). Mais la conversion de la réflectance en albédo n’est pas simple. La réflectance
est mesurée dans quelques canaux du visible et proche IR, dans une géométrie unique (mesure
dans la direction de visée du satellite d’un rayonnement venant de la position au temps t du
soleil) alors que l'albédo est la réflectance intégrée sur toutes les longueurs d’onde (0.4 & 3 pm)
et dans toutes les directions de I'espace (Konig et al., 2001a). Toutefois, des résultats prometteurs
ont été obtenus par De Ruyter de Wildt et al. (2002) sur la calotte glaciaire du Vatnajokull.
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FiG. 3.10 — A gauche : localisation de la ligne de neige (tireté) sur une image SPOTEH du glacier
d’Argentiére acquise le 28 aoit 2003. Pour cette année fortement déficitaire, la ligne de neige
est remontée a haute altitude ce qui permet d’observer celle de I’année 2002 (trait continu). La
fleche indique le sens de l’écoulement. A droite : relation entre le bilan de masse et 'altitude de
la ligne d’équilibre pour ce glacier (et deuz autres glaciers des Alpes frangaises). D’aprés Rabatel

et al. (2005).



Il est souvent possible de localiser sur des images la ligne de neige (figure 3.10 a gauche), ligne
qui sépare la neige de la glace vive ou du névé (Rabatel et al., 2005). En premiére approximation,
cette ligne devrait étre confondue avec la ligne d’équilibre (notée ELA® et définie au chapitre 2)
a la fin de la saison d’ablation. Or, il existe une relation quasi linéaire entre la FLA et le bilan de
masse du glacier (figure 3.10 a droite). L’observation chaque année de la ELA doit donc permettre
d’évaluer les fluctuation du bilan de masse du glacier. Pratiquement, la position de cette ligne
peut étre mesurée soit sur des images optiques soit sur des images SAR. En optique, la difficulté
consiste & obtenir une image le plus tard possible dans la saison d’ablation, sans nuages et avant
les premiéres chutes de neige (Konig et al., 2001a). Pour les images SAR, la trace de cette ligne
peut étre mesurée sur des images acquises au ceeur de ’hiver suivant car 'onde RADAR traverse
la neige séche. Il existe toutefois une incertitude de la mesure SAR. Certains auteurs pensent
que plutot que la ligne de neige?, c’est la ligne de névé!’ qui est observée (Hall et al., 2000;
Konig et al., 2001b). Une fois la ligne de neige positionnée, son altitude est déduite d’'un MNT
(si possible contemporain) du glacier.

Cette approche est séduisante. Sa principale limite concerne son utilisation sur des glaciers
jamais étudiés in situ o la sensibilité du bilan de masse & une variation d’altitude de la ligne
d’équilibre (0b/0zgra) n’a pas été établie. Rabatel et al. (2005) soulignent qu’une valeur unique
de 0b/6zpra conduit a des résultats cohérents pour trois glaciers des Alpes francaises d’orien-
tation voisine (Nord). L’extrapolation & des glaciers alpins d’orientations autres ou, pire, situés
dans des régions climatiques différentes semble plus problématique. De plus, on évalue ainsi le
bilan de masse au voisinage de la ligne d’équilibre, qui n’est pas identique au bilan de masse de
I’ensemble du glacier.

Méme sans convertir son altitude en bilan de masse, il existe une information climatique
dans les fluctuations inter-annuelles de la ligne de neige. Arnaud et al. (2001) ont pu utiliser
cette information sur le volcan du Sajama (Bolivie) et la relier avec les alternances Nino-Nina
qui controlent la variabilité climatique dans cette région. Une évolution temporelle nette émerge
également puisque la ligne de neige est remontée de 5200 m (début des années 1960) a prés de
6000 a la fin des années 1990.

Enfin, la réflectance de I’'eau étant trés faible, les lacs supra glaciaires et leur extension peuvent
étre détectés grace a des images satellites. Ainsi, le satellite ASTER a révélé de nombreux lacs
potentiellement dangereux en cours de développement sur les langues glaciaires himalayennes
(Wessels et al., 2002). Un suivi régulier est important car, dans un contexte de retrait glaciaire,
le nombre et la taille de ces lacs augmentent.

3.3.2 Variations de longueur et superficie glaciaire

Si l'information radiométrique des images satellites permet de caractériser différents faciés,
elle différencie également les zones avec ou sans glace. Il est ainsi possible de délimiter le glacier
et donc d’étudier au cours du temps I'évolution de sa géométrie (longueur et superficie). Ces
limites sont faciles & déterminer quand le contraste radiométrique avec les zones environnantes
est important. Cela devient plus délicat lorsque le glacier est couvert de rochers car il ressemble
aux moraines qui le bordent (zone d’ablation, voir figure 1.12) ou lorsque une chute de neige
récente est intervenue. Le contour du glacier peut étre dessiné manuellement, mais des algorithmes

8 Equilibrium Line Altitude
%ligne de neige : limite entre la glace vive et la neige pour Pannée hydrologique qui vient de se terminer
ligne de névé : limite entre la glace vive et la neige, moyennée sur plusieurs années (Konig et al., 2001a)



automatiques sont également utilisés (Paul et al., 2001).

La précision de la délimitation du glacier est étroitement liée a la résolution de 'image. Ainsi,
la comparaison avec les mesures de terrain indique le plus souvent une précision voisine de £ 1
pixel, parfois plus (Hall et al., 2003).

La large couverture des images satellites (notamment LANDSAT) permet de déterminer
les extensions glaciaires pour des massifs entiers et de créer des inventaires complets. Parmi
ces inventaires, on peut citer le Satellite Image Atlas of Glaciers of the World lancé en 1978
par 'USGS et qui n’est pas encore achevé. Il faut dire que réaliser un inventaire exhaustif est
fastidieux. Le programme GLIMS a maintenant pris la reléve avec des objectifs similaires. C’est
dans ce cadre que des études ont mis en évidence un recul important des glaciers dans les Alpes
suisses (Paul et al., 2004) dont la surface a diminué de plus d’1% par an entre 1985 et 1999
(figure 3.11). Des observations similaires ont été faites dans le Tien Shan (Khromova et al.,
2003), dans la Cordillére blanche péruvienne (Silverio & Jaquet, 2005) ou dans la Péninsule
Antarctique (Cook et al., 2005). Les limites actuelles (par satellite) sont souvent comparées aux
anciennes cartes topographiques pour obtenir une évolution sur le long terme.

Fia. 3.11  Limites du glacier dans le Massif du Rheinwald (Alpes suisses) a trois époques
différentes : 1850 (limite noire avec un fond grisé), 1973 (limite blanche) et 1998 (limite noire
épaisse). D’aprés Paul et al. (2004).

Si la réalisation d’inventaires globaux et le suivi de I’extension glaciaire sont importants, ils ne
sont pas directement liés & des fluctuations climatiques et ne permettent pas non plus de préciser
la contribution glaciaire a ’élévation du niveau marin. Arendt et al. (2002) ont montré qu’il n'y
avait pas de corrélation entre variations d’épaisseur et de longueur des glaciers en Alaska. Un
des objectifs de notre travail est d’ajouter la dimension verticale, autrement dit, de mesurer par
satellite les variations volumétriques des glaciers. Les méthodes pour atteindre cet objectif et nos
résultats seront présentés au chapitre 5.

3.3.3 Vitesses d’écoulement des glaciers

Le chapitre 2 nous a montré le réle de I’écoulement dans la redistribution de la masse au
sein du glacier. Dans certains cas, la dynamique contréle méme le bilan de masse des glaciers.
Une accélération du glacier transporte un surplus de glace dans les zones basses ot ’ablation



est forte (Zwally et al., 2002a). Les mesures in situ souffrent d’un échantillonnage limité et des
techniques satellitaires ont été développées pour réaliser des cartes d’écoulement des glaciers.
L’interférométrie SAR est la technique la plus utilisée depuis les années 90. Nous en verrons les
avantages mais aussi les limitations dans le cas des glaciers de montagne. Les autres méthodes
de mesure des vitesses seront brievement décrites.

3.3.3.1 Interférométrie SAR (InSAR)

[’InSAR consiste a soustraire les phases de deux images SAR pour mesurer les changements
de distance entre le satellite et une cible au sol. La cible doit étre suffisamment ressemblante
lors des deux passages des satellites, autrement dit les images SAR doivent étre cohérentes. La
différence des phases conduit a un réseau de franges (a l'intérieur desquelles les valeurs varient
entre 0 et 27) nommé interférogramme. La topographie, la teneur en eau atmosphérique, les
écarts entre les deux orbites, et le bruit du capteur contribuent a la différence des phases. Toutes

ces contributions doivent étre estimées pour déterminer le déplacement de surface du glacier
Dyoti (Massonnet & Feigl, 1998; Rabus & Fatland, 2000) :

® = (I)topo + Patmo + PLorbi + Prois + Prmoti (31)

Ce sont les déplacements générés par un séisme, celui de Landers en 1992, qui ont été cartogra-
phiés par satellite pour la premiére fois avec cette technique (Massonnet et al., 1993). Goldstein
et al. (1993) réalisent eux la premiére mesure interférométrique de écoulement d’un glacier, le
fleuve de glace de Rutford en Antarctique. Depuis, cette technique a été utilisée réguliérement
pour mesurer ’écoulement des glaciers des calottes polaires (Konig et al., 2001a).

L’InSAR a également permis de mieux contraindre la dynamique des petites calottes gla-
ciaires, notamment des crues glaciaires surges de leurs émissaires (Dowdeswell et al., 1999; Fi-
scher et al., 2003; Murray et al., 2003). Les applications aux glaciers de montagne sont moins
nombreuses (Mattar et al., 1998; Rabus & Fatland, 2000) notamment a cause d’un état de surface
qui évolue rapidement. Avant (Legrésy et al., 2002) et pendant cette thése (avec une meilleure
topographie), des interférogrammes ont été réalisés sur les glaciers du Mont-Blanc (figure 3.12).

La comparaison et 1’analyse de ces deux interférogrammes ainsi que de nombreuses autres
études permettent de dégager certains des avantages et inconvénients de 'InSAR appliquée aux
glaciers de montagne.

Les principaux avantages sont :

La précision de mesure des déplacements. Elle dépend des conditions d’acquisition des
images, de la précision du MNT et des perturbations atmosphériques mais est voisine de
+ 1 a4 2 cm (Goldstein et al., 1993; Mattar et al., 1998). Pour des images espacées d’un
jour, I'incertitude sur les vitesses est donc inférieure & £ 10 m/an.

L’indépendance vis a vis de la couverture neigeuse ou nuageuse (l'interférogramme de
gauche est déduit d’images du coeur de 'hiver alors que le glacier est couvert de neige).

— Une large couverture spatiale. Un interférogramme (ERS) couvre 100 x 100 km?2.

Les limitations concernent :

— L’absence de mesure dans les zones trop rapides et les zones ou le gradient de déplace-
ment est trop important (Massonnet & Feigl, 1998). C’est une des raisons expliquant que
I'interférogramme a 3 jours (figure 3.12 a droite) est bruité sur les glaciers.

La perte de cohérence rapide sur les glaciers (Strozzi et al., 2002), liée aux changements de



I'état de surface (effet surtout de la fonte). Les images hivernales sont donc préférables. En
bande C (A=5.67 cm), seuls les couples interférométriques a 1 jour sont cohérents sur les
surfaces des glaciers tempérés. Sur la figure 3.12 & gauche, méme pour 6t — 1 jour, il y a
perte de cohérence dans la partie haute de la Mer de Glace. Se pose également la question
de la signification de ces vitesses journaliéres, compte tenu de la forte variabilité temporelle
de la dynamique glaciaire.
Une mesure ambigug, les franges doivent étre déroulées ce qui n’est pas toujours possible.
— La mesure des déplacements du glacier projeté dans une seule direction, celle de visée du
satellite. Ainsi, la mesure n’est possible que si le glacier s’écoule dans une direction non
perpendiculaire a la ligne de visée. Sur le figure 3.12 (& gauche), le glacier de Leschaux est
bien orienté contrairement a la Mer de Glace. Pour déduire les déplacements horizontaux,
des hypothéses peuvent étre faites sur la direction de ’écoulement : dans la ligne de plus
grande pente et parallelement a la surface (Kwok & Fahnestock, 1996). Si deux interfé-
rogrammes peuvent étre combinés depuis des orbites ascendantes et descendantes (Mohr
et al., 1998; Joughin et al., 1998), deux observations des 3 composantes du vecteur dépla-
cement sont disponibles et une seule hypothése suffit. Mais cette combinaison suppose la
constance de la vitesse du glacier, condition rarement remplie par les glaciers de montagne.

651 654 657 7900

4600 B : 24 ot = 1 jour (mars 1996)

3 jours (aolt 1991)

4557 §

45°54 8

45°51

Fia. 3.12 Interférogrammes du Massif du Mont-Blanc. A gauche, couple d’tmages de la mission
tandem ERS1/ERS2 acquises les 10 et 11 mars 1996 (6t = 1 jour). En blanc, les limites des
glaciers en 2003. A droite, couple d’images ERS1 acquises les 17 et 20 aodt 1991 (5t — 3 jour).
Une frange représente un déplacement de 28 mm dans la direction de visée du satellite (l.0.s.
indiquée par une fléche).

Actuellement, aucune mission satellitaire ne permet d’obtenir des images SAR en condition
interférométrique séparées de un jour seulement. L’application cryospheérique de I'InSAR est donc
limitée aux zones froides des hautes latitudes ot ’accumulation est faible, la fonte absente et
Iécoulement réduit (Gray et al., 2005). Une des motivations de cette thése est donc de proposer



une méthode alternative a 'interférométrie SAR pour la mesure des vitesses des glaciers tempérés.
Nous développerons notre méthodologie et les résultats glaciologiques dans le chapitre 4.

3.3.3.2 Alternatives a ’interférométrie SAR

En s’appuyant également sur des images SAR, les déplacements peuvent étre mesurés en
suivant par corrélation le déplacement de structures (Strozzi et al., 2002). Lorsque c’est le bruit
de phase qui est suivi il s’agit du speckle tracking'! (Michel et al., 1999; Michel & Rignot, 1999;
Gray et al., 2001; Joughin, 2002). La corrélation peut également étre appliquée aux images
d’amplitude (intensity tracking). Ces techniques sont moins précises que 'InSAR mais mesurent
deux dimensions du vecteur déplacement et sont moins sensibles aux changements de I’état de
surface. Mais 'application de ces techniques aux glaciers de montagne reste délicate (Arnaud,
communication personnelle).

La corrélation d’images satellites optiques permet de suivre le déplacement de structures en
surface du glacier. Elle procure également une cartographie des vitesses d’écoulement sur de
grandes zones. C’est la solution que nous avons choisie pour étudier la dynamique des glaciers de
montagne. Le principe de cette technique sera donc détaillé au chapitre 4. On notera simplement
ici que ’application de cette méthode & des photographies terrestres nous semble complémentaire
de la méthode satellitaire (Evans, 2000).

Le GPS (Global Positionning System) différentiel ne procure pas une couverture globale des
déplacements du glacier mais la position successive de quelques points visités sur le terrain. Le
positionnement se fait & partir d'une constellation de satellites (ce qui justifie de le mentionner
ici). Deux missions DGPS sur les glaciers de Mont-Blanc nous ont permis d’obtenir une vérité
terrain presque simultanément a la mesure satellitaire (cf. figure 4.16).

3.4 Conclusions et objectifs méthodologiques

L’imagerie satellitaires a permis de mieux décrire ’évolution des glaciers depuis 2 décennies
et de mieux comprendre certains aspects de leur dynamique. C’est surtout les calottes polaires
qui ont bénéficié de ces avancées. Les glaciers de montagne, au coeur d’une topographie abrupte,
sont plus difficiles & étudier depuis ’espace. Leur suivi suppose des développements méthodolo-
giques et donc, outre les objectifs scientifiques détaillés en conclusion du chapitre 2, les questions
méthodologiques abordées par cette thése sont les suivantes :

1. Peut on proposer une alternative a Uinterférométrie SAR pour la mesure des vitesses de
surface des glaciers 7 Nous verrons au chapitre 4 que la corrélation d’images optiques a haute
résolution répond & cette question et apporte une vision quasi globale de I’écoulement des
glaciers.

2. Les données satellitaires permettent-elles de mesurer des variations d’épaisseur et donc le
bilan de masse des glaciers 7 Ce probléme sera examiné au chapitre 5 en calculant des MN'T
différentiels.

3. Les méthodes satellitaires précédentes, développées sur les glaciers de Mont-Blanc, sont elles
transposables a la calotte glaciaire du Vatnajokull (chapitre 6) ou a des glaciers himalayens
(§ 5.3) pour étudier leur bilan de masse et/ou leur dynamique ?

1 ou suivi du chatoiement
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Nous avons vu dans le chapitre 2 qu’en régime stationnaire I’écoulement du glacier permet
une redistribution de I'excés de masse de la zone d’accumulation vers la zone d’ablation. En
régime perturbé (gain ou perte de masse), la dynamique va déterminer le temps de réponse
(Johannesson et al., 1989) du glacier : plus un glacier est rapide, plus son temps de réponse sera
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court. Le schéma simplifié de la figure 4.1 illustre ce role de filtre de la dynamique. Une bonne
compréhension de cette dynamique est donc importante.

Changement Variation Morphologie
: : —_— D .
climatique masse ynamique glaciaire

Fi1G. 4.1 — Effet de filtre de la dynamique du glacier entre des variations du bilan de masse et des
changements morphologiques. Adapté de Meier (1962).

L’impossibilité d’utiliser actuellement l'interférométrie radar sur les glaciers tempérés nous
a conduit & développer une chaine de traitement des images SPOT utilisant la corrélation de
deux images optiques. Aprés avoir dressé un panorama des études géophysiques utilisant cette
technique (§4.1), nous présentons les équations qui décrivent la géométrie de notre probléme
(§4.2). Nous détaillons dans les deux parties qui suivent (§4.3 & §4.4), les différentes étapes
permettant de calculer les déplacements a partir de deux images SPOT avant de présenter les
résultats obtenus pour deux couples d'images SPOT5 acquis durant ’été 2003. Ces travaux ont
donné lieu a une publication dans le journal Remote Sensing of Environment (Berthier et al.,
2005) qui se trouve en intégralité en annexe C. Nous discutons ensuite les variations a court
terme de I’écoulement au cours de 1'été 2003 (§4.5). Des images d’archives SPOT1-4 permettent
d’étudier la variabilité inter-annuelle de la vitesse (§4.6), avant de conclure (§4.7).

4.1 La corrélation d’images optiques : état des lieux

La corrélation d’images de capteurs optiques pour déterminer des mouvements géophysiques
est apparue dés le début des années 1970. Leese et al. (1971) ont ainsi corrélé des images du satel-
lite ATS-1 (Applications Technology Satellites I) acquises & 24 mn d’intervalles pour déterminer
les vitesses de déplacements des nuages. La technologie a ensuite été transposée en océanographie
pour mesurer les courants d’advections a la surface de 'océan (Emery et al., 1986). La premiére
application glaciologique de cette méthode a permis la cartographie du mouvement des icebergs
a partir d’images du satellite AVHRR (Ninnis et al., 1986).

Le mouvement des glaciers est d’abord déterminé en suivant a [’oeil le déplacement de cre-
vasses visibles sur des images LANDSAT du glacier Bird (Lucchitta & Ferguson, 1986). La
corrélation d’images est introduite par Scambos et al. (1992) et apporte une vue globale de
I’écoulement de fleuves de glaces qui drainent la glace de I’Antarctique (Bindschadler & Scam-
bos, 1991). La figure 4.2 montre un exemple de champ de vitesse de surface obtenu en corrélant
deux images LANDSAT acquises & deux ans d’intervalle sur le glacier Mertz. De plus amples
détails sur 'obtention de ce champ de vitesse et son utilisation pour déterminer le bilan de masse
et la fusion basale de la partie flottante de la langue glaciaire pourront étre trouvés dans article
publié dans Journal of glaciology (Berthier et al., 2003), rédigé au début de cette thése suite a
une visite au National Snow and Ice Data Center. Cet article est présenté en annexe A.

En paralléle, la corrélation d’images optiques a été améliorée par la communauté "Terre
solide", sans doute car les mouvements étudiés sont faibles, souvent inférieurs au pixel : une
bonne précision est donc indispensable. Crippen (1992) étudie le déplacement (au maximum de
7 m) de dunes de sable par corrélation d’images SPOT (résolution 10 m) et montre ainsi que des
mouvements sous pixellaires peuvent étre détectés. Il suggére que cette technique peut mesurer
les déplacements liés & des séismes (ou les volcans) mais ne dispose pas d’images pour tester son
hypothese. Il faut attendre 8 ans (Van Puymbroeck et al., 2000; Vadon & Massonnet, 2000) pour



que les déformations engendrées par les séismes de Landers (Californie, juin 1992) et d’Izmit
(Turquie, aott 1999) soient cartographiées par corrélation d’images SPOT. Michel & Avouac
(2002); Feigl et al. (2002) d’un part et Dominguez et al. (2003) d’autre part utilisent la méme
technique pour cartographier, estimer la rupture de surface et modéliser le fonctionnement des
failles responsables des séismes d’'Izmit et de Chi-Chi (Taiwan, septembre 1999) respectivement.
Récemment, la corrélation d’'images SPOT5 a permis d’obtenir des résultats similaires pour le
séisme de Bam (Binet & Bollinger, 2005). La corrélation de photographies aériennes et d’images
satellites & trés haute résolution (QuickBird) a aussi permis de caractériser les glissements de
terrain (Delacourt et al., 2004).

height (km)

4] 10 20 30 40 50 B0 70 80 a0
width (km)

FiG. 4.2 — Vitesse d’écoulement du glacier Mertz déterminée par corrélation de deuz images
LANDSAT séparées de deuz ans. La carte de I’Antarctique, en bas a gauche, permet de localiser
le basin versant du Glacier Mertz (en gris clair en haut de la carte).

L’objectif de notre étude est de mesurer les vitesses d’écoulement des glaciers alpins, avec
une couverture spatiale, une résolution et une précision permettant (1) d’étudier les mécanismes
qui contrdlent leur écoulement et (2) de détecter les adaptations éventuelles de la dynamique
dans un contexte de fort retrait glaciaire. Pour atteindre ce but, une chaine de traitement, qui
s’inspire des travaux de Vadon & Massonnet (2000), a été développée.

Les problémes spécifiques pour application de la corrélation d’images aux glaciers de mon-
tagne sont les suivants :

1. les changements sont rapides a la surface des glaciers. Ces changements s’expliquent par les
chutes de neige, la redistribution de la neige par le vent et, a un degré moindre, par la fusion
de surface et par les déformations liées a ’écoulement (cisaillement par exemple sur les bords



du glacier). Ces problémes, communs a toutes les zones glacées du globe, sont toutefois
exacerbés & la surface des glaciers de montagne du fait de conditions météorologiques trés
variables. La séparation temporelle entre les images est donc un facteur clef : il s’agit
de trouver un juste compromis entre un déplacement suffisant du glacier et une surface
glaciaire bien préservée.

2. Les glaciers de montagne sont localisés dans des zones de forte topographie et peuvent
eux-mémes présenter des pentes importantes (au niveau des chutes de séracs par exemple).
Les distorsions entre deux images vont étre importantes sur nos sites d’étude. Des images
acquises depuis deux positions voisines du satellite permettent de minimiser ces distor-
sions. Les images acquises en été, lorsque les rayons solaires sont proches de la verticale
(milieu de journée), permettent de limiter la taille des ombres.

3. L’albédo élevé des zones glaciaires (proche de 1 quand la neige est encore peu transformée,
plus faible sur la neige sale ou la glace) tend & saturer les capteurs optiques (cf. figure 3.4).
Nous verrons que les images programmeées spécifiquement pour nos études avec le gain le
plus faible (1 pour SPOT) permettent d’éviter ces problémes de saturation.

4. Par rapport aux fleuves de glace des calottes polaires, qui s’écoulent souvent & plus de
500 m a~! (méme 12600 m a~! soit 1.5 m/heure pour le Jakobshavn Glacier au Groen-
land), les vitesses typiques des glaciers de montagne sont de I'ordre de 50 m a~!. En
conséquence, et puisque la séparation temporelle des deux images ne doit pas étre trop
importante, le signal recherché sera beaucoup plus faible que pour les études sur les fleuves
de glace. Notre méthodologie doit donc viser une incertitude inférieure au £+ 1 pixel
obtenu précédemment (Scambos et al., 1992; K&db, 2005). Ceci est d’autant plus vrai que
les changements temporels de la vitesse (de I'ordre de quelques m a~—!) nous intéressent éga-
lement. Une attention particuliére sera apportée a I’évaluation de la précision (écart-type)
mais aussi I'exactitude (biais) de nos mesures.

Nous verrons comment le choix des images satellites et une méthodologie adaptée permettent
de répondre & ces différents problémes.

4.2 Géomeétrie du probléme

En résumé, la corrélation consiste & mesurer des décalages en colonnes et en lignes entre deux
images recalées sur les zones sans mouvement puis a les convertir en déplacement au sol. Notre
chaine de traitement sera détaillée dans la partie suivante, mais avant cela, nous souhaitons
détailler le passage de la géométrie image a terrain. Ce passage est simple dans le cas d’images
acquises verticalement. On mesure la projection du vecteur déplacement dans le plan focal du
satellite qui est paralléle au sol : seules les composantes horizontales sont mesurées. C’est le cas
par exemple pour les images LANDSAT. Cette conversion est donc rarement détaillée dans les
publications. Pourtant, la géométrie du probléme est plus complexe dés que 'angle d’incidence
n’est pas vertical, notamment dans le cas des images SPOT. L’objectif de cette partie est de
développer les équations qui permettent de convertir les décalages mesurés en géométrie image
en déplacement au sol.

4.2.1 Cas général

En se plagant dans un cas général, il est possible comme en InSAR (Massonnet & Feigl,
—
1998) de définir des vecteurs de sensibilité au mouvement (figure 4.3). Ces deux vecteurs (Ucor



et Urjq) sont paralléles a chacune des directions de 'image. Leurs coordonnées dans le repeére
terrestre (\,¢,7)! sont :

Urig = [—sina, —cos «, 0] (4.1)
Ucor = [cos 0 cos a, —cos 0 sin ., sin 0] (4.2)

ou « représente 1'angle de la direction des lignes avec le Nord géographique (azimut) et 6 I'angle
d’incidence.

Un déplacement de la surface terrestre 5 (0x, 0g, 0) projeté dans le plan focal de I'image
engendrera des déplacements door, et dpra :

5COL:?-UCOL:5)\ cost cosa — 04 cost) sina + 6, sin 0
0o | (4.3)
dpiac = 0 -Upig = —0x sina — 04 cos o

dcor et dprg sont mesurés par la corrélation des images. Classiquement, ils permettent d’éva-
luer des déplacements horizontaux (0, d4) mais, si 6 est non nul, ils sont aussi sensibles a des
mouvements verticaux ().

< colonne

Plan focal

Trajectoire du
satellite /

ZA g TERRAIN

9
b~ o
>» A
_______ o
Ujig Ucol

Fi1G. 4.3 — Représentation des vecteurs unitaires en ligne et colonnes (Uria et Ucor) en géo-
métries image et terrain. L’angle d’incidence (0) et lazimut de la direction des lignes («) sont
aussi définis.

1)\ désigne la longitude, ¢ la latitude, z I’altitude



4.2.2 Mesure des déplacements horizontaux

Cette mesure est possible directement dans le cas ot les images sont acquises avec des angles
d’incidence verticaux. 6 est nul et donc 0y et d4 sont les deux inconnues d’un systéme de deux
équations :

0, =) cosa — 0y Sino
coL = 0y P (4.4)
drig = —0) sina — 04 cos o

Dans le cas général, 6 est non nul et les déplacements en colonne sont sensibles aux mou-
vements verticaux (équation 4.3). Cette sensibilité est proportionnelle & sin # et augmente donc
avec I’angle d’incidence. Une information extérieure a la corrélation d’images est requise pour
obtenir des déplacements horizontaux non biaisés dans la direction des colonnes. Nous verrons
comment cette information est obtenue et utilisée dans le cas de la mesure des vitesses des glaciers
alpins.

4.2.3 Mesure des déplacements verticaux

D’aprés le systéme d’équations 4.3, puisque dcor dépend de §,, la mesure du déplacement
vertical est possible. Suivant le contexte, deux cas sont a envisager.

4.2.3.1 La direction de 1’écoulement est connue

La direction de 1’écoulement d’un glacier peut étre connue ou estimée d’au moins trois ma-

niéres :

1. Comme indiqué dans le paragraphe précédent, la corrélation d’images optiques acquises
au nadir n’est pas sensible aux mouvements verticaux. Elle fournit donc directement une
carte des directions d’écoulement.

2. A partir d'une image optique ou d'une image d’amplitude SAR, il est souvent possible de
suivre une ligne d’écoulement? qui indique la direction d’écoulement

3. Si les deux mesures précédentes ne sont pas possibles, elle peut étre déduite d’'un MNT en

faisant 'hypothése d’un écoulement dans la direction de la ligne de plus grande pente.

Si la direction est connue, dr7g, obtenu par la corrélation d’images et insensible aux mouve-
ments verticaux, peut étre converti en dcor,,,, valeur théorique de dcor, pour que I'écoulement
se fasse dans la bonne direction. Cela correspondrait a la valeur mesurée de ooy, si le mouvement
vertical était nul (5, = 0) :

dcOL,,, = 0 X €088 X cosa — 4 X cosB X sin o (4.5)

L’écart entre la valeur théorique et mesurée de dcoy s’explique par le fait que le terme
0, x sin @ ne peut pas étre négligé lorsque les images ont un angle d’incidence important :

500[/77155 - 5COLthe - 67; X 81719 (46)

2flowline en anglais



Il est alors facile de déduire le déplacement vertical :

500[/77155 — 5COLthe
0, =

4.7
sin 6 (4.7)

4.2.3.2 Le déplacement horizontal est négligeable

Si le déplacement horizontal peut étre négligé (dy = d4 = 0), I’équation 4.3 nous montre que
les déplacements en colonne entre deux images sont uniquement liés aux mouvements verticaux.
La conversion des décalages en colonne en un mouvement vertical de la surface se fait alors
simplement en utilisant :

dcoL
— 4.
0 sinf (4.8)

De méme, si le déplacement en longitude est négligeable (d) ~ 0), le systéme d’équation 4.3
peut étre réécrit :

dcor, = —0g4 cos b sina+ 6, sind (49)
dr1g = —04 cos a '
On peut alors déduire le déplacement vertical par :
0, — 011G X cos x S
5, = b MG cosa (4.10)

sind

C’est en utilisant cette équation que nous avons pu mesurer le soulévement de la plateforme
de glace de Grimsvotn (Islande) et le remplissage du lac sous-glaciaire sur lequel elle repose.
Cette mesure est présentée au chapitre 6.

Puisqu’on peut mesurer dans des contextes différents les mouvements verticaux et horizon-
taux, il semble possible d’estimer les 3 composantes du champ de déplacement & la surface du
globe. Cette perspective est présentée en annexe G.

4.3 Notre chaine de traitement : ME DECOIS PAS

d’Images Spot avec une Précision Assez Sympa®.

Pour mesurer les déformations de la surface terrestre, il faut que les deux images corrélées
présentent les distorsions* les plus faibles possibles. Le but de notre méthodologie est donc

3cet acronyme n’a rien d’officiel et n’apparait pas dans les publications, il est difficilement traduisible...
*On désigne par distorsions des différences entre deux images qui ne sont pas liées au phénomeéne géophysique
(écoulement du glacier) ou déformation que l'on étudie.



de reprojeter I'une des images dans la géométrie de 'autre, comme si les deux images étaient
acquises exactement du méme point de vue. Les distorsions entre les deux images s’expliquent
principalement par les effets du relief (effets stéréoscopiques) et les différences de position et
d’attitude (roulis, tangage, lacet) du satellite lors de ses deux passages successifs.

Notre chaine de traitement se compose d’'une série de scripts (SHELL) qui font appel a
d’autres programmes :
— Programme QUST (spatio-triangulation) gérant I’orientation absolue et relative des images
Bibliotheque SP5LIB manipulant la géométrie des images SPOT
— Programme ORION permettant de réechantillonner précisément les images
Programme MEDICIS réalisant la corrélation des images
Programmes IDL assurant des calculs numériques sur les matrices
Les scripts SHELL (qui font le lien entre tous les programmes) et IDL ont été écrits pendant
cette thése alors que les autres programmes ont été mis a notre disposition par le CNES. Intégrer
ces différents programmes dans une chaine de calcul n’est pas toujours simple. A titre d’exemple,
ces programmes utilisent des conventions souvent différentes pour la désignation du pixel origine
(en haut a gauche) d'une image. L’aide d’Héléne Vadon (CNES) a été déterminante pour la
réalisation de cette chaine de traitement”.

La figure 4.4 présente les différentes étapes suivies pour reprojeter I'image esclave dans la
géométrie de l'image maitresse.

4.3.1 Orientation absolue

Avant cette étape, un point d'une image peut étre localisé au sol grace & la connaissance
des paramétres orbitaux du satellite au moment de ’acquisition. Selon les satellites, les erreurs
de localisation sont plus ou moins importantes : quelques centaines de métres pour SPOT1-4,
quelques dizaines de métres pour SPOT5. On appelle par la suite modéle stéréo® I'ensemble des
équations qui permettent ce passage de la géométrie image a la géométrie terrain (Toutin, 2002).
Au cours de l'orientation absolue (étape 1 sur la figure 4.4), des points de controles (notés GCP
par la suite) dont la position géographique est connue et qui sont reconnaissables dans l'image,
permettent d’améliorer la connaissance des paramétres orbitaux et donc le modéle stéréo.

Concrétement, cette étape utilise le logiciel OUST. Les GCP permettent d’estimer de nou-
velles valeurs de Pattitude du satellite (roulis, tangage, lacet) et de distance focale qui minimisent :

> lGa|? (4.11)
=1

ou G;— (A, ¢, 2); est la position connue du i GCP et G’;— (N, ¢, 2’); sa position au sol déduite
de ces coordonnées images & partir du modéle stéréo. Cette étape n’est pas indispensable mais
évite des décalages entre les images et le modeéle numérique de terrain (MNT). Si les GCP ne sont
disponibles que pour une image, cette derniére doit ensuite étre utilisée comme image maitresse.

SLe terme chaine de traitement ne signifie pas ici un procédé entiérement automatique et convivial... De
nombreuses étapes dépendent de 'utilisateur et de I'objectif viseé.
Scertains auteurs utilisent modéle géométrique



4.3.2 Orientation relative

Cette étape est primordiale pour obtenir deux images qui se superposent & quelques fractions
de pixels prés (étapes 2 a 4 sur la figure 4.4). L'une des images est choisie comme maitresse et des
points homologues, représentant la méme structure dans les deux images, permettent d’affiner le
modele stéréo de I'image esclave. Les points homologues doivent étre extraits de zones stables.
Parce que la précision du pointage manuel de structures identiques sur deux images n’est pas suf-
fisante (£ 1 pixel), nous extrayons ces points homologues en grand nombre (plusieurs centaines)
par corrélation des deux images selon une grille assez lache (tous les 50 ou 100 pixels). Les zones
en mouvements (les glaciers pour nous) sont masquées. Un MNT est nécessaire a cette étape.
Les points homologues, précis et distribués dans toute la zone commune aux deux images, sont
sélectionnés parmi la nappe de corrélation : on découpe 'image en cadrans (typiquement 30x30
cadrans) et on sélectionne les points pour lesquels le coefficient de corrélation est maximum.

Modele Stéréo Modele Stéréo

image maitresse  image esclave
Image esclave Image maitresse

GCP —>|orientation absolue | o

Modeéle stéréo Modeéle stéréo
maitre esclave

amélioré amélioré 9 e

= prédicteur desﬁ_> Corrélation
décalages l

> | Orientation relative |<— points
homologues

l e (hors des glaciers)

Modeéle stéréo
esclave ré-amélioré

MNT | nouvelle

grille de loc, |Reechantlllonnage|
Image esclave
réechantillonée
Correlation ﬂ
décalage (Ax,Ay) dans la
géomeétrie de l'image maitresse
MNT Projection | @)

décalage (Alon,Alat) dans la
géomeétrie terrestre

MNT grille de géocodage 1 +horactification (9]

Carte des décalages au sol

FiG. 4.4  Diagramme des étapes suivies pour extraire les déplacements de la surface terrestre a
partir de deuz images SPOT (loc.=localisation).



4.3.3 Reé-échantillonnage de ’image esclave

Les modeles stéréos affinés des deux images et un MNT sont utilisés pour ré-échantillonner
I'image secondaire comme si elle avait été acquise du méme point de vue que I'image maitresse
(étapes b & 6 sur la figure 4.4). Le filtre utilisé au cours de ce ré-échantillonnage ne doit pas
créer de biais et préserver la radiométrie. Van Puymbroeck et al. (2000) et Vadon & Massonnet
(2000) ont montré qu'un filtre de type sinus cardinal (%) apodisé (c’est a dire multiplié par
une gaussienne) respecte ces contraintes. Aprés cette étape, nous disposons de deux images
superposables & quelques fractions de pixels prés au niveau des zones stables.

4.3.4 Corrélation

Le logiciel MEDICIS (Centre National d’Etude Spatiale, 2002) permet de corréler les deux
images pour mesurer leurs décalages en colonnes et en lignes (étape 7 sur la figure 4.4). La
corrélation est réalisée sur toute I'image (méme si les glaciers n’en occupent qu’une partie)
car les zones hors des glaciers apportent des renseignements sur la bonne superposition des
scénes. Une grande taille de la fenétre de corrélation permet de limiter le bruit mais va aussi
atténuer les hautes fréquences (spatiales) des champs de déplacements et limiter le nombre de
mesures indépendantes. Des fenétres de 21x21 pixels (soit 52.5x52.5 m) nous ont semblé un
bon compromis au vu de la largeur des glaciers étudiés qui est de quelques centaines de métres.
La corrélation est réalisée tous les 10 pixels ce qui permet d’éviter des mesures voisines trop
dépendantes, de gagner du temps de calcul tout en échantillonnant suffisamment les variations
spatiales de la déformation des glaciers.

La corrélation est calculée entre une imagette principale (extraite de l'image maitresse) et
une imagette secondaire (extraite de I'image esclave). La taille de I'imagette secondaire doit étre
suffisamment grande pour prendre en compte les décalages importants des zones les plus rapides
du glacier (Vadon & Berthier, 2004). Le déplacement d’une structure entre les deux images
est obtenu en positionnant le maximum du pic de corrélation (figure 4.5). Ce maximum peut
s’obtenir par interpolation d’un pic de corrélation calculé tous les pixels (Scambos et al., 1992).
Mais un résultat plus précis s’obtient en calculant la corrélation entre l'imagette principale et
une imagette secondaire ré-échantillonnée pour étre décalée (Vadon & Massonnet, 2000).

La corrélation de deux images SPOT5 (24000x24000), tous les 10 pixels, permet d’obtenir
deux grilles de décalage (en colonnes et en lignes) de (2400x2400). A chaque mesure de décalage
est associé un coefficient de corrélation et un flag de validité”.

4.3.5 De la géométrie image a la géométrie terrain

C’est seulement dans cette derniére étape que s’effectue le passage & la géométrie terrain
(étapes 8 & 9 sur la figure 4.4). L'intérét de travailler en géométrie image (colonne, ligne) plutot
qu’en géomeétrie sol est de pouvoir utiliser pleinement la description précise (surtout pour SPOT5)
de l'attitude du satellite qui est fournie par SPOTIMAGE avec les scénes (Vadon & Berthier,
2004). Nous verrons de plus que les erreurs de nos mesures sont souvent différentes selon les
directions des images et n’ont pu étre comprises qu’en travaillant en géométrie image.

"Ce flag (= drapeau) vaut 1 quand la corrélation est valide. Tl prend d’autres valeurs quand la corrélation
échoue ce qui permet de connaitre la raison de I’échec, par exemple lorsque le pic de corrélation est au bord de
I'imagette secondaire.
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FiG. 4.5 Principe de la mesure du déplacement par corrélation d’images. Deux imagettes, prin-
cipale et secondaire, sont extraites des deux images (partie gauche) et la corrélation est calculée
pour des positions variables au sein de "magette secondaire. Le mazimum du pic de corrélation
indique la valeur du déplacement (partie droite).

Ce passage est réalisé en deux étapes. Dans un premier temps, les décalages (mesurés en
pixels) sont convertis en déplacements (exprimés en métres) en prenant en compte le MNT et
le modéle stéréo de I'image maitresse. On localise au sol chaque pixel de I'image maitresse puis
le pixel équivalent de I'image esclave. La différence des positions permet d’obtenir les décalages
en longitude et latitude (figure 4.6). On mesure aussi un déplacement vertical (J,) reflétant un
écoulement paralléle & la surface topographique qui n’est pas nécessairement celui des particules
de glace (cf. §G.3 in annexe G).

Image Maitresse

, modeéle stéréo

1

1

.

1

Y
Terrain

MNT
Fi1G. 4.6 — Conversion des décalages en géométrie image en des déplacements au sol.
Une fois cette conversion réalisée, les grilles de décalages sont ré-échantillonnées pour étre

cartographiées (cette étape revient a une orthorectification). Ceci permet notamment la compa-
raison aux mesures de terrain.



4.4 Vitesses des glaciers du Mont Blanc durant 1’été 2003

La méthodologie décrite dans la partie précédente est appliquée aux glaciers du massif du
Mont Blanc durant 1’été 2003. Nous présenterons rapidement ces glaciers et les champs de dépla-
cements que nous avons mesurés. Une attention toute particuliére sera accordée a ’estimation
des incertitudes sur nos mesures en étudiant a la fois les zones stables hors des glaciers mais aussi
en comparant les mesures SPOT5H avec une campagne de terrain.

4.4.1 Les glaciers du massif du Mont-Blanc

Les glaciers du Massif du Mont Blanc (figure 4.7) ont été choisis afin de tester notre métho-
dologie pour plusieurs raisons.

Ils font partie des glaciers les mieux suivis du globe et ont été le berceau de la glaciologie.
Les premiéres mesures de la dynamique et du bilan de masse glaciaire par Vallot (1900),
Forel (1895) et Mougin (1934) ont été réalisées sur la Mer de Glace. Plus proche de nous,
les études de Reynaud (1979) et Lliboutry & Reynaud (1981) sur ce méme glacier ont
permis des avancées significatives pour la compréhension de la dynamique de 1’écoulement
des glaciers tempérés.

— La continuité du suivi de la Mer de Glace et du glacier d’Argentiére par le Laboratoire de
Glaciologie et de Géophysique de I’Environnement (LGGE) permet de replacer la mesure
satellitaire au sein d'une série & plus long terme.

Ces glaciers sont relativement accessibles pour mener des campagnes de terrain de valida-
tion de la mesure satellitaire, notamment grace a la logistique du LGGE.

Mont Blanc
Grandes Jorasses

G. de Leschaux; =

~ G. du Tour

Fi1G. 4.7 — Les principauz glaciers du massif du Mont-Blanc. A gauche, une image SPOTS de
2003 a été drapée sur un MNT de la zone (exagération verticale 1). A droite un carte tirée de
Moreau € Vivian (2000).



4.4.2 Caractéristiques géométrique et radiométrique des images SPOT5

L’été 2003, marqué en Europe par une forte canicule au mois d’aott (Trigo et al., 2005), a
été favorable pour 'acquisition d’images SPOT5 (tableau 4.1). Dans le cadre d'une demande
ISIS®, ces images ont été programmeées spécialement pour notre étude et nous avons donc pu
choisir le gain le plus faible (1) du capteur HRG sur SPOT5 (cf. figure 3.4 pour I'importance de
ce gain faible). La figure 4.8 (a) localise les empreintes au sol des images du couple {23 aotit/18
septembre}

TaB. 4.1 — Caractéristiques des 4 images SPOTS acquises durant 1’été 2003 sur le Massif du
Mont Blanc. Les couples d’images {19 juillet/19 aoit} et {23 aoit/18 septembre} sont utilisés
pour calculer [’écoulement du glacier en 31 et 26 jours respectivement. La paire {19 aodt/23
aodt} est utilisée pour calculer un MNT de la zone. Les angles d’incidence sont ceur au centre
des images. Voir le texte pour la signification du rapport B/H.

Couple d’images Angle d’incidence B/H 6t (jours)
19 juillet / 19 aoit -23.6 / -15.2 0.106 31
23 aott / 18 septembre ~ +15.7 / +17.3  0.0006 26
19 aont / 23 aott -15.2 / +15.7 0.596 4

Le rapport B/H présenté dans le tableau 4.1 désigne le rapport entre BY (la distance entre
les deux positions des satellites) et H'Y (Ia hauteur du satellite au dessus de la surface terrestre).
I1 quantifie les distorsions entre deux images dues au relief (Toutin, 2002). Un B/H fort (forte
sensibilité au relief) est nécessaire pour construire un MNT, alors que ce rapport doit étre faible
dans le cas de la mesure par corrélation des mouvements de la surface terrestre. Dans ce second
cas, B/H indique quel est leffet des erreurs du MNT (Van Puymbroeck et al., 2000). Ainsi,
pour le couple {23 aott/18 septembre}, une erreur de 100 m du MNT engendre une erreur de
ounT X B/H soit 6 cm. Ce couple est donc acquis dans des conditions optimales pour la mesure
des déplacements : les deux images sont séparées de 26 jours (un cycle orbital de SPOT5) et
sont donc acquises du méme point de vue (§3.2). Nous verrons que, dans une telle configuration
orbitale, méme un MNT trés imprécis, comme GTOPO30 (USGS, 1996) de résolution 1 km,
est suffisant. Le couple d’images {19 juillet/19 aotit} est moins favorable, une erreur de 10 m
du MNT créant une erreur de 1 m sur la mesure du déplacement. Une topographie précise et
contemporaine (car les variations d’épaisseur de ces glaciers sont rapides) est donc essentielle
pour utiliser ce couple d’images. Ce MNT est obtenu a partir de la paire {19 aotit/23 aoit}. La
construction de ce MNT est détaillée au chapitre 5.

®Le programme ISIS (http ://medias.obs-mip.fr/isis/) permet aux scientifiques frangais -et européens grace a
OASIS- l'acquisition d’images SPOT a tarif préférentiel

“pour Baseline en anglais

hour Height en anglais
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FiG. 4.8 — La zone d’étude : le massif du Mont-Blanc. (a) MNT utilisé dans cette étude et la
localisation des empreintes au sol de deux des scénes SPOTS. (b) Acquisition par Yves Arnaud
d’un des points de contréle dans la vallée de Chamoniz (en arriére plan les Drus). (c) Image
SPOTS du 23 aodt 2008 sur laquelle sont positionnés les points de contréle (30 étoiles jaunes)
utilisés pour l'orientation absolue et les points homologues a l'image du 18 septembre (573 carrés
blanc) utilisés pour l'orientation relative.

Les deux couples d’images destinés & mesurer le déplacement des glaciers sont traités selon
la méthodologie présentée dans la partie précédente (§4.3) :

L’orientation absolue, dont les résultats sont présentés dans le tableau 4.2, est réalisée a
partir de points de controles mesurés lors de deux campagnes DGPS!! organisées en septembre
et octobre 2003. Des structures bien identifiables sur les images SPOT5H ont pu étre mesurées
sur le terrain & £ 1 m'2. La figure 4.8 (b) montre I'acquisition d'un point de contrdle au pied
des Drus en vallée de Chamonix alors que la figure 4.8 (¢) localise ces points de controle (étoiles
jaunes) sur I'image du 23 aoit. Aprés cette étape, et pour les 4 images, tout point peut étre
positionné au sol & + 2.5 m (ou mieux).

Les 573 points homologues utilisés pour l'orientation relative du couple {23 aotit/18 sep-
tembre} sont localisés sur la figure 4.8 (¢). Aucun point n’est pris sur les glaciers. Pour ce couple
d’images, 'orientation relative permet d’obtenir une superposition a + 0.65 m preés (tableau 4.2).
Un résultat identique est obtenu sans orientation absolue préalable méme avec un MNT de réso-
lution faible. Ceci résulte directement du faible B/H de ce couple. Dans une telle configuration
satellitaire, des champs de déplacement précis peuvent donc étre obtenus sans MNT précis ni
points de contrdle, ce qui permet d’appliquer notre méthode & des zones retirées du globe. Pour
la paire {19 juillet/19 aott}, l'orientation relative est plus délicate. Pour ce couple, avec un
B/H plus élevé, la disponibilité d’'un MNT précis et de GCP assurant une bonne localisation des
images par rapport au MNT est impérative pour mesurer des déplacements corrects.

"DGPS : Differential Global Positionning System
2(Cette précision est suffisante au regard de la précision du pointage sur image SPOT5 qui est au mieux de
0.5 pixel, soit 1.25 m



TAB. 4.2 Ecart type (o en métres) des résidus de ’orientation absolue et relative (par définition
la moyenne doit étre nulle) des différentes images SPOTS5. La paire #1 désigne le couple {19
Juillet/19 aodt} alors que la paire #2 correspond au couple {23 aoit/18 septembre}. L’orienta-
tion absolue de chaque image est obtenue a partir de points de contréle (GCP). L’orientation
relative des deux images d’une méme paire est obtenue a partir de points homologues extraits
par corrélation hors des glaciers. Le résidu mazimum (en métres) pour tous les points retenus
dans ces orientations est aussi indiqué. Le tableau permet de comparer les résultats obtenus avec
ou sans GCP et avec deur MNT de résolution différente, HR désignant le MNT a 20 m déduit
d’images SPOTY alors que LR désigne le MNT GTOPOS30 (1 km).

Orientation abs. Orientation rel.

Paire d’images Date (2003) o  Reésidu Max. o  Résidu Max.
#1 avec GCP; 19 Jul 2.55 4.3 2.84 11.1
MNTgyRr 19 Aug 1.89 3.59

#1 sans GCP; MNTygr 19 Jul/19 Aug - - 5.45 31.7

#1 sans GCP; MNT.r 19 Jul/19 Aug - - 14.5 38.8

#2 avec GCP; 23 Aug 1.55 2.66 0.63 1.45
MNT 5 18 Sep 1.82 2.97

#2 sans GCP; MNTyr 23 Aug/18 Sep - - 0.67 1.68

#2 sans GCP; MNT.r 23 Aug/18 Sep - - 0.67 1.68

Les orientations absolues et relatives des images étant réalisées, elles peuvent étre corrélées
et les décalages sont alors projetés sur la surface terrestre.

4.4.3 Champs de déplacements pour 1’été 2003

La figure 4.9 montre le champ de vitesse horizontale sur les glaciers du massif du Mont-Blanc
déduit du couple {23 aotit/18 septembre} et la figure 4.10 le coefficient de corrélation associé a
ce champs de vitesse. Pour la Mer de Glace, quelques vecteurs vitesses sont ajoutés. A ce stade,
toutes les mesures de la corrélation sont montrées et aucun filtrage n’a été réalisé. La vitesse
horizontale cache en fait deux composantes : la vitesse en longitude et latitude. Ce sont bien
deux des trois composantes du vecteur vitesse qui sont mesurées. L’homogénéité des champs de
vitesse et le fait que les zones hors des glaciers aient un mouvement faible sont des indications
de la qualité de notre mesure satellitaire. On note toutefois du bruit a haute altitude (bassin
d’accumulation de la Mer de Glace par exemple) et sur les pentes orientées vers I’Ouest. Ce
bruit résulte essentiellement des changements de surface (déplacement de la ligne de neige par
exemple), des effets des ombres (détaillés plus loin).
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Fic. 4.9 Vitesse horizontale d’écoulement pour la période du 23 aoit au 18 septembre pour
l’ensemble des glaciers du Massif du Mont-Blanc (a), le glacier de la Brenva (b), d’Argentiére
(c) et la Mer de Glace (d). En (e), les vitesses sur le Mer de Glace du 19 juillet au 19 aoit. Les
cercles blancs indiquent la position des balises positionnées par DGPS en aoiit et septembre. Des
fleches indiquent direction et magnitude de |’écoulement sur la Mer de Glace.
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Fi1G. 4.10 — Coefficent de corrélation pour le couple d’images 23 aodt - 18 septembre 2003. Ce
coefficient, variant entre 0 et 1, indique la ressemblance entre les deux imagettes et dépend aussi
de la dynamique radiométrique. Il est plus faible dans la zone d’accumulation que dans la zone
d’ablation ainsi que sur les pentes orientées vers I’Ouest (ombres importantes et changeantes).

Les vitesses les plus rapides sont enregistrées au niveau du Glacier de la Brenva et de la chute
de sérac des Géants (700 m a~! soit plus de 2 m par jour). De telles vitesses sont légérement
inférieures aux valeurs mesurées sur des photographies aériennes par Reynaud (1973). Pour
nombre de ces glaciers, la vitesse d’écoulement n’avait jamais été estimée. Il convient maintenant
d’associer une précision a notre mesure.

Le couple d’images {19 juillet/19 aotit} est traité de la méme maniére. Les décalages impor-
tants sur les zones stables hors des glaciers (zones de fortes pentes, lignes de crétes) indiquent que
les distorsions entre les deux scénes n’ont pas pu étre parfaitement modélisées (figure 4.9 en bas
a droite). En revanche, sur les glaciers (ou la pente est plus faible), les champs de déplacements
restent homogénes et montrent des structures cohérentes.

4.4.4 Précision et exactitude de notre mesure des vitesses
La précision peut tout d’abord étre évaluée sur les zones stables qui entourent les glaciers. On

s’attend a un déplacement nul. Dans un second temps, on comparera nos mesures en quelques
points du glacier avec des relevés de terrain.



4.4.4.1 Le déplacement est-il nul hors des glaciers ?

La figure 4.11 montre les histogrammes des décalages hors des glaciers dans les deux direc-
tions, lignes et colonnes, pour le couple {23 aotit/18 septembre}.
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F1G. 4.11 — Distribution des décalages en lignes (a) et colonnes (b) déduits du couple {23 aoit/18
septembre} pour l’ensemble des zones ot la corrélation est considérée comme valide et hors des
glaciers.

On s’attend & une distribution symétrique et centrée sur 0 ce qui est effectivement le cas pour
les décalages en colonne (biais de -0.07 pixel). En revanche, les décalages en lignes présentent
un biais négatif (approximativement vers le Nord) de -0.24 pixel. Ceci est surprenant car, étant
donné la géomeétrie d’acquisition des images SPOT (§3.2.1.1), c’est dans la direction des colonnes
que 'on s’attend a observer des distorsions entre les images. Ce biais indique que les points
homologues sélectionnés pour 'orientation relative ne sont pas représentatifs de I’ensemble des
zones stables des images. Pour comprendre cette observation, des histogrammes complémentaires
sont tracés pour différents intervalles du taux de corrélation (figure 4.12 & figure 4.13).
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Fi1G. 4.12 — Distribution des décalages en colonnes déduits du couple {23 aoit/18 septembre}
pour l’ensemble des zones hors des glaciers ou la corrélation est considérée comme valide et pour
différents intervalles du coefficient de corrélation. Quand le coefficient de corrélation est inférieur
a 0.7 la corrélation est considérée comme non valide.
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Fig. 4.13  Idem figure /.12 pour les décalages en lignes.

Comme attendu, quand le coefficient de corrélation est supérieur a 0.95, les écart-types des
distributions sont faibles et elles sont centrées sur () en ligne comme en colonne. En effet, les points
homologues qui permettent de recaler les deux images sont extraits de cette catégorie. Pour les
décalages en colonne, le biais reste faible quand le coefficient de corrélation baisse, I’écart type
augmente et la distribution devient bimodale'3. L’écart type varie de la méme maniére pour les
décalages en lignes mais le biais augmente rapidement : il approche 0.5 pixel quand le coefficient
de corrélation est compris entre 0.7 et 0.75. Nous expliquons cette distribution des décalages en
lignes par un changement des conditions d’éclairement solaire. Entre le 23 aotit et le 18 septembre,
I'incidence et ’azimut des rayons solaires ont changé. Ce changement et son effet sur les ombres
sont illustrés par la figure 4.14 : les ombres subissent un déplacement essentiellement en ligne.
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Fi1G. 4.14 — Ezxplication des biais observés sur les zones stables a partir des changements des
conditions d’éclairement entre le 23 aodt et le 18 septembre.

13La distribution bimodale pourrait s’expliquer par une dynamique radiométrique limitée hors des glaciers donc
un rapport signal sur bruit faible. Le critére de Shannon, qui doit étre rempli pour qu’une interpolation ne crée
pas de biais, ne serait pas respecté (Vadon, communication personnelle).
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Fia. 4.15  Comparaison des biais sur les décalages en lignes pour deuz flancs de montagne
d’orientation opposée autour de la vallée de Chamoniz. Le biais et ’écart type sont plus faibles et
le tauz de corrélation moyen plus élevé pour la pente qui regarde vers I’Est (donc vers le soleil)
que pour celle qui regarde vers [’Ouest.

Cette observation explique bien un biais principalement dirigé dans la direction des lignes.
Comment expliquer que ce biais dépende du coefficient de corrélation? Les zones ol les chan-
gements d’ombres sont les plus importants auront un biais en ligne fort et un coefficient de
corrélation faible car la ressemblance entre les imagettes sera faible. Si cette interprétation est
vérifiée, on doit pouvoir mettre en évidence une relation entre I'orientation des pentes topogra-
phiques, le biais en ligne et le coefficient de corrélation : les pentes orientées vers I’Est, face au
soleil au moment de 'acquisition des scénes SPOT (& 11h du matin) devraient présenter des biais
faibles et des corrélations élevées. Nous ’avons vérifié sur les pentes qui entourent la vallée de
Chamonix (figure 4.15).

A notre connaissance c’est la premiére fois que cet impact du changement d’éclairement
solaire sur la mesure des décalages au sol est décrit. Il doit étre pris en compte pour toutes les
régions ol les ombres sont importantes. Dans le cas des glaciers, les ombres sont rares et cet effet
a donc peu d’effet sur nos mesures de 1’écoulement glaciaire.

4.4.4.2 Comparaison aux vitesses mesurées in situ

Deux campagnes de terrain ont été spécialement conduites pour obtenir une vérité terrain
simultanée a l'acquisition des images satellites. Lors de ces campagnes, les positions de balises
implantées dans la glace ou de pierres en surface du glacier ont été mesurées en aott et septembre
2003 avec un DGPS bi-fréquence. Ces campagnes ont pu se faire grace a l'aide de Christian
Vincent du LGGE. Les dates d’acquisition des images satellites n’étant pas connues & 1’avance,
les missions de terrain n’ont pas pu étre réalisées exactement aux méme dates (figure 4.16). Les
glaciers pouvant connaitre des changements rapides de leur vitesse (Willis, 1995), ces différences
de couverture temporelle peuvent expliquer des différences entre mesures satellitaire et in situ.



La précision intrinséque du positionnement DGPS est excellente (+ 5 c¢m) mais Uincertitude
sur les vitesses est plus grande du fait de la difficulté de placer le mat du DGPS toujours au
méme endroit par rapport aux balises : elles sont souvent entourées d'un trou d’eau a la fin de
la saison d’ablation. Les déplacements des balises sont donc mesurées & £ 25 cm environ. Cette

incertitude est plus grande et difficile & quantifier pour les pierres qui peuvent se déplacer/rouler
indépendamment de la glace sous-jacente.
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Fia. 416  Comparaison des dates des images satellites et des campagnes DGPS de terrain.
Pour ces derniéres, le “M” correspond & la Mer de Glace et le “A” au glacier d’Argentiére. A
gauche, vérification de la précision des mesures DGPS sur un point géodésique de la moraine en
rive droite du glacier d’Argentiére. A droite, positionnement d’une pierre sur le méme glacier.

Sur la figure 4.17 sont représentés les déplacements en colonne et en ligne pour le couple {19
juillet /19 aoit} le long d’un profil longitudinal de la Mer de Glace passant par les releves in situ
(figure 4.9). Ce profil met nettement en évidence un écart systématique pour les décalages en
colonne, la mesure satellitaire surestimant le déplacement de prés d’'un métre. Dans la direction
des lignes (direction principale de I’écoulement de la Mer de Glace) un tel biais n’est pas observé.
Les mémes observations peuvent étre faites sur le glacier d’Argentiére et également pour le couple
{23 aott/18 septembre}, méme si le biais est moins fort.
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FiG. 4.17 — Déplacements en colonne (a) et en ligne (b) pour un profil longitudinal de la Mer
de Glace. Les petits triangles noirs correspondent aux mesures satellitaires -couple {19 juillet/19
aodt}- alors que les losanges gris correspondent aux mesures DGPS.



Ce biais, dans la direction des colonnes uniquement, s’explique par la géométrie de I'acquisi-
tion des images SPOT. Nous mesurons en effet la projection du vecteur déplacement au sol dans
le plan focal du satellite. A cause d’un angle d’incidence non vertical de nos images (tableau 4.1),
le décalage en colonne est aussi sensible a des mouvements verticaux (équation 4.3). L’été est
une période de forte ablation sur les glaciers, les décalages en colonnes sont donc affectés par
I’amincissement du glacier. La figure 4.18 (partie de gauche) explique cet effet géométrique. Pour
obtenir une mesure précise des déplacements horizontaux, I’ablation entre les deux acquisitions
a été corrigée grace a un modeéle degré-jour (Vincent, 2002). Ce modeéle stipule qu’a une altitude
donnée sur le glacier tout degré positif engendre une ablation de 6.6 mm de glace. En utilisant
les températures de la station Météo France de Chamonix et en supposant que la température
diminue de 0.6°C tous les 100 m, ’ablation peut étre estimée et le biais sur les déplacements en
colonne corrigé. Notre correction est satisfaisante (figure 4.18.b), méme s’il reste des écarts.
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FiG. 4.18 = (a) Schéma expliquant comment ’ablation estivale engendre un biais systématique
sur la mesure des déplacements dans la direction des colonnes mais pas des lignes. (b) Effet de
la prise en compte de l’ablation estivale grice a un modele degrés jour positifs le long du méme
profil longitudinal que la figure 4.17.

Remarque : Si les structures (bandes de Fordes, crevasses), qui sont reconnues dans les deux
images par la corrélation, ne sont pas perpendiculaires a la surface, une variation d’épaisseur va
créer un biais supplémentaire méme si les images sont acquises au nadir. Ce biais a été détecté
en observant des vitesses vers 'amont (!) dans la partie frontale du Bruarjokull (Islande). 11 est
difficile & modéliser car il faudrait connaitre le pendage des structures en profondeur.

Pour le couple {23 aoiit/18 septembre}, ce biais est réduit car les angles d’incidence sont plus
faibles. Il est corrigé avec la méme méthodologie.

Ce biais corrigé, il est alors possible de comparer systématiquement les mesures satellitaires



et les vitesses in situ. Pour limiter 'effet des mesures aberrantes, les champs de vitesses ont été

au preéalable filtrés de la maniére suivante :

Fia.

conservation uniquement des points pour lesquels la corrélation est jugée valide (un coef-
ficient de corrélation minimum de 0.7 est choisi) ;

filtrage des champs de décalage en colonnes et en lignes avec un filtre médian qui permet
de conserver les changements brutaux de vitesses (marges des glaciers). Ce filtre fait 1'hy-
pothése qu’il existe une continuité spatiale du champ de vitesse. Cette continuité résulte
de la propriété de 1’écoulement du glacier qui est laminaire c’est a dire que les trajectoires
des différents particules de glace ne s’emmélent pas (Lliboutry, 1964) ;

exclusion des vecteurs pour lesquels la direction du déplacement est “trop” différente de la
ligne de plus grande pente. L’écart d’angle maximum toléré entre les deux directions est
assez important (30°) car un glacier de montagne ne s’écoule pas nécessairement selon la
ligne de plus grande pente locale. Les parois latérales, qui confinent le glacier, influencent
aussi la direction d’écoulement ;

positionnement des vecteurs restant sur une grille réguliére (fonctions blockmean et surface
de GMT (Wessel & Smith, 1998)). Les zones ot il n’y a pas de mesure sont masquées.
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4.19 Champs de vitesse horizontale pour le couple {23 aoit/18 septembre} sur les glaciers

d’Argentiére et la Mer de Glace apreés filtrage. Pour les zones hors des glaciers ou sans mesure de
vitesse, c’est l'image SPOTS du 23 aodt 2003 que 'on voit. La partie droite permet de comparer
les vitesses satellitaires et in situ le long des deux profils longitudinauz localisés en blanc sur la
carte de gauche (#1 = {19 juillet/19 aodt} et #2 = {23 aoit/18 septembre}). On remarquera
la reproductibilité de la mesure satellitaire.



Le résultat de ce filtrage pour le groupe de la Mer de Glace'® et le glacier d’Argentiére est
montré sur la figure 4.19. Un profil longitudinal de chacun des glaciers permet de comparer les
deux mesures satellitaires et les mesures in situ.

On constate que, aprés filtrage, la couverture du glacier reste excellente. et que, méme dans
la zone d’accumulation, nos mesures de vitesses sont cohérentes. C’est un résultat important
puisque, jusqu’a présent, la corrélation d’images échouait dans cette partie haute (K&db, 2005).
Pour le couple #1 (non montré ici) acquis plus tot dans la saison d’ablation, les résultats sont
moins satisfaisants dans cette partie haute. Outre les problémes géométriques déja mentionnés,
ceci s’explique probablement par une ligne de neige & plus haute altitude et un état de surface
plus changeant durant 31 jours incluant la forte canicule de début aoiit 2003.

La figure 4.20 montre, pour les deux couples d’images, les résidus VITgpor - VITgpg en
longitude, latitude, et pour la vitesse totale.
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F1G. 4.20 — Comparaison des vitesses déduites des 2 couples d’images satellites a celles mesurées in
situ (o — écart type, p — moyenne, N — nombre d’observations). Les figures du haut correspondent
au couple {19 juillet/19 aodt} et celles du bas au couple {23 aodt/18 septembre}. A gauche, les
vitesses dans la direction des longitudes, au centre dans celle des latitudes et a droite la vitesse
horizontale totale. Les triangles représentent les points du glacier d’Argentiére (altitude variant
de 2400 a 2700 m), les ronds noirs représentent les points sur la Mer de Glace (altitude variant
de 1800 a 2200 m,).

" qui désigne la Mer de Glace (sens strict), les glaciers de Taleéfre, Leschaux, Géant



Dans un premier temps, regardons les écart-types qui informent sur la précision de nos
mesures. Ils varient entre 4 et 8 m a~! (soit 0.3 a4 0.55 m de déplacement en 26 jours). On peut
s’étonner des écart-types plus faibles en longitude (direction plus affectée par la correction de
l'ablation). Globalement, une précision de 6 m a=! ou % 0.2 pixel peut étre avancée.

11 est plus difficile de déterminer I'exactitude (i.e. I'absence de biais) de nos mesures car
les vitesses de la Mer de Glace et d’Argentiére ont probablement varié au cours de I’été et les
différents jeux de mesures ne couvrent pas la méme période (figure 4.16). On peut simplement
noter que les mesures satellitaire indiquent des vitesses légérement plus faibles que les mesures in
situ. L’observation et la compréhension d’éventuelles variations rapides des vitesses sont traitées
dans la partie 4.5.

4.4.5 Apports et limites de la méthodologie proposée

Le traitement des 2 couples d’images SPOT5 sur les Alpes du Nord nous ont permis de mettre
en évidence quelques caractéristiques importantes pour le choix des scénes SPOT :

Les images doivent étre acquises prés de la fin de la période d’ablation pour que la ligne de
neige soit la plus haute possible. Ainsi, le couple {aott/septembre} présente une couverture
plus globale que le couple {juillet/aont}.

— Un gain faible lors de 1'acquisition des images est primordial pour accentuer le contraste
radiométrique sur la neige et la glace et, par conséquent, améliorer la corrélation. Ceci
suppose la programmation spécifique de scénes pour les études glaciologiques. Nous avons
pu le faire grace au support du programme ISIS du CNES.

— Du point de vue géométrique, les images acquises & un cycle orbital d’intervalle sont les plus
adaptées car la distorsion est la plus faible. Dans les autres cas, et du fait de la géométrie
du capteur HRG sur SPOT5, les distorsions seront présentes en colonnes mais resteront
toujours faibles en lignes. Un MN'T de bonne précision permet de limiter les distorsions en
colonne.

— Pour les glaciers, les variations d’épaisseur par perte ou gain de masse peuvent biaiser la
mesure du déplacement horizontal. Ce biais est évité si les deux images sont acquises avec
un angle d’'incidence vertical. Sinon, il peut étre modélisé et corrigé avec un modéle simple
d’ablation. Alternativement, si la direction de 1’écoulement est connue (par les mesures
in situ ou grace a un autre champ de vitesse), ce biais pourrait permettre d’estimer les
variations d’épaisseur des glaciers pour de courtes périodes de temps.

— Cette étude a mis en évidence que les changements de conditions d’éclairement limitent la
qualité de la corrélation et peuvent engendrer des biais.

Par rapport aux études précédentes de la déformation des glaciers, les principales avancées
lices & notre méthodologie sont :
Une couverture globale du glacier. Les études publiées a ce jour (Kddb, 2005) utilisent
des images optiques séparées le plus souvent d’une année. Cet important écart temporel
permet d’augmenter le signal ce qui est nécessaire lorsque une précision de + 1 pixel est
obtenue avec des images de résolution 15 m (ASTER, LANDSAT). Mais, aprés une année,
les changements de la surface glaciaire sont importants notamment dans les zones hautes.
De plus, se pose aussi le probléme de la stationnarité des structures : les crevasses s’ouvrent
en amont puis se referment en aval d’une chute de séracs et auront donc une morphologie
et une position voisine d'une année sur lautre. C’est le risque de mesurer des vitesses



quasi nulles sur des zones qui se déplacent de plusieurs centaines de meétres par an. Une
meilleure précision et 1'utilisation d’images & haute résolution nous permettent de réduire
la séparation temporelle & quelques semaines. Ceci évite le probléme de stationnarité des
structures et de trop forts changements & la surface du glacier.

Un gain d’un facteur 5 sur la précision intrinséque. La précision de + 0.2 pixel
obtenue par comparaison aux mesures de terrain est 5 fois meilleure que celles des études
précédentes (Scambos et al., 1992; Kéaib, 2005). Ce gain s’explique en partie par une
méthode de corrélation précise mais surtout par une bonne superposition des deux images.
Ceci passe par une bonne prise en compte de la géométrie du capteur.

Notre précision de 0.5 m/26 jours équivaut a 2 cm/jour, valeur du méme ordre de grandeur
que pour les études en InSAR (images SAR espacées d'un jour (Luckman et al., 2002)).
Mais notre méthode permet de mesurer deux des trois composantes du vecteur dé-
placement alors que I'InSAR se contente de la projection du vecteur déplacement dans la
ligne de visée du satellite. Tous les glaciers peuvent étre mesurés par notre technique alors
qu’un glacier s’écoulant perpendiculairement a la ligne de visée du SAR ne pourra pas étre
observé. De plus, les capteurs permettant la corrélation d’'images optiques sont nombreux,
alors que I'InSAR est impossible actuellement sur les glaciers tempérés.

Notre méthode conserve cependant certaines limites :

— La séparation temporelle optimale pour la réalisation de notre mesure satellitaire est de

l'ordre d’un mois. Nous verrons dans le paragraphe suivant que des variations de vitesses
estivales peuvent ainsi étre détectées. En revanche, cet échantillonnage temporel ne
permet pas le suivi du cycle diurne ou des accélérations printaniéres qui durent de quelques
heures & quelques jours. Actuellement, seules des mesures continues (en général par DGPS)
permettent de telles études (Sugiyama & Gudmundsson, sous presse).
Notre méthode n’a été testée que sur des images acquises au cours de 1’été au moment
ou la ligne de neige est la plus élevée. Cependant, des mesures se sont avérées possibles
au dessus de cette ligne, dans la zone d’accumulation. Ainsi, des mesures de vitesse au
printemps, période importante pour la dynamique glaciaire, semblent possibles mais ceci
reste & démontrer.

— Excepté le cas particulier de deux images espacées exactement d’un cycle orbital, I’obten-
tion de résultats satisfaisants est assujetti 4 la disponibilité d’un MNT précis et donc
contemporain a cause des évolutions rapides des morphologies glaciaires.

4.5 Variations a court terme de I’écoulement

La comparaison des vitesses satellitaires et in situ (figure 4.19 & figure 4.20) suggere 1'exis-
tence de variations des vitesses au cours de ’été 2003, notamment pour la Mer de Glace. Dans ce
paragraphe, nous proposons une analyse plus détaillée de la distribution spatiale de ces variations
de vitesses qui nous conduit & un mécanisme explicatif possible.

4.5.1 Cartographie des variations de vitesse

Les cartes des différences de vitesse entre les deux couples sont présentées sur la figure 4.21
pour 4 glaciers. Seule les différences dans la direction des lignes (de I'image du 19 juillet) sont
représentées pour plusieurs raisons. Tout d’abord, les glaciers étudiés ici (notamment la Mer de



Glace) s’écoulent principalement dans cette direction. D’autre part, nous avons remarqué que,
dans la direction des colonnes, les fluctuations de vitesse étaient aberrantes. C’est probablement le
résultat des incertitudes sur le MNT et d’une correction imparfaite de I’ablation. Nous observons
sur la figure 4.21 les écarts des vitesses en {aott/septembre} par rapport a celles en {juillet /aott}.
Comme les vitesses dans la direction des lignes sont négatives pour les 4 glaciers considérés, cette
différence est positive en cas de ralentissement, négative sinon.
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Fia. 421  Cartes des variations de vitesse en ligne obtenues par soustraction des champs de
vitesse : {aodt/septembre} - {juillet/aodt} pour le glacier des Bossons et de Taconnaz (a gauche),
pour la Mer de Glace (au centre) et pour le glacier d’Argentiére (a droite). Les zones rouges
(positives) sont des régions ou le glacier est plus lent en septembre qu’en juillet.

Les variations de vitesse a4 haute altitude restent faibles, de 'ordre de 10 m/a mais elles
peuvent atteindre 20 m/a (Mer de Glace). Le plus souvent, c’est une légére accélération du
glacier en septembre par rapport a juillet que ’on observe.

Sur le glacier des Bossons (et de Taconnaz juste a ’Ouest), toute la zone sous la ligne de neige
montre un ralentissement important atteignant 50 m/a. Mais, pour ces deux glaciers, fortement
crevassés et pentus, la cartographie est loin d’étre compléte.

Un ralentissement est également observé pour la langue de la Mer de Glace, mais sa distribu-
tion spatiale n’est pas homogeéne. La figure 4.22 permet de faire correspondre les fluctuations de
vitesse avec la morphologie supra-glaciaire. C’est pour la zone du Tacul, au pied de la chute de
séracs du Géant (zone fortement crevassée) que le ralentissement est le plus important, il atteint
50 m/a. En descendant le glacier, son amplitude décroit jusqu’a la latitude 45.9°, ou la vitesse est
presque identique pour les deux périodes. Juste en aval, au niveau d’une nouvelle zone crevassée,
le ralentissement redevient significatif. On notera ’absence de variation significative de vitesse
sur le glacier de Leschaux et sur la partie la plus basse de la Mer de Glace.
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FiG. 4.22  Comparaison de la carte de variations de vitesse (m/a) avec les structures de surface
(image SPOTS5 du 23 aodt 2003) sur le glacier d’Argentiére (en haut) et la Mer de Glace (en
bas). Les fleches pointent vers des zones ot les crevasses sont nombreuses.



Pour le glacier d’Argentiére, les variations de vitesse sont plus faibles mais toujours reliées a
la morphologie de surface. Les zones de ralentissement sont les zones les plus crevassées. Cette
localisation précise suggére un role de la fusion de surface et de la pénétration de ’eau de fonte
via les crevasses jusqu’a la base du glacier.

Nos observations tranchent avec ’assertion de Lliboutry & Reynaud (1981) que "les fluctua-
tions du glissement basal au cours du temps sont les mémes sur de longues distances”. La partie
de la Mer de Glace affectée par des variations du glissement n’est d’ailleurs pas la méme : dans
notre cas c’est la zone au dessus de la confluence avec Leschaux alors que Lliboutry & Reynaud
(1981) observent essentiellement la zone en aval.

4.5.2 Une interprétation de ces variations de vitesse

Les variations sur des échelles de temps de quelques jours des glaciers sont liées a des mo-
difications du glissement basal (Willis, 1995). En effet, la déformation interne ne peut varier
significativement sur des échelles de temps aussi courtes pendant lesquelles I’épaisseur et la tem-
pérature du glacier sont relativement constantes. Ceci est corroboré par 1’étude de la déformation
de trous de forages (Harper et al., 2001). Les événements d’accélération des glaciers sont connus
et communs au printemps quand débute la fusion de surface. Les étapes suivantes semblent mises
en jeu : pénétration de I’eau de fonte & la base du glacier grace aux crevasses, augmentation de
pression d’eau, soulévement du glacier et donc accélération car le frottement sur son lit rocheux
est réduit (Tken et al., 1983). Si ces événements sont surtout présents au printemps c’est qu’a cette
époque de ’année le réseau hydrologique est peu développé. En été, les canaux sous-glaciaires
permettent d’évacuer 1’eau vers 1’aval ce qui limite I’augmentation de pression d’eau. Dans nos
observations, la relation étroite entre les champs de crevasses et les zones de variation de vitesse
suggere également un role de 'eau de fonte.

A partir de la température moyenne a la station de Chamonix et en utilisant un taux de
décroissance de 6° /km, la température a toute altitude peut étre estimée. Sur la figure 4.23 est
représentée 1'altitude de I’isotherme 0°C, qui indique approximativement 1’altitude maximale ou
la fusion intervient a la surface du glacier. Les périodes couvertes par les couples d’images SPOT5H
sont indiquées. Les températures plus élevées fin juillet et début aoit conduisent & une fusion a
beaucoup plus haute altitude. Vers 2500 m (au cceur des séracs du Géant), 'ablation de surface
est deux fois plus forte dans l'intervalle d’acquisition du couple {juillet/aotit} que pour le couple
{aott/septembre} (lame d’eau de 6.4 cm/jour contre 3 cm/jour). Cette figure montre aussi la
remontée brutale de l'isotherme 0°C entre le 1¢7 juillet et le 19 juillet, date d’acquisition de la
premiére image SPOT5.

A partir de ces observations, le mécanisme suivant peut étre proposé pour expliquer 1'accé-
lération du glacier du Tacul en juillet/aotit par rapport a aott/septembre. Ce mécanisme est
illustré par la figure 4.24.

Fin juillet et début aont, la ligne de neige se situe déja a haute altitude (vers 2900 m). Les
températures élevées au pic de la canicule engendrent une fonte intense de la glace qui affleure
(faible albédo de la glace par rapport a la neige). Cette eau de fonte pourrait gagner la base
du glacier principalement par les crevasses de la chute de séracs du Géant ou l’épaisseur du
glacier est minimale. Cette zone n’ayant probablement pas subi de périodes d’intense fusion plus
tot dans 1'été, le réseau hydrologique sous-glaciaire est peu développé et évacue mal l'eau de
fonte. La forte pression d’eau basale expliquerait alors une intensification du glissement basal et
laccélération du glacier. Cette accélération affecte une zone de 1 & 2 km de long (soit environ



5 fois 'épaisseur du glacier). La prochaine zone crevassée vers Paval se situe au niveau de la
confluence avec le glacier de Leschaux. En dessous de cette zone, le réseau hydrologique est déja
bien développé mi-juillet et I’eau de fonte excédentaire liée & la canicule engendre, certes, une
accélération mais de plus faible amplitude.
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Fia. 4.23  Altitude (m) de lisotherme 0°C au cours de 1’été 2003. La canicule de fin juillet /
début aodt s’accompagne de la remontée de cet isotherme a haute altitude. Ceci explique les fortes
différences de fusion de surface pour les deuz couples d’images SPOTS.

Fin aoiit et début septembre, la fusion au niveau des séracs du Géant est deux fois plus faible
que début aotit. Le réseau hydrologique, bien développé aprés le fort apport en eau début aoiit,
peut évacuer vers ’aval cette eau de fonte : la pression d’eau revient & son niveau normal, le
glissement basal aussi.

Pour le glacier d’Argentiére, les zones d’accélération en juillet /aotit par rapport a aotit/septem-
bre sont plus localisées, juste au niveau de deux zones crevassées. Une interprétation similaire
peut étre proposée. La saturation du réseau hydrologique au moment du pic d’ablation début
aolt engendre une augmentation locale du glissement du glacier.

La différence d’extension des zones affectées par une accélération estivale sur la Mer de Glace
(large) et le glacier d’Argentiére (plus réduite) est plus difficile & comprendre. Le développement
du réseau hydrologique ou la transmission des contraintes longitudinales vers I'aval semblent des
pistes & explorer pour expliquer ces différences.

4.5.3 Discussion de ces variations de vitesse

La répétition de la mesure des déplacements de surface des glaciers du Mont-Blanc permet
donc d’étudier des variations & court terme de 1’écoulement. La large couverture spatiale de
I'imagerie satellitaire permet une cartographie d’ensemble du phénoméne et de le mettre en
relation avec la morphologie supra-glaciaire. Une intense fusion de surface n’est pas suffisante
pour expliquer l'augmentation du glissement basal, la présence de crevasses (ou de moulins)
est indispensable pour véhiculer cette eau de fonte vers la base du glacier. La distribution des
crevasses va donc en partie controler les zones affectées par un glissement basal intensifié. Notre
étude suggere un role important du développement du réseau hydrologique (la "plomberie" du
glacier d’aprés (Paterson, 1994)) et donc de l'avancement dans la période d’ablation. Un fort
événement de fonte aura d’autant plus d’influence qu’il interviendra tét dans I’année.
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Fi1G. 4.24 — Une interprétation possible des variations de vitesse observées pour la Mer de Glace
au cours de [’été 2003. La topographie de surface est réelle alors que la topographie basale est
hypothétique. L’afflux massif d’eau de fonte a haute altitude par les séracs du Géant au moment
de la canicule explique une augmentation importante des wvitesses dans la zone du Tacul. Le
développement du réseau hydrologique et une fonte limitée expliquent le ralentissement début
septembre.

Nos conclusions sur le role de la fusion de surface rejoignent celles de Zwally et al. (2002a)
pour le Groenland. Leur étude, qui couple également observations météorologiques et mesures
des vitesses de surface (en quelques points seulement grace au DGPS), met en évidence une
corrélation entre les périodes de fonte et les accélérations du glacier. Dans un contexte de ré-
chauffement climatique, ce mécanisme est important pour comprendre et prédire ’évolution des
calottes glaciaires ou des glaciers de montagne dans les prochaines années. Une forte fusion de
surface, couplée a la présence de crevasses, accélére le glacier ce qui intensifie le flux de glace vers

I’aval. Ce processus transfére donc de la masse vers les zones ot la fonte est la plus forte. Il tend



ainsi a accélérer les pertes de masse des glaciers.

Nos travaux sont originaux grice a une large couverture spatiale du phénomeéne, inégalée a
notre connaissance. Notre étude est donc complémentaire de travaux de terrains sur des zones
localisées qui permettent une étude fine des processus mis en jeu ou de travaux théoriques qui
permettent de tester et représenter ces processus dans des modéles. Outre I'absence de mesure
de vitesse au printemps, la principale limite de notre étude est la résolution temporelle. Nous
pouvons simplement discuter les variations de vitesse entre deux périodes d’environ 1 mois, qui
cachent trés certainement des événements beaucoup plus rapides de quelques heures a quelques
jours. Le couplage entre la mesure satellitaire et des mesures continues de terrain (GPS perma-
nent) pourrait permettre d’allier les avantages des deux méthodes pour parvenir a une description
spatio-temporelle détaillée de ces variations de vitesse.

4.6 Variabilité interannuelle de 1’écoulement

Dans la partie précédente, l'utilisation de deux couples d’images SPOT5 acquis au cours de
I’été 2003 nous a permis d’étudier des variations de I’écoulement sur de courtes périodes de temps.
L’archive d’images SPOT étant riche sur les Alpes du Nord, nous avons pu utiliser notre chaine
de traitement pour étudier la variabilité interannuelle de la vitesse. "ME DECOIS PAS" a donc
du étre adaptée aux images SPOT1-4 notamment pour éliminer les discontinuités au niveau des
inter-barrettes (Van Puymbroeck et al., 2000). Dans le tableau 4.3, sont recensés les différents
couples d'images & notre disposition. Ces couples d’images ont été choisis pour minimiser le
rapport B/H tout en étant aussi proches que possible de la fin de la période d’ablation quand
le contraste radiométrique est le plus important sur les glaciers. Ce choix permet de palier
(partiellement) le gain élevé des images qui n’ont pas été acquises a but “glaciologique”.

4.6.1 Comparaison des vitesses estivales

Parmi les couples d’images dans la tableau 4.3, certains conduisent a des mesures de vitesse
aberrantes et ne sont pas utilisés par la suite. La séparation temporelle (donc le rapport si-
gnal/bruit) est trop faible pour le couple {19 aotit/1 sept. 1990}. Les vitesses déduites du couple
{29 aott/24 sept. 2000} sont également bruitées semble-t-il a cause d’'une chute de neige inter-
venue peu de temps avant le 24 septembre. Les mesures estivales pour les couples de 1988, 1993
et 2003 sont donc comparées par la suite.

Sur la figure 4.25 sont représentées les cartes des vitesses pour les glaciers de Bossons, de
la Mer de Glace s.l. et d’Argentiére. Tous les champs de vitesses ont été filtrés en utilisant
la méthode présentée au §4.4.4.2. Ces cartes soulignent que des mesures cohérentes sont aussi
possibles avec les satellites SPOT1-4. Le faible gain des images de 2003 explique que la zone
d’accumulation soit mieux couverte. La méme échelle de couleur est utilisée pour les 3 années et
suggere des vitesses plus élevées en 1988 et 1993 par rapport & 2003. Des profils longitudinaux
(figure 4.26) de chacun des 3 glaciers permettent de mieux caractériser ces écarts.

Le fait le plus marquant est le net ralentissement en 2003 des glaciers au niveau des chutes
de séracs ou leur vitesse est maximale. Ce type d’observation est difficile sur le terrain car ces
zones sont inaccessibles. Sur la Mer de Glace, la vitesse passe de 700 m/a (1988 & 1993) a 600
m/a en 2003. Reynaud (1973) a utilisé des photographies aériennes également en fin d’été (30
septembre, 18 et 31 octobre 1969) pour observer les vitesses de cette chute de séracs. Ses mesures



mettent en évidence la grande hétérogénéité des vitesses de ces zones. La mesure satellitaire, qui
s’appuie sur des fenétres de corrélation de plusieurs dizaines de métres, lisse ces hétérogénéités.
La vitesse maximale était voisine de 850 m/a en 1969 (et légérement supérieure, 950 m/a, en
1962). L’ensemble de ces données suggére un ralentissement progressif mais marqué (-30 %) de
cette zone du glacier entre 1960 et 2000. La méme observation s’applique & la chute de sérac
du glacier d’Argentiére. Pour les Bossons, un ralentissement est aussi visible & haute altitude (a
1.5 km du début du profil) alors que le maximum de I’écoulement (& 3 km du début du profil)
reste presque inchangé pour les différents étés.

TAB. 4.3 — Les couples d’images SPOT utilisés pour étudier la variabilité interannuelle des vi-
tesses. La premiere partie du tableau correspond auz images acquises le méme été alors que la
seconde partie décrit des couples acquis a un an d’intervalle. Pour les couples estivauz, la moyenne
des températures a la station de Chamoniz pendant l’intervalle de temps considéré est fournie.

Couples d’images Satellite angle d’incidence  B/H 4t (jours) Thoy
27 aofit /22 sept. 1988 SPOT1/SPOT1 -23.4°/-23.4° 0.0001 26 12.1
19 aont/1 sept. 1990 SPOT1/SPOT2 -1.9°/-2.3° 0.001 13 15.2
30 juil. /2 sept. 1993 SPOT1/SPOT2  +5.6°/45.9°  0.0007 34 16.2
29 aotit/24 sept. 2000 SPOT4/SPOT4 -28.3°/-25.5° 0.0001 26 12.9
23 aotit/18 sept. 2003 SPOT5/SPOT5  +15.7°/+17.3°  0.0006 26 13.8
2 sept. 1993/09 aout 1994 SPOT2/SPOT3 +5.9°/+45.9° 0.002 341

25 aotit 2000/29 aout 2001  SPOT1/SPOT1  +20.9°/+25.4° 0.01 369

45.95°

45.9°

Fia. 4.25

Comparaison des vitesses estivales en 1988 (a gauche), 1993 (au centre) et 2003 (a
droite) pour les glaciers des Bossons, d’Argentiére et la Mer de Glace.
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F1G. 4.26 — Profils longitudinauz des vitesses horizontales (m/a) pour les glaciers des Bossons
(b), d’Argentiére (c) et de la Mer de Glace (d). Ces profils sont localisés sur 'image SPOT du
28 aodt 2003 (a). Pour la Mer de glace, en plus du profil général, un zoom sur la partie basse est
également présenté (e). Les fleches localisent les chutes de séracs.

Le profil détaillé de la partie basse de la Mer de Glace montre la bonne cohérence entre les
différentes années avec des pics relatifs de vitesse localisés aux mémes endroits. Au deld du point
6.5 km du profil, on observe, en moyenne, une décroissance de la vitesse au cours du temps,
surtout entre 1993 et 2003. Au dessus de 6.5 km, les vitesses sont identiques en 1993 et 2003,
alors que le glacier est 30 m/a plus rapide en 1988. Il s’agit de la zone ou des variations a court
terme des vitesse ont été observées au cours de ’été 2003 (figure 4.19). Ceci suggére donc une
accélération du glissement du glacier et montre que cette zone au pied de la chute de sérac
du Géant joue un role clef dans la dynamique de la Mer de Glace. Notons toutefois que les
incertitudes sur des vitesses estivales déduites de couples d'images SPOT1-4 sont fortes : + 2 a 3
m sur les déplacements (§4.6.2) soit = 30 m/a environ. Les fluctuations de vitesses enregistrées
ici sont donc en limite de significativité.

L’interprétation de cette évolution des vitesses estivales avec Vgg > Vg3 > V3 n’est pas
simple. Les variations du glissement basal sont une des explications possibles. Toutefois, il n’existe
pas de relation évidente entre les changements de vitesse et les températures moyennes (ta-
bleau 4.3) & Chamonix (Tgg > Tg3 > Tgss) qui indiquent I'intensité de la fusion donc 'apport
en eau a la base du glacier. Nous avons vu, de toute fagon, que l'intensité du glissement basal
dépend d’autres paramétres comme le développement du réseau hydrologique sous-glaciaire. Une
autre interprétation possible de ce ralentissement entre 1988 et 2003 est une diminution de la
déformation interne du glacier. Cette hypothése est renforcée par ’analyse des variations des
vitesses annuelles.



4.6.2 Comparaison des vitesses annuelles

Deux paires d’images seulement sont disponibles pour étudier les vitesses annuelles. Ces

couples d’images ont été sélectionnés pour :
augmenter la séparation temporelle donc le déplacement du glacier ce qui améliore la
précision (rapport signal /bruit).
tester si la corrélation est maintenue aprés une année et, si oui, dans quelles zones du
glacier.
mieux comprendre le ralentissement observé sur les couples estivaux dans une situation
(moyenne annuelle) ou les variations du glissement basal doivent étre faibles.

Sur la figure 4.27 sont représentées les vitesses horizontales sur la Mer de Glace pour la
période 1993-94 et 2000-01. Les autres glaciers ne sont pas montrés : la corrélation ne fonctionne
que sur la partie médiane du glacier d’Argentiére (entre 2400 et 2600 m). Aucune mesure n’est
obtenue sur les zones fortement crevassées comme le glacier des Bossons, leur morphologie est
trop variable. Ceci confirme que, si la séparation temporelle est trop longue, seules les vitesses de
certaines parties de la zone d’ablation peuvent étre observées par corrélation d’images optiques
(K&éb, 2005). Ainsi est souligné l'intérét d’images espacées de quelques semaines seulement.

(a) 1993-94 (b) 2000-01

45.85°

Fia. 4.27  Vitesses annuelles pour les périodes 1993-94 (Vos—o4 en a), 2000-01 (Voo—o1 en b)
et différence Voo—o1 - Voz—oa (¢). L’image SPOT (d) permet de localiser la zone couverte par les
cartes a, b et ¢ (pointillé blanc) et les zones des glaciers ot des mesures de vitesse sont possibles
pour des images espacées d’une année (trait blanc continu). Pour les champs de vitesses (a et
b), Uisocontour 80 m a~' a été dessiné. Pour la carte des différences de vitesse, la position de 5
1socontours est aussi indiquée.



La comparaison des champs de vitesse pour 1993-94 et 2000-01 indique un net ralentissement
de la Mer de Glace (voir la remontée vers I'amont de I'iso-vitesse 80 m/a). Un profil longitudinal
des vitesses de la Mer de Glace permet de mieux caractériser ce ralentissement (figure 4.28). Le
long de ce profil, le bon accord des vitesses "SPOT", pour les deux périodes, dans la zone du
"Tacul" et hors du glacier (vitesses voisines de 0) suggére une bonne précision. La comparaison
avec les vitesses in situ annuelles (données LGGE) le confirme. L’écart moyen est de 3 m/a en
2000-01 (écart type 1.6 m/a, N-6) et 1.4 m/a (écart type 1.3 m/a, N—10) en 1993-94. Des angles
d’incidence presque verticaux en 1993-94 expliquent sans doute le biais plus faible (peu d’effet
des variations d’épaisseur du glacier). L'incertitude des vitesses "SPOT" annuelles est donc de 2
a 3 m/a ce qui confirme la précision de 0.2 & 0.3 pixel (le pixel des images SPOT1-4 est de 10 m)
obtenue pour I'été 2003. Les variations de vitesses observées sont donc significatives des qu’elles
atteignent 5 m/a. Entre 1993-94 et 2000-01, le ralentissement est plus important a basse altitude.
Cette figure montre également que pour I’ensemble de la période 1965-1980, les vitesses étaient
assez peu variables (Lliboutry & Reynaud, 1981). Entre 1980 et 1993-94, la ralentissement est
quasi uniforme le long du profil.
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Fi1Gg. 4.28 — A gauche : localisation du profil longitudinal de la Mer de Glace passant par les
balises (points blanc) de 1969 a 1971. A droite : wvitesses annuelles le long de ce profil. Les
vitesses déduites des couples d’images SPOT pour 1993-94 et 2000-01 sont comparés avec les
vitesses annuelles mesurées par le LGGE et publiées par Lliboutry & Reynaud (1981).

Ce ralentissement, mesuré ici a I’échelle annuelle, rejoint celui observé sur les vitesses estivales
de 1988, 1993 et 2003, mais peut difficilement s’expliquer par un changement du glissement basal.
Ceci est corroboré par l'observation de la zone la plus rapide de notre profil (km 5 & 6) ou la
vitesse n’a presque pas varié entre 1993-94 et 2000-01. Or, nous avons montré que cette zone
(au pied de la chute de séracs du Géant) est sensible a des changements du glissement basal
(cf. figure 4.19 & figure 4.26). C’est donc en terme de variations de la déformation interne
que nous interprétons ce ralentissement de la Mer de Glace. Mais pour tester cette hypothése,
des données complémentaires sur 'amincissement du glacier sont nécessaires et font 'objet du
chapitre 5. Ensuite, la relation entre amincissement et ralentissement du glacier sera abordée
dans la synthése de cette these (§7.2.3).



4.7 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons donc présenté une chaine de traitement des images SPOT
permettant de déterminer les déplacements en surface des glaciers. La précision de notre mé-
thodologie est 5 fois meilleure (+ 0.2 pixel) que celle atteinte par les études précédentes sur
les glaciers. Si la géométrie d’acquisition des images est adaptée, une telle précision peut étre
obtenue méme sans point de controle au sol et avec un MNT de basse résolution. Notre étude a
également permis de détecter des biais qui peuvent affecter les résultats de la corrélation d’images
et qui, & notre connaissance, n’avaient pas été mentionnés auparavant dans la littérature. Les
changements de longueur et d’orientation des ombres sont un premier type de biais. Il a peu
d’influence sur les glaciers. En revanche, les changements d’altitude de la surface du glacier, liés
a I'ablation ou I'accumulation, peuvent biaiser la mesure des déplacements horizontaux.

L’acquisition de deux couples d’images SPOT5 au cours de I'été 2003, nous a permis de
cartographier les variations de vitesses a4 court terme des principaux glaciers du massif
du Mont-Blanc. Nous mettons en évidence une relation des zones oil la vitesse varie avec la densité
des crevasses. L’analyse des conditions météorologiques permet de proposer une interprétation
hydrologique a ces variations de vitesse : l'intensité de la fonte en surface et le développement
du réseau hydrologique sous-glaciaire agissent de concert pour controler le glissement basal du
glacier. Une accélération des glaciers de montagne par lubrification basale tend a transporter de
la masse vers les zones de fortes ablations, conduisant donc a des pertes de masse supérieures.
La compréhension de tels mécanismes est importante car ils conditionnent en partie le bilan de
masse de certaines calottes glaciaires (Zwally et al., 2002a). L’échantillonnage temporel de la
mesure satellitaire (quelques semaines) reste insuffisant par rapport aux échelles de temps du
phénomeéne (quelques heures a quelques jours). Le couplage de la vision globale obtenue par
satellite avec des mesures continues in situ (DGPS ou corrélation de photographies terrestres
quotidiennes) est prometteur pour décrire toutes les échelles spatio-temporelles des fluctuations
des vitesses glaciaires.

Ces variations du glissement basal expliquent difficilement en revanche I’évolution des vi-
tesses annuelles qui diminuent régulierement depuis le début des années 1980 (pour la Mer
de Glace tout au moins). Nous pensons que c’est la déformation interne qui varie a ces échelles
de temps. Nous testerons cette hypothése dans la synthése (chapitre 7) aprés que les variations
d’épaisseur des glaciers aient été déterminées par satellite également. Ce ralentissement des gla-
ciers diminue les flux de glace vers les parties basses. Cela accentue les pertes d’épaisseurs des
parties basses (rétroaction positive) mais préserve en revanche les parties hautes. On soulignera
ici que les relevés de terrains réguliers du LGGE mesurent également (mais en quelques sites
seulement) cette évolution a long terme.

Le schéma de la figure 4.1 peut alors étre complété en ajoutant les mécanismes observés par
I'imagerie satellitaire optique.

Les perspectives seront détaillées dans la conclusion générale mais elles concernent principa-
lement :

1. Le passage & la modélisation pour aller plus loin dans la compréhension des phénoménes
détectés dans ce travail. Nos mesures de vitesses constituent en effet une contrainte forte
pour un modele d’écoulement glaciaire (Gudmundsson, communication personnelle). On
peut envisager ainsi de mieux contraindre les paramétres rhéologiques d’écoulement des
glaciers pour, in fine, modéliser leur évolution future.



2. Une analyse détaillée de la géométrie satellitaire permet d’espérer la mesure des 3 compo-
santes des déplacements de la surface terrestre. Cette perspective est détaillée en annexe G.
Si 'application aux glaciers semble délicate, d’autres déformations géophysiques pourront
étre cartographiées & 3 dimensions.
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Fia. 4.29  Le schéma de la figure 4.1 a été complété en ajoutant les processus mis en évi-
dence en partie grice a nos observations satellitaires. Seule la modélisation permettrait de tester
limportance relative de ces effets et de leurs rétroactions.

Nous I’avons déja indiqué, notre méthodologie n’est pas seulement applicable a 1’écoulement
des glaciers. Dans le cadre de cette these, elle a aussi permis d’étudier d’autres phénomeénes
géophysiques "Terre solide". Ces résultats sont présentés dans deux annexes :

— annexe E : application de "ME DECQIS PAS" a la mesure de la déformation co-sismique
(Izmit-Turquie, Al Hoceima-Maroc).

— annexe F : application de "ME DECQOIS PAS" & la détection automatique de glissements
de terrain (Alpes du Sud).



Chapitre 5

Satellite & bilan de masse des glaciers
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Le chapitre 2 nous a montré que le bilan de masse est le paramétre qui caractérise le mieux
I’état de santé du glacier. En effet, les changements annuels des précipitations ou de I’ablation
se traduisent directement par une perte ou un gain de masse du glacier (Vincent, 2002). Cela
tranche avec les avancées ou reculs des fronts glaciaires qui se font avec un délai, variable selon les
glaciers (Johannesson et al., 1989). Le bilan de masse est aussi un paramétre clef pour quantifier
la contribution des glaciers a I’élévation du niveau marin (Meier, 1984).

Mais les mesures de terrain sont délicates et cotiteuses et seulement 300 glaciers environ
sont, ou ont vu, leurs bilans mesurés in situ (Dyurgerov, 2003). L’outil "satellite" semble le
plus adapté pour étendre la mesure de ce paramétre a des glaciers plus nombreux. L’objectif
est donc de démontrer que le bilan de masse des glaciers peut étre mesuré depuis ’espace. Une
premiére technique satellitaire consiste a suivre ’altitude de la ligne de neige & la fin de période
d’ablation (figure 3.10). Mais, nous avons vu qu'il était difficile d’extrapoler cette mesure sur
d’autres glaciers que ceux déja étudiés in situ. Nous proposons donc d’appliquer & des images
satellites la méthode géodétique fondée sur la différence de deux topographies (§2.1.3.4).
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Cette méthode n’a jamais été appliquée a des images satellites. Jusqu’a récemment, cela
semblait méme impossible & certains auteurs. Ostrem & Haakensen (1999) affirment "... but
for the calculation of change in volume a much higher accuracy is required in surface elevation
determination than can be obtained from space observation" et K&aab (2002) estime lui que "glacier
thickness change, usually in the order of m year™" (...) can hardly be detected from repeated
ASTER DEMs". Nous allons voir comment une méthode originale, appliquée & des images de
suffisamment haute résolution permet de mesurer des variations d’épaisseur avec une précision
métrique, précision compatible avec un suivi des glaciers de montagnes tous les 3 & 5 ans. Notre
étude centrée sur la Mer de Glace a donné suite a une publication présentée en annexe B (Berthier
et al., 2004).

Nous détaillerons donc dans ce chapitre notre méthodologie pour extraire les variations
d’épaisseur des glaciers alpins (§5.1). Nous discuterons ensuite la conversion des variations de
volume en changement de masse glaciaire et proposerons une estimation du bilan de masse d’une
partie des glaciers du Mont-Blanc pour la période 1979-2003 (§5.2). Les premiers résultats de
notre méthodologie appliquée a des glaciers himalayens seront aussi présentés (§5.3) avant de
conclure.

5.1 Variations d’épaisseur des glaciers alpins

Le principe de la méthode géodétique est simple : comparer deux topographies suffisamment
précises des glaciers pour déterminer les variations d’épaisseur entre deux dates. Nous verrons
donc comment ces topographies sont déduites d’images satellites, et comment elles sont ajustées
& une topographie de référence. Nos variations d’épaisseur seront testées en les comparant & des
profils transversaux mesurés sur le terrain et des photographies aériennes. L’évolution du taux
d’amincissement de la Mer de Glace sera ensuite discutée et comparée aux variables météorolo-
giques.

5.1.1 Construction de MNT des glaciers a partir d’images satellites

La construction de MNT & partir d’images satellites optiques est classique (Toutin, 2001).
Nous avons donc utilisé un logiciel commercial PCI-Géomatica qui génére des MNT a partir de
couples d’images. Le choix d’un logiciel existant a permis un gain de temps important (développer
une chaine de production de MNT nécessite plusieurs mois a plusieurs années) méme si toutes
les étapes ne sont pas controlées.

Les principales étapes de réalisation d'un MNT avec PCI-Géomatica a partir d’'un couple
d’images sont (Toutin & Cheng, 2002) :

1. Orientation absolue des images (i.e. amélioration du modele "stéréo" §4.3.1) grace a des
points de controle au sol (notés GCP). Des points homologues peuvent également améliorer
I’orientation relative des deux images.

2. Transformation des images en géométrie épipolaire’
3. Corrélation des deux images épipolaires pour extraire la parallaxe (figure 5.1).

4. Conversion de la parallaxe en altitude a partir du modéle "stéréo".

1 L, L, e . . . .. L, . . L.
Géomeétrie identique est celle qui permet la vision stéréoscopique pour les photographies aériennes. Dans cette
géométrie, deux détails homologues se trouveront sur la méme ligne des images.



5. Filtrage du MNT, notamment pour compléter les zones ol la corrélation a échoué. Cette
étape n’est pas utilisée car, pour estimer les variations d’épaisseur, nous préférerons 1'ab-
sence de valeurs plutot que des valeurs interpolées.

Vue gauche Vue droite

777777777777777777777 — Wililﬂhﬁﬁﬁish?rffa{c/e de
parallax référence

FiG. 5.1  Observation d’un méme point au sol (a une altitude h) depuis deux positions différentes
par les satellites SPOT. La parallaze mesure la distorsion entre les deux images et est directement
liée a laltitude (h) du point considéré. Adapté d’aprés CNES (1996).

Des erreurs sur le modeéle "stéréo" vont affecter la conversion de la parallaxe en altitude
et peuvent donc engendrer des biais (erreurs systématiques) dans le MNT. Des erreurs lors de
la corrélation des images épipolaires augmentent le bruit du MNT mais ne doivent pas créer
d’erreurs systématiques sur la topographie.

Les images de chacun des couples stéréoscopiques doivent répondre & des critéres précis :
Elles doivent étre acquises de points de vue différents pour augmenter les distorsions,
donc la sensibilité au relief (fort rapport B/H, voir §4.4.2). Dans les zones ou le relief est
modéré, un B/H de 1 permet une bonne précision. Mais lorsque la topographie est abrupte,
des distorsions trop fortes peuvent dégrader I’étape de corrélation. Un B/H de 0.6 & 0.8 est
préférable en zone montagneuse.

— La séparation temporelle doit étre courte. Ainsi, on limite les changements de 1’éclairement
solaire et de I’état de surface (moins de risque de chutes de neige par exemple). Une faible
séparation temporelle limite également 1’écoulement du glacier et évite donc un biais dans
les MNT. L’idéal est d’utiliser des images acquises simultanément (capteurs HRS a bord
de SPOT5 ou ASTER voir §3.2). Mais les images HRS ne sont pas disponibles pour les
scientifiques, alors que la résolution et le contrdle orbital A’ASTER ne sont pas suffisants
(Kaab, 2002). Ce sont les capacités de dépointage de SPOT1-5 (stéréoscopie latérale depuis
des orbites différentes) que nous mettons a profit dans cette thése.

Enfin, comme dans le cas de la mesure des vitesses d’écoulement, un gain faible est impor-
tant pour optimiser le contraste radiométrique sur toutes les zones du glacier.

Le tableau 5.1 décrit les images utilisées dans cette étude. On notera que seul le couple

d’images SPOT5 de 2003 présente un gain de 1.

La disponibilité de GCP précis semble a priori indispensable pour la réalisation du MNT
(nous verrons au §5.3 que le bon controle orbital de SPOT5 permet de s’en passer). Des cam-
pagnes DGPS ont donc été réalisées en aofit, septembre et octobre 2003 (cf. §4.4.2). Chaque
MNT SPOT est réalisé avec le méme jeu de GCP pour assurer une bonne cohérence entre les



différentes topographies.

Date Capteur Résolution (m) Angle d'incidence B/H Gain
1994-10-16 SPOT3 10 -4.6 0.5 7
1994-10-17  SPOT3 10 -30.3 8
2000-08-25 SPOT2 10 -22.3 0.79 6
2000-08-25 SPOT1 10 20.9 7
2000-08-29 SPOT4 10 -28.3 0.71 3
2000-08-29 SPOT2 10 +9.7 7
2003-08-19 SPOT5 2.5 -15.2 0.60 1
2003-08-23 SPOT5 2.5 +15.7 1

TAB. 5.1 — Images SPOT utilisées pour construire des topographies multi-dates des glaciers du
massif du Mont-Blanc.

La figure 5.2 compare les MNT calculés en 2000 et 2003. La différence la plus frappante
concerne les zones & haute altitude, beaucoup mieux couvertes en 2003. Un résultat important
est que, si la séparation temporelle et le gain sont faibles, la topographie est calculée dans la
zone d’accumulation. Sur cette figure, deux autres MNT sont aussi présentés. Le premier a été
obtenu auprés de 'IGN. I a été établi & partir de couples de photographies aériennes datant
de 1979 (Huon, IGN, communication personnelle). Le second, SRTM, a été construit lui par
interférométrie SAR appliquée a des images acquises par la navette spatiale en février 2000
(Rabus et al., 2003).

5.1.2 Ajustements spatio-temporels des MNT

A ce stade, U'observation attentive des MNT montre des différences systématiques (biais) sur
des zones hors des glaciers ot aucun mouvement vertical n’est attendu. La correction de ces biais
se fait en trois temps :

Pour éviter des décalages horizontaux entre les MNT, un ajustement planimétrique est
d’abord réalisé. Lorsque des orthoimages? sont disponibles (cas des MNT déduits d’images SPOT)
cet ajustement est obtenu & partir d’une corrélation des orthoimages. Les décalages a appliquer
sont toujours tres faibles, grace & un jeu de GCP homogéne. Dans le cas des MNT SRTM et
IGN, il n’y a pas d’orthoimages associées. On corréle donc des images générées par ombrage des
MNT (images dites shaded relief ) avec une orthoimage de référence (image SPOT5 de 2003).

A T’échelle de quelques années, il est raisonnable de supposer que les zones hors des glaciers
ne connaissent pas de mouvements verticaux importants (les mouvements tectoniques sont de
quelques mm/a dans cette zone). Leur altitude devrait donc étre la méme pour les différents
MNT. Sur ces zones stables, les MNT sont comparés deux & deux. Les différences sont calculées
pixel & pixel et les distributions estimées. Sur la figure 5.3, on compare deux MNT SPOT1-4
générés a 4 jours d’intervalle en aoit 2000 (tableau 5.1). Le biais global entre les deux MNT
est faible (2.5 m). L’écart type (23 m) informe sur la précision de la différence. En revanche,

2Les orthoimages sont des images satellites orthorectifiées i.e. projetées au sol grace au MNT



lorsque on étudie indépendamment chaque niveau d’altitude (partie droite de la figure 5.3), il
existe un biais en fonction de l'altitude. Il est important de corriger ce biais sachant que, par la
suite, nous étudierons les variations d’épaisseur des glaciers également en fonction de l'altitude.
Ce biais n’est pas définitivement pénalisant puisque ce ne sont pas les altitudes absolues mais
les variations relatives d’altitude de la surface des glaciers que l'on recherche. Un ajustement
altimétrique est donc nécessaire.
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Fi1G. 5.2 — Quatre des MNT disponibles sur le massif du Mont-Blanc. En noir, les "trous” des
MNT. La comparaison des deur MNT déduits d’images SPOT pour aodt 2000 et 2003 (en bas)
met en évidence le role du gain faible des images qui permet d’obtenir une cartographie presque
compléte des zones d’accumulation (cercle jaune entourant le bassin d’accumulation de la Mer de
Glace). Le MNT de I'IGN (1979, résolution 80 m) ne couvre que la France, alors que le MNT
SRTM (février 2000, résolution 90 m) présente lui des trous auzr hautes altitudes et sur les fortes
pentes.

Ce biais altimétrique concerne essentiellement les MNT déduits des images SPOT1-4. 11 est
quasiment absent du MNT SPOT5 de 2003 (cf. §5.2). Nous n’avons pas d’explication définitive
a ce biais qui dépend de laltitude mais quasiment pas de la position géographique (latitude ou
longitude). Il pourrait résulter de la conjonction de GCP qui ne couvrent pas toute la gamme
des altitudes (notamment les plus hautes altitudes) avec les orbites de SPOT1-4 qui sont moins



bien maitrisées et connues.
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Fi1G. 5.3 — Différence de deux MNT SPOT1-4 générés a 4 jours d’intervalle fin aodt 2000. En
4 jours, on n’attend pas de variation significative d’épaisseur sur les glaciers. A gauche, la dis-
tribution des différences des deux MNT. A droite, ces différences ont été calculées pour chaque
tranche d’altitude et indiquent un biais en fonction de l’altitude.

Afin de corriger ce biais, une premiére méthode a consisté a extraire des images et du MNT
SPOTS5 (2003) des GCP plus nombreux et couvrant toute la gamme des altitudes pour générer
les autres MNT. Ceci permet par exemple d’extraire des GCP sur les pointements rocheux a
haute altitude. Mais les résultats ont été peu probants. La seconde méthodologie (plus empirique)
consiste a estimer ce biais hors des glaciers par rapport au MNT de 2003 (choisi comme référence),
a le modéliser en utilisant un polynome (de degré 4 ici) puis a le corriger dans tout le MNT. La
figure 5.4 illustre la correction du biais du MNT d’aott 2000.
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FiGc. 5.4  Biais du MNT du 25 aodt 2000 par rapport au MNT de 2003 en fonction de l’altitude
sur les zones stables autour des glaciers (triangles gris). La courbe montre la modélisation de ce
biais par un polynéme de degré 4, les ronds noirs le biais résiduel aprés correction.

Une derniére correction permet de prendre en compte les différences de date entre les MNT
(figure 5.5). Au cours de I'été, ablation peut étre trés forte (4 2 5 m a basse altitude sur la Mer
de Glace par exemple) et biaiser nos comparaisons. Il convient donc de corriger cet effet pour
ramener les MNT a une date commune, le 15 septembre (date moyenne des relevés de terrain).
On souhaite en effet comparer des cartes topographiques établies au voisinage de la fin de la
saison d’ablation (Krimmel, 1999).
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FiG. 5.5 — Comparaison des différentes années (en haut) et dates (en bas) d’acquisition des don-
nées satellitaires, aériennes et in situ (notées GPS méme si elles incluent des mesures antérieures
a Uavénement du GPS) pour le massif du Mont-Blanc. Pour étre comparables, toutes les données
sont ajustées au 15 septembre de chaque année.

Cet ajustement temporel est réalisé en estimant ’ablation grace a un modeéle degré jour
(voir Vincent (2002) et §4.4.4.2). Si les données sont acquises avant (respectivement apres) le 15
septembre, ’ablation déduite des températures a Chamonix est soustraite (resp. ajoutée) aux
altitudes sur le glacier. Pour éviter les incertitudes liées & cet ajustement (qui restent inférieures
a + 0.5 m), les images satellites doivent donc étre acquises, si possible, a la fin de la période

d’ablation (mais avant les premiéres chutes de neige).
Aprés ces ajustements planimétrique, altimétrique et temporel, les MNT peuvent étre com-

parés deux a deux sur les glaciers pour extraire les variations d’épaisseur. La différence de deux
MNT est nommeée par la suite MINT différentiel.

5.1.3 Extraction des variations moyennes d’épaisseur

La précision des MNT satellitaires est en général de l'ordre de la taille du pixel, soit 10 m
pour SPOT1-4 et 2.5 m pour SPOT5. Cette précision n’est pas assez bonne pour mesurer les
changements d’épaisseur pour chaque pixel. L’incertitude serait alors de v/10% + 102 soit & 14 m
(images SPOT1-4). Pour limiter cette incertitude, les changements d’épaisseur sont calculés en
faisant I’hypothése qu’ils sont homogénes au sein d’une tranche d’altitude.

Cette hypothése semble raisonnable en zone d’ablation ou le facteur qui contréle principa-
lement le bilan de masse, la température, varie essentiellement avec l'altitude. En zone d’accu-
mulation, les hétérogénéités des précipitations, la redistribution de la neige par le vent et ’accu-
mulation par les avalanches rendent cette hypothése plus discutable. Notons ici que cette méme
hypothése est souvent faite lors de ’estimation des bilans de masse par la méthode glaciologique,
toutes les observations au sein d’une tranche d’altitude étant moyennées.

Pour chaque tranche d’altitude, un filtrage de type gaussien est appliqué. La partie centrale



de la figure 5.6 montre ce filtrage dans la cas de la Mer de Glace pour la tranche d’altitude
2000-2050 m. L’histogramme des variations d’épaisseur montre une distribution quasi gaussienne
(courbe bleue). La dispersion de notre distribution résulte a la fois du bruit des MNT mais aussi
de variations d’épaisseur non nécessairement homogénes au sein d’'une tranche d’altitude. Le
changement moyen d’épaisseur est déterminé comme la moyenne de toutes les valeurs distantes
de moins de trois écart-types du mode de la gaussienne. L’intérét de ce filtrage est d’éliminer des
valeurs aberrantes qui pourraient biaiser notre estimation des changements d’épaisseur.
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FiG. 5.6  MNT différentiels pour la période 2000-2003. A gauche, le MNT différentiel est déduit
de photographies aériennes, & droite, dimages SPOT. L’échelle de couleur est la méme pour les
deur MNT. Les profils topographiques, réalisés chaque année sur la Mer de Glace, sont localisés.
Un cercle blanc entoure une zone du glacier ot des pierres limitent [’ablation. Au centre, [’his-
togramme des variations d’épaisseur pour une tranche d’altitude et la gaussienne (en bleu) qui
s’approche le plus de cet histogramme.

5.1.4 Précision de la mesure satellitaire

Les MNT satellitaires étant réputés insuffisamment précis pour déterminer les variations
d’épaisseur des glaciers, une attention toute particuliére doit étre portée & la validation par des
mesures indépendantes et plus précises : MNT différentiels aériens et profils topographiques.

5.1.4.1 Comparaison aux MNT différentiels aériens

En 2000 et 2003, des campagnes de 'IGN ont permis I'acquisition de couples stéréoscopiques
de photographies aériennes sur la Mer de Glace. Nous avons traité ces couples par photogram-
métrie numérique (avec le logiciel PCI-Géomatica également) pour déduire des MNT précis de
la partie basse du glacier. On peut comparer ainsi des MNT différentiels aériens et satellitaires
pour la période 2000-2003 (figure 5.6).



Le bruit est plus fort pour les données satellitaires mais, dans les deux MNT différentiels,
il existe un signal clair d’amincissement du glacier. L’amplitude est voisine (entre 10 et 20 m
en trois ans selon les zones) et la distribution spatiale similaire. Ainsi, une zone ou l’ablation
est réduite par la présence de pierres en surface du glacier se distingue clairement sur les deux
cartes. La comparaison aux profils topographiques permet de quantifier la précision de la mesure
satellitaire.

5.1.4.2 Comparaison aux profils topographiques

Chaque année, lors des mesures de fin d’année hydrologique, le LGGE reléve I'altitude de
profils transversaux : 5 en surface de la Mer de Glace et 4 pour le glacier d’Argentiére (figure 5.7).
Le DGPS remplace aujourd’hui les mesures topographiques traditionnelles. Il s’agit 1a d’un jeu
de données précieux pour valider notre mesure satellitaire. L’altitude moyenne d’un profil est
précise & + 0.3 m (Vincent, communication personnelle).
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F1G. 5.7 — Localisation et noms des profils transversauxr mesurés chaque année par le LGGE sur
le glacier d’Argentiére et la Mer de Glace.

La figure 5.8 compare ces relevés aux variations d’épaisseur déduites des images satellites par
tranche de 50 m d’altitude. Deux périodes sont représentées : 1994-2000 et 2000-2003.

Un trait commun aux deux glaciers, Argentiére et Mer de Glace, est le fort écart-type au sein
de chaque tranche d’altitude dans les parties hautes du glacier (visible par les barres d’erreur).
C’est le bruit important des MNT de 1994 et 2000 dans la zone d’accumulation (ou les images
sont souvent saturées) qui expliquent cette dispersion.

Pour la Mer de Glace, il y a un trés bon accord entre mesure satellitaire et vérité terrain.
Lorsqu’on extrait, par interpolation linéaire, la variation d’épaisseur satellitaire & 'altitude de
chacun des profils topographiques, la différence moyenne est de 1.1 m (les pertes d’épaisseur
sont légérement sous-estimées par satellite) avec un écart type de 1.4 m (N-10). Au dessus de
2500 m, il n’existe plus de vérité terrain pour tester nos mesures mais la comparaison des deux
périodes montre des tendances opposées et une forte dispersion qui invitent & la prudence. Les



bons résultats dans la partie basse du glacier o la pente est faible et le signal fort ne peuvent
donc pas étre extrapolés a la zone haute.
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Fi1G. 5.8 — Variations d’épaisseur de la Mer de Glace et du glacier d’Argentiére obtenues par
limagerie satellitaire (cercle) et in situ (triangles) pour 1994-2000 (en haut) et 2000-2003 (en
bas). Les incertitudes sont prises égales a l'écart type au sein de chaque tranche d’altitude pour
les mesures satellitaires.

Les résultats sur le glacier d’Argentiére confirment cette observation. Le profil & 1800 m
montre des résultats satisfaisants. Entre 1900 et 2400 m, dans la zone de la chute de séracs de
Lognan, les mesures satellitaires sont absentes ou affectées par une forte incertitude. Pour les
trois profils transversaux entre 2400 et 2700 m, la mesure satellitaire s’écarte de la vérité terrain.
En moyenne, la méthode satellitaire sous-estime & nouveau de 1.1 m les pertes d’épaisseur,
I'écart type étant cette fois de 5 m (N-—8). A haute altitude (au dessus de 2500 m environ), les
valeurs satellitaires ne semblent pas fiables avec les mémes tendances que pour la Mer de Glace :
épaississement du glacier (de 5 m environ) entre 1994 et 2000, et amincissement (de 5 a 10 m)
entre 2000 et 2003.

Ces écarts & haute altitude pour les deux glaciers s’expliquent probablement par le principe
méme de 'ajustement altimétrique. Cet ajustement utilise en effet les zones non englacées pour
estimer le biais entre les MNT. Or, ces zones sont absentes ou limitées & quelques pointements
rocheux au voisinage des sommets. On est donc contraint a extrapoler le biais évalué & plus basse



altitude ce qui est loin d’étre satisfaisant.

5.1.5 Evolution des variations d’épaisseur lors des 25 derniéres années

Dans la partie basse de la Mer de Glace, ou les mesures satellitaires sont fiables, I’évolution
temporelle du taux d’amincissement peut étre étudiée (figure 5.9). Aux trois MNT satellitaires
de 1994, 2000 et 2003, on ajoute le MNT de 1979 obtenu aupreés de P'IGN?.
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Fig. 5.9  Taux moyen de variation d’épaisseur de la partie basse de la Mer de Glace pour 3
périodes distinctes : 1979-1994, 1994-2000 et 2000-20085.

Cette figure met clairement en évidence une accélération des pertes d’épaisseur dans cette zone
lors des 24 derniéres années. Ainsi, entre 1900 et 2200 m, la perte moyenne annuelle d’épaisseur
est de 0.9 m entre 1979-1994, 2.1 m entre 1994-2000 et 3.4 m entre 2000-2003. L’augmentation
de ’ablation locale peut-elle, & elle seule, expliquer cette évolution ?

Une maniére simple de tester cette hypothése est d’utiliser le modéle degré-jour calibré a
partir des observations de terrain (Vincent, 2002). Chaque degré positif & une altitude donnée
engendre une ablation de 0.0067 m de glace par jour. Les températures moyennes journaliéres
a Chamonix (& 1100 m) permettent ainsi de déduire ’ablation moyenne annuelle entre 1900
et 2200 m. Le tableau 5.2 montre que 'augmentation de 1’ablation locale est insuffisante pour
expliquer les fortes différences entre les périodes. Certes, notre modeéle est rudimentaire mais
ceci confirme que les variations locales d’épaisseur ne peuvent pas étre reliées simplement aux
fluctuations climatiques. Dans la conclusion de cette thése, nous testerons si des changements de
la dynamique peuvent rendre compte de cet amincissement.

3 Aprés enquéte auprés de PIGN, 1979 serait année d’acquisition des photographies aériennes dont est issu ce
MNT. Dans un mail daté du 3 Sep 2003, 'IGN nous informait que “le travail a été fait en 1981-82 & partir de
photos au 1/60 000 de 1979”. Une incertitude subsiste quant a cette date et les résultats pour la période 1979-1994
doivent étre observés avec circonspection... Nous en reparlerons. Notons toutefois qu’une erreur d’une année ne
change que de 6% le taux d’amincissement.



TaB. 5.2 L’augmentation des températures suffit-elle a expliquer ’évolution du tauz d’amin-
cissement au bas de la Mer de Glace ¢ Pour trois périodes, les taur d’amincissement (6h) sont
comparés a l’ablation annuelle déduite d’un modéle degré jour pour la zone 1900-2200 m. L’aug-
mentation de l’ablation (de 1.2 m/a sur toute la période) n’explique que la moitié de ’accroisse-
ment des pertes d’épaisseur (de 2.5 m/a). Des statistiques complémentaires fournissent le nombre
de jours par an ow il y a ablation ainsi que [’ablation moyenne lorsqu’elle se produit.

1979-1994 — 1994-2000 — 2000-2003

oh (m glace/an) -0.89 -1.16 -2.05 -1.38 -3.43
Ablation (m glace/an) 9.35 +0.28 9.63 +0.92 10.55
Jours d’ablation (/an) 205 218 219
Ablation moyenne (cm glace/jour) 4.58 4.39 4.8

Dans cette premiére partie, nous avons démontré qu’il est possible d’extraire d’images satel-
lites des variations d’épaisseur des glaciers pour des zones ot la pente n’est pas trop forte et le
contraste radiométrique des images suffisant. Ces conditions sont remplies sur la langue de la
Mer de Glace o I'amincissement est mesuré avec une précision de U'ordre de 1 & 2 m. Cette pré-
cision n’est pas compatible avec un suivi annuel, le signal étant alors du méme ordre de grandeur
que les barres d’erreur. En revanche, un suivi tous les 3 & 5 ans est souhaitable. Parce que les
MNT déduits d’images d’archives SPOT1-4 couvrent mal la zone d’accumulation des glaciers et
présentent des biais, il n’est pas possible d’estimer le bilan de masse & partir de données pure-
ment satellitaires. En revanche, le MNT SPOTS5 de 2003 peut étre comparé aux MNT de 'IGN
(1979) ou SRTM (février 2000) pour tester la conversion des variations d’épaisseur en bilan de
masse et proposer la premiére mesure du bilan de masse de ’ensemble des glaciers du massif du
Mont-Blanc.

5.2 Vers 'estimation satellitaire du bilan de masse glaciaire

Dans cette partie, un seul MNT satellitaire est utilisé (celui de 2003) et comparé a des topo-
graphies d’autres origines : la navette spatiale pour SRTM et des photographies aériennes pour
le MNT de I'IGN. Mais la méthode présentée pourra prochainement étre appliquée a des données
purement satellitaires dés 'acquisition d’un autre MNT SPOT5 (programmée pour 1'été 2005 ou
2006 par I’Observatoire des Glaciers http ://Igge.obs.ujf-grenoble.fr/axes/glaciers//ServiceObs/).
Comme le montre la figure 5.2, ces trois MNT couvrent (au moins partiellement) la zone d’ac-
cumulation. Ils doivent donc permettre de mesurer la variation de volume et le bilan de masse
des différents glaciers du Mont-Blanc.

5.2.1 Comparaison des MNT aux profils topographiques

Pour évaluer leur précision, ces MN'T sont comparés aux 9 profils transversaux mesurés chaque
année par le LGGE (figure 5.10 et figure 5.11).
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Fia. 5.11  Différences des altitudes moyennes des profils transversauz sur les glaciers d’Argen-
tiere et de la Mer de Glace en fonction de Ualtitude. En noir SPOT5 - LGGE [2003], en bleu
SRTM - LGGE [1999] et en vert IGN - LGGE [1979].

On remarquera tout d’abord "asymétrie de certains profils transversaux. La dénivellation peut
atteindre 30 m (profil Tacul) d’'un bord a I'autre du glacier. Cette asymétrie peut s’expliquer
par la confluence de deux glaciers : ainsi le profil de Trélaporte en aval de la confluence entre
les glaciers de Leschaux et du Géant est plus élevé en rive droite, dans la zone ou la glace vient
de Leschaux. On observera d’ailleurs que les pertes d’épaisseurs entre 2000 et 2003 ne sont pas
homogénes le long de ce profil. Supérieures & 15 m en rive gauche, elle sont inférieures a 10 m
en rive droite. L’explication de ces pertes différentes est double. Tout d’abord, la glace en rive
droite, venant de Leschaux, est sale et couverte de débris ce qui la protége du rayonnement
solaire. D’autre part, la dynamique différente des deux glaciers qui convergent (Leschaux est
presque stagnant alors que le glacier du Géant s’écoule a prés de 100m/a) doit certainement
jouer un role. Ces zones de convergence de plusieurs glaciers pourraient ainsi se révéler des sites
privilégiés pour distinguer les contributions respectives de l'ablation locale et de la dynamique
glaciaire aux variations d’épaisseur.

Les différences entre le MNT-IGN (1979) et les profils topographiques sont importantes, le
MNT-IGN étant trop haut, principalement & basse altitude. Pour mieux caractériser ces diffé-
rences, le MNT-IGN a été comparé aux altitudes de points mesurés par photogrammeétrie aérienne
en septembre 1980 sur le glacier d’Argentiére (figure 5.12). La dispersion des valeurs est impor-
tante mais il n’existe pas de biais systématique du MNT a basse altitude. Au dessus de 2800 m
(glacier des Améthystes notamment), le MNT-IGN est trop bas (une dizaine de métres environ)
sans que la différence temporelle (une année entre 1979 et 1980) n’explique un tel écart. On sait
que la photogrammeétrie aérienne fournie des résultats moins précis dans les zones hautes des
glaciers. C’est peut-étre l'explication de ces différences.

Profils et cartes confirment nos doutes concernant la précision et/ou I’année d’établissement
du MNT-IGN. La mise a jour par 'lGN des topographies glaciaires n’est pas réalisée systé-
matiquement et ne concerne parfois que certains glaciers seulement (Vincent, communication
personnelle). Nous utiliserons toutefois ce MNT en gardant en mémoire cette incertitude tem-
porelle*. Ceci souligne I'importance de bien connaitre la date d’établissement d'un MNT dans le

*Nous n’avons pas réussi a lever cette incertitude en comparant systématiquement ce MNT aux altitudes des
profils transversaux mesurées chaque année. Une telle approche fonctionnerait (avec une incertitude de 1 a 2 ans)
pour la période la plus récente car 'amincissement est important et monotone. Mais ’année 1980 correspond a
un maximum relatif d’altitude des différents profils avec des variations faibles pour les années autour.
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Fi1G. 5.12 — Différence des altitudes entre le MNT de I'IGN (1979) et des points mesurés sur un
couple de photographies aériennes de 1980 (données LGGE). Pour chaque point, le code couleur
représente les différences d’altitude. En rouge (respectivement en bleu), les zones ot le MNT-IGN
est plus haut (respectivement plus bas). Un détail de la partie basse du glacier est aussi montré
en haut a gauche. En fond, image SPOTS du 28 aodt 2003. En haut & droite, ces écarts sont
représentés en fonction de altitude, les ronds gris étant les valeurs moyennes par tranche de
50 m d’altitude.

La précision du MNT SPOTS5 est en revanche prometteuse. Lorsqu’on compare 'altitude
moyenne des profils, SPOT5 est seulement 0.8 m plus haut (écart-type = 1.1 m; N=9). En
éliminant le profil "MOTTET" (différence de 3 m), I’écart se réduit a 0.5 m (écart-type — 0.7 m,
N=8). La figure 5.11 montre aussi que le MNT SPOT5 ne présente pas de biais avec 'altitude
(les profils s’échelonnent entre 1800 et 2700 m).



Le MNT-SRTM est construit par InNSAR & partir d’images acquises en bande C (A — 5.6 c¢m)
en février 2000 (Rabus et al., 2003). Ce MNT se situe 3 a 5 m au-dessus des profils GPS de sep-
tembre 2000 (non montré) mais voisin de ceux de septembre 1999 (figure 5.10). Pour comprendre
cette observation, il faut s’interroger sur la pénétration de 'onde RADAR dans la couverture
neigeuse de février. Weber Hoen & Zebker (2000) estiment & prés de 20 m cette pénétration pour
la calotte groenlandaise. Rignot et al. (2001) ont montré que la pénétration en bande C était
faible (< 1-2 m) dans la glace mais plus forte dans la neige ou le névé froids (jusqu’a 10 m). Cette
longueur moyenne de pénétration doit donc étre prise en compte lorsque SRTM cartographie des
zones enneigées (contrairement & ce que disent Rignot et al. (2003)!). En zone d’ablation, nos
comparaisons confirment que SRTM observe la topographie de septembre ou octobre 1999. Par
la suite, nous considérerons donc que le MNT-SRTM correspond & la surface d’ablation de 1999.
Toutefois, un léger biais avec 'altitude apparait (figure 5.11). Nous 'expliquons par le fait que
I'onde RADAR pénétre la couche de neige hivernale a haute altitude (température basse et donc
neige seiche) alors qu’a basse altitude 'onde ne pénétre pas (neige humide) donc la topographie
SRTM est trop haute (figure 5.13). Ces biais pourraient également s’expliquer par l'utilisation
d’une altitude d’ambiguité® constante lors de la conversion des franges interférométriques en dé-
nivellations (Arnaud, communication personnelle). Ceci reste a vérifier. Une étude approfondie
de ces biais de SRTM hors et sur les glaciers semble importante.

neige — /  seche / K
MNT SRTM = 4 =« o v/ S ,
RETIRN "y / neige humide
névé —— o Neve —
P SEs .____février 2000
glace +— : —sept. 1999
I
I

Accumulation Ablation

FiG. 5.13  Pénétration du signal RADAR de SRTM (en bande C) selon les zones du glacier en
présence d’une couche de neige fraiche. On notera que les transitions neige — névé et névé —
glace ne sont pas aussi brutales en réalité.

5.2.2 Variations d’épaisseur des glaciers en 1979-1999 et 1999-2003

La figure 5.14 permet d’étudier les variations d’épaisseur de certains glaciers du massif du
Mont-Blanc. Cette figure confirme le fort amincissement de tous ces glaciers a basse altitude,
notamment lors de la période récente. A plus haute altitude, les variations d’épaisseur sont plus
faibles.

Comme décrit précédemment, un filtre gaussien appliqué a chaque tranche d’altitude permet
d’estimer les variations d’épaisseur en fonction de I'altitude en éliminant les valeurs aberrantes
(figure 5.15).

5C’est la différence d’altitude au sol qui engendre un cycle de frange dans un interférogramme (Massonnet &
Feigl, 1998).
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FiG. 5.14 — Cartes des variations d’épaisseur (en métres) de la Mer de Glace et ses tributaires
(en haut) et du glacier d’Argentiére (en bas) pour la période 1979-1999 (a gauche) et 1999-2003
(a droite). Les échelles de couleur sont différentes pour les deuz périodes. En noir, les limites des
glaciers en aodt 2003 (en blanc les fronts glaciaires en 1988).

Si le signal a basse altitude est cohérent pour les différents glaciers et pour les deux périodes,
les variations d’épaisseur au dessus de 2800-3000 m sont plus suspectes. En effet, la tendance
est inverse avec un amincissement entre 1979 et 1999 (5 & 10 m) et un épaississement du méme
ordre de grandeur entre 1999 et 2003. Les fluctuations des variables climatiques (températures
et surtout précipitations) ne peuvent expliquer une telle inversion : une étude climatologique
(Météo-France, 2005) soulignant, au contraire, une diminution marquée de I’enneigement des
Alpes du Nord depuis la fin des années 1990. Nous suspectons un artefact de notre mesure. Il
est logique, alors, de s’interroger sur la précision de la topographie commune aux deux périodes,
le MNT SRTM de février 2000. Comme déja décrit, dans les zones d’accumulation (au dessus de



3000 m), la pénétration de I’écho radar jusqu’a parfois 10 ou 20 m pourrait expliquer un biais
de ce MNT. La topographie SRTM se situerait alors en dessous de la surface réelle (figure 5.13),
entrainant une erreur opposée sur les variations d’épaisseur pour les deux périodes (figure 5.16).
Des tests montrent également des biais importants de SRTM par rapport aux autres topographies
hors des glaciers. Il convient maintenant d’etudier ces biais plus en details. Quelle qu’en soit
I'origine, cette observation est importante : les études glaciologiques utilisant SRTM se multiplient
et sont probablement affectées par ce biais. Ainsi, 'estimation de la contribution des glaciers
patagoniens & I’élévation du niveau marin de 0.1 mm/a entre 1995 et 2000 proposée par Rignot
et al. (2003) pourrait étre largement surestimée. Ceci invite a la prudence lors de 'utilisation de
ce MNT, notamment en zone d’accumulation.
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Fi1G. 5.15 — Variations d’épaisseur de quelques glaciers du massif du Mont-Blanc par tranche

d’altitude pour la période 1979-1999 (a gauche) et 1999-2003 (a droite).
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FiGg. 5.16 Implication des biais de MNT-SRTM sur les bilans de masse des glaciers. On se place
dans la situation théorique ot les pertes d’épaisseur sont homogénes avec l'altitude. A gauche,
SRTM est le MNT le plus récent, a droite le plus ancien. La topographie réelle est en trait plein,
celle mesurée par SRTM en tireté.

Compte tenu de ce probable biais de SRTM, nous nous contenterons par la suite de comparer
le MNT SPOT5H au MNT de I'IGN (couvrant la France uniquement) pour estimer le bilan de
masse de quelques glaciers du Mont-Blanc pour la période 1979-2003.



5.2.3 Bilan de masse des glaciers alpins entre 1979 et 2003

La figure 5.17 montre le MN'T différentiel pour la période 1979-2003.
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FiG. 5.17  Carte des variations d’épaisseur de quelques glaciers du massif du Mont-Blanc pour
la période 1979-2003. Les wvariations sont aussi fournies en fonction de d’altitude. Les barres
d’erreur correspondent a ’écart type au sein de chaque tranche d’altitude. Du Nord vers le Sud :

TOU = Tour; ARG = Argentiére; TAL = Talefre : MDG = Mer de Glace; LES = Leschauz ;
BOS — Bossons.



Le signal d’amincissement a basse altitude est commun & tous les glaciers. Deux arguments
suggérent une bonne précision et 1’absence de biais systématique. Tout d’abord, 'écart type au
sein de chaque tranche d’altitude reste modéré, voire faible sur les zones de faible pente comme
la langue de la Mer de glace ou le bas du glacier de Leschaux. D’autre part, & haute altitude
et pour tous les glaciers, les variations d’épaisseurs sont proches de zéro : le biais noté dans le
paragraphe précédent semble bien un artéfact de la topographie SRTM.

Ces courbes nous permettent d’évaluer la variation de volume de chacun des glaciers : la
variation d’épaisseur moyenne d’une tranche d’altitude est multipliée par sa surface (tableau 5.3).
Quelques tranches d’altitude n’ont pas de données fiables et sont donc écartées du calcul. Mais
leur proportion reste limitée (seconde colonne du tableau). Pour convertir les variations de volume
en bilan de masse, une hypothése doit étre faite sur la densité du matériel gagné ou perdu. Deux
solutions sont testées. Dans ['hypothése 1 (Andreassen et al., 2002), on suppose que le profil
de densité reste constant dans la zone d’accumulation et donc que le matériel gagné ou perdu
est de la glace (p = 0.9) sur tout le glacier. Dans [’hypothése 2 (Haag et al., sous presse), au
dessus de la ligne d’équilibre c’est du névé (p — 0.6) qui est gagné ou perdu ce qui limite la perte
de masse. Pour cette seconde hypothése il faut connaitre ’altitude de la ligne d’équilibre. En
premiére approximation a partir des données de Rabatel et al. (2005), elle a été prise constante
et égale & 2800 m pour tous les glaciers. Ceci permet un premier test de sensibilité. Le choix
de 'une ou l'autre des hypothéses & un impact modéré pour la plupart des glaciers, environ
5 % de différence. Logiquement, I'écart augmente pour les glaciers a large zone d’accumulation.
Pour trancher entre ces deux hypothéses, des mesures in situ semblent indispensables. Il serait
intéressant par exemple de comparer un profil de densité réalisé dans la zone d’accumulation au
début des années 1980 & un profil actuel. A ’avenir, il semble important de réaliser ce type de
mesure en paralléle a Iacquisition des MNT SPOTS5.

Tous les glaciers présentent un bilan de masse négatif, la moyenne se situant entre -0.4 et
-0.5 m/a. C’est sur le glacier des Bossons que la lame d’eau perdue est la plus faible. Cela
s’explique par I'hypsométrie favorable de ce glacier puisque 70% de sa surface se situe au dessus
de 3000 m. Le bilan de masse le plus négatif est celui du glacier du Couvercle. Des biais entre
les MNT, observés dans cette zone, expliquent partiellement ce bilan de masse trés négatif.
Mais I'exposition de ce glacier, tourné vers le Sud, joue aussi certainement un réle. L’absence
de données sur les glaciers italiens et suisses ne nous permet pas d’étudier systématiquement
ces effets d’exposition. Ceci pourrait étre fait en prolongement de cette thése si des MNT des
versants italiens et suisses sont obtenus ou grace & la construction d’'un nouvel MNT SPOT5
dans les mois & années & venir.

Seul le glacier d’Argentiére présente un dispositif in situ suffisamment développé pour per-
mettre ’évaluation de son bilan de masse par la méthode glaciologique. Plus précisément, le
bilan de ce glacier est obtenu par le LGGE en combinant la méthode géodétique, appliquée a
des photographies aériennes, et des relevés de terrain (C. Vincent, communication personnelle).
Le bilan cumulé pour la période 1979-2003 atteint -13.1 m (w.e.) contre -8.4 m (w.e.) pour notre
estimation (hypothése 1).



TAB. 5.3  Superficies, variations de volume et bilans de masse de quelques glaciers du coté
francais du massif du Mont-Blanc entre 1979 et 2003. Les bilans de masse sont calculés en
distinguant deux hypothéses : p — 0.6 ou p — 0.9 (voir texte). La seconde colonne indique le
pourcentage de la surface totale qui a été utilisé pour le calcul du bilan de masse.

Glacier S (km?) Sox (%) AV (km3) by (ma~!we) by (ma!we)
Mer de Glace 22.7 90.5 -0.239 -0.4 -0.38
Argentiére* 13.2 97.3 -0.115 -0.35 -0.31
Leschaux 5.9 91.8 -0.064 -0.41 -0.40
Taléfre 7.4 96.9 -0.089 -0.45 -0.38
Bossons 9.3 85.8 -0.052 -0.11 -0.10
Tour 7.2 954 -0.051 -0.27 -0.24
Bionnassay 4.2 64.1 -0.096 -0.95 -0.8
Couvercle** 8.3 81.7 -0.240 -1.13 -1.00

* Pour ce glacier, la zone de calcul du bilan de masse est rigoureusement, la méme que celle utilisée par
le LGGE, incluant les glaciers des Améthystes, des Rognons et excluant une zone & haute altitude mal
échantillonnée en 2003.

** L’incertitude est forte sur le bilan de masse car dans cette partie Sud du massif du Mont Blanc, il
s’est avéré difficile de superposer les MNT au niveau des zones stables autour des glaciers.

Ces différences, & premiére vue importantes, restent du méme ordre de grandeur que celles
de la littérature. Un tableau de synthése compilé par Haag et al. (sous presse) montre en effet
des écarts qui peuvent atteindre 100%. Dans notre cas, plusieurs explications sont possibles :

— L’incertitude temporelle sur le MNT-IGN. Notre bilan de masse satellitaire couvre norma-
lement la période 1979 a 2003. Compte tenu de bilans de masse en moyenne positifs pour
ce glacier avant 1979 et négatifs apres, il suffit d'un décalage de quelques années pour que
la différence entre les bilans de masse terrain et satellitaire se réduise.

Un biais du MNT-IGN & haute altitude. Sa comparaison avec les relevés photogrammé-
triques de 1980 (figure 5.12) indique qu’il est trop bas au dessus de 2800 m. Ceci expliquerait
que notre MNT différentiel sous-estime les pertes de volume entre 1979 et 2003 (situation
analogue a la partie droite de la figure 5.16).

un échantillonnage spatial différent des deux méthodes. Notre MNT différentiel couvre 97%
de la surface totale du glacier alors que les mesures terrain ne couvrent que certaines zones
seulement.

Il est difficile de trancher entre les différentes hypothéses. C’est sans doute la combinaison
des sources d’erreurs qui expliquent les écarts observés. A ce stade, la mesure in situ nous semble
encore plus fiable. Seule la construction d’une nouvelle topographie SPOT5 permettra d’éviter
une bonne partie des incertitudes (temporelles, biais avec ’altitude) et d’aller plus loin dans la
comparaison des différentes méthodes d’établissement du bilan de masse glaciaire.

Nos travaux indiquent des bilans de masse négatifs pour tous les glaciers du massif du Mont-



Blanc depuis 1979. La perte de masse moyenne est équivalente a une lame d’eau de 0.5 m par
an et semble s’étre accélérée a la fin des années 90. Mais les biais du MNT SRTM et ’absence
de mesures satellitaires d’archive dans la zone d’accumulation nous empéchent de quantifier
précisément cette accélération.

5.3 Bilans de masse de 2 glaciers himalayens

L’'un des enjeux majeurs de la glaciologie est la mesure des bilans de masse de glaciers
inaccessibles et de grande taille. Les glaciers himalayens entrent dans cette catégorie car ils se
situent dans des zones & trés forte topographie, ou l'accés par voie terrestre est difficile. Trés
peu de glaciers himalayens sont donc instrumentés alors méme qu’ils constituent le chateau d’eau
d’une des régions les plus peuplées de la planéte. On qualifie souvent I’'Himalaya de 3¢ pole.

Le suivi du bilan de masse du glacier du Chhota Shigri a débuté en 2002 dans le cadre d’une
collaboration entre I’Université de Jawaharlal Nehru en Inde et I'unité de recherche Great Ice de
I'IRDS. L’échantillonnage spatio-temporel des mesures in situ est limité par les difficultés d’acces,
la taille du glacier (14 km? environ) et sa haute altitude (il s’étage entre 4000 et 6000 m). La
télédétection semble 1’outil le mieux adapté pour confirmer les observations de terrain, les étendre
a tout le glacier, puis les régionaliser & I’échelle du massif.

5.3.1 La zone d’étude : ’Himalaya indienne

Le Chhota Shigri et son immense voisin, le Bara Shigri, se situent dans la partie indienne de
I'Himalaya (figure 5.18).
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Fia. 5.18  Zone d’étude. A gauche, localisation des images SPOTS au ceur de I’Himalaya
indienne. Au centre, image SPOTS du 18 novembre 200/4. Le cadre rouge localise le glacier du
Chhota Shigri qu’on observe plus en détail a droite. On notera l'importance des ombres.

Un couple stéréoscopique d’images SPOTH a été acquis sur cette zone en novembre 2004
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(tableau 5.4) avec une séparation temporelle de 1 jour et un rapport B/H adapté pour ces
zones de forte topographie. Les nuages sont quasi absents et le gain est minimum. En revanche,
I'acquisition tardive (novembre) a deux désavantages. D’une part, l'inspection des images montre
que des chutes de neige se sont produites depuis la fin de ’année hydrologique (septembre 2004).
D’autre part, les ombres sont particuliérement importantes. Parce qu’aucun point de controle
n’est disponible dans cette région, nous avons da développer une méthodologie qui utilise la
précision du modéle stéréo de SPOT5H pour produire des GCP et calculer le MNT.

TAB. 5.4 — Images SPOTS acquises en Novembre 2004 sur le glacier du Chhota Shigri.

Couple d’images  Angles d’incidence  B/H 4t (jours) Gain
12 nov. / 13 nov. +20 / -13.9 0.61 1 1

5.3.2 Génération d’un MNT SPOTS5 sans point d’appui

La figure 5.19 synthétise les étapes qui permettent de calculer un MNT & partir de deux
images SPOT5 sans points de controle au sol. Notre méthode nécessite la disponibilité d’un
MNT sur la région (ici SRTM). In fine, la précision du MNT SPOT5 devrait étre du méme ordre
de grandeur que celle du MNT préexistant.

Topographie SPOT5

SRTM Modéles Couple
stéréo d'images
|

v

Points de Contréle

Topographie
SPOT5
|

Recalage &
MNT différentiel

Fi1G. 5.19 — Réalisation d’un MNT sans point d’appui & partir d’un couple d’images SPOTS.

Le MNT SPOTS5 calculé, son positionnement en latitude et longitude est affecté par les mémes
erreurs de localisation que les images SPOT5, i.e. £ 30 m (intervalle de confiance a 66%). Le
MNT-SRTM peut étre utilisé comme référence pour un nécessaire ajustement planimétrique.
Différentes techniques ont été explorées pour ce recalage de deux MNT : corrélation des MNT,
des images shaded relief qui en dérivent, minimisation de ’écart type de leur différence etc...
Mais il est difficile de juger quelle technique est la plus performante dans le contexte himalayen
ou il n’y a pas de vérité terrain. Aussi, il serait intéressant de tester ces différentes procédures
dans le cas alpin (MNT SPOT5 de 2003) ou des GCP précis et nombreux sont disponibles pour
évaluer les résultats. Dans ce domaine de comparaison et recalage de MNT, des développements
méthodologiques semblent nécessaires. Ils pourraient étre réalisés dans le cadre du programme
d’accompagnement a la mission satellitaire ORFEO (Vadon, com. personnelle).



5.3.3 Déclin récent du Bara Shigri et Chhota Shigri

Un MNT différentiel est construit en comparant le MNT SPOT5 (2004) au MNT SRTM
(1999). La différence permet d’étudier les variations cumulées d’épaisseur des glaciers durant 5
années hydrologiques (figure 5.20).
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F1G. 5.20 — En haut : topographies SRTM et SPOTS sur notre zone d’étude. En noir, les zones ot
les MNT présentent des trous. Les limites des glaciers du Chhota Shigri (en rouge) et Bara Shigri
(en bleu) sont localisées. En bas : MNT différentiel pour la période 1999-2004. Comme dans le cas
des Alpes, les glaciers se caractérisent par d’importantes pertes d’épaisseurs. Les lignes blanches
tiretées délimitent une bande ou le biais entre les deuxz MNT est important.



Nous devons tout d’abord noter un artefact important dans le MNT différentiel dans sa partie
Nord. Sur une bande de 10 km de large (approximativement paralléle a la direction des colonnes
de 'image SPOTS5), le MNT SPOTS5 est systématiquement trop haut. Nous U'interprétons comme
un effet de tangage du satellite le long de sa trajectoire lors de 1’acquisition d’une des images
du couple SPOT5. Les deux glaciers d’intérét étant hors de cette zone, cet artefact n’a pas été
étudié plus en détail pour le moment ni corrigé.

Un signal clair d’amincissement de tous les glaciers de cette zone est visible. L’amplitude
des pertes d’épaisseur est d’'une dizaine de métres, plus dans les zones basses des glaciers. La
figure 5.21 permet d’observer pour deux glaciers la distribution de cet amincissement en fonction
de Paltitude.
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FiGa. 5.21  Variations d’épaisseur des glaciers du Bara et Chhota Shigri en fonction de ’altitude.
Pour le Chhota Shigri, les ombres importantes (figure 5.18) empéchent une estimation des pertes
d’épaisseur a "basse" altitude, entre 4000 et 4500 m. Les barres d’erreurs indiquent [’écart type
des variations d’épaisseur pour chaque tranche d’altitude du Bara Shigri.

Les courbes de la figure 5.21, combinées aux hypsométries des deux glaciers, permettent
d’évaluer les pertes de volume et les bilans de masse de ces deux glaciers (tableau 5.5).

TAB. 5.5 — Superficies, variations de volume et bilans de masse de deux glaciers himalayens entre
1999 et 200/. Pour le calcul des bilans de masse, seule I’hypothése 1 (p — 0.9) du tableau 5.3 a
été retenue.

Glacier S (km?) AV (km3) by (ma~! we.)
Chhota Shigri 14.3 -0.07 -0.86
Bara Shigri 114.7 -0.66 -0.95

Avant de discuter ces résultats, nous souhaitons attirer I’attention sur les fortes incertitudes
sur ces valeurs. Elles s’expliquent surtout par le biais probable de SRTM dans les zones de haute



altitude. Ces biais devraient conduire & une sous-estimation des pertes de masse (figure 5.16,
partie de droite). Et pourtant, les deux glaciers présentent des bilans de masse trés largement
négatifs, proches de -1 m/a (w.e.). Ces résultats sont consistants avec les premiers bilans de
masse mesurés in situ, qui sont voisins de -1 m/a (w.e.) pour le Chhota Shigri (Rajesh et al.,
2005).

Ainsi, en 5 ans, le Bara Shigri a perdu de 0.66 km?3 de glace, c¢’est considérable. Ces bilans
sont encore plus négatifs que ceux des glaciers alpins (mais la période de mesure est différente
puisque dans les Alpes les bilans de masse sont calculés entre 1979 et 2003). Nous reviendrons
sur cette comparaison en conclusion de cette thése.

Suite & ces résultats préliminaires encourageants, il convient maintenant d’optimiser notre
estimation du bilan de masse. L’acquisition de 4 ou 5 points d’appuis précis suffirait & affiner
le modéle géométrique des images SPOT5 et donc améliorer le MNT. Une comparaison plus
systématique des deux topographies sur les zones entourant les glaciers devrait permettre d’esti-
mer l'incertitude de nos pertes d’épaisseur. Quantifier le biais de SRTM en zone d’accumulation
(pénétration de 1’écho radar) semble aussi important.

Etendre nos calculs & tous les glaciers présents sur nos images SPOT5 permettrait de confir-
mer si le déclin rapide observé sur le Bara Shigri et le Chhota Shigri concerne tous les glaciers de
ce massif. Un couple d’images SPOT5 a également été acquis en novembre 2004 sur la région du
Gangotri (& environ 200 km au Sud-Est) et pourrait permettre d’étudier la variabilité des pertes
de masse glaciaires a 1’échelle régionale cette fois.

En paralléle a cette étude glaciologique, une étude climatique de toute la région de I’'Himalaya
de I’'Ouest semble nécessaire. (Yadav et al., 2004) montrent en effet que, depuis 20 ans, cette
zone est 'une des rares de la planéte ou 1’on assiste a une chute des températures moyennes.
C’est contradictoire avec le signal climatique contenu dans des bilans de masse trés négatifs.
Confirmer cette baisse des températures, observer 1’évolution récente des précipitations sont des
travaux qu’il convient maintenant d’entreprendre.

5.4 Conclusions

5.4.1 Conclusions méthodologiques

Nos résultats suggerent que nous sommes tout prés de la mesure satellitaire du bilan de
masse glaciaire. D'une part, nous démontrons que des variations d’épaisseur des glaciers alpins
peuvent étre déduites de I'imagerie satellitaire optique. D’autre part, le MNT déduit d’images
SPOTS5 (2003) couvre toutes les zones du glacier et ne présente pas de biais marqué en fonction
de l'altitude. L’acquisition d’un second MNT SPOTS5 sur les Alpes dans les mois (ou années) a
venir devrait confirmer cette conclusion.

La précision actuelle des MNT (méme SPOT5) semble interdire le travail au pas de temps
annuel. II nous semble plus judicieux d’utiliser les MNT différentiels satellitaires pour des in-
tervalles temporels de 3 a 5 ans. Il devient urgent de constituer une véritable base de données
satellitaires sur des zones diversifiées pour pouvoir, dans trois a cing ans, mesurer les bilans de
masses glaciaires. En effet, nous avons démontré ici que la topographie SRTM est affectée par
des biais dans la zone d’accumulation des glaciers et doit étre utilisée avec précaution.

L’application & une zone retirée du globe (Himalaya) pour laquelle aucun point d’appui n’est



disponible démontre la robustesse de notre méthodologie. C’est un spectre large de glaciers qui
peut ainsi étre étudié.

5.4.2 Conclusions glaciologiques

Notre étude indique une accélération des pertes de masse & basse altitude alors que les zones
hautes semblent en équilibre. Cela se matérialise par un amincissement fort de la langue de la Mer
de Glace. Mais "augmentation des températures n’explique qu'une partie de ces pertes d’épais-
seur. L’observation simultanée d'un ralentissement significatif de cette zone (§4.6.2) confirme le
lien fort entre dynamique glaciaire et variations d’épaisseur. Ce lien sera repris au chapitre 7
et nous chercherons & quantifier si le ralentissement du glacier est responsable de la part non
expliquée de ’amincissement.

Des résultats préliminaires sur I’Himalaya indiquent des bilans de masse glaciaires encore
plus négatifs que dans les Alpes mais il faut modérer cette observation par des périodes d’étude
différentes pour les deux massifs. Il convient maintenant de déterminer si les autres glaciers
himalayens suivent la méme évolution. Il est délicat d’extrapoler & toute une région les résultats
obtenus sur quelques glaciers seulement. Mais, si tous les glaciers himalayens, couvrant 35000 km?
(WWF, 2005), subissaient les mémes pertes, 0.8 2 1 m a=! (w.e.), ils libéreraient 28 a 35 km?
d’eau vers la mer chaque année. Cela correspond & une élévation du niveau moyen des mers de
0.08 4 0.1 mm/an”. C’est moins que les glaciers d’Alaska (Arendt et al., 2002), mais au moins
autant que les glaciers patagoniens (Rignot et al., 2003).

7360 km?® d’eau correspondent a 1 mm de niveau marin






Chapitre 6

Dynamique de la calotte glaciaire du
Vatnajokull.
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Par sa morphologie, ses caractéristiques thermiques et dynamiques, la calotte glaciaire du
Vatnajokull est intermédiaire entre les glaciers de montagne et les calotte polaires. L’étude de
ce glacier, de la taille de la Corse, se déroule dans le cadre d’une collaboration avec I’équipe
du Science Institute (University of Iceland, Reykjavik). Deux missions en Islande (une troisiéme
suivra cette thése) ont permis de mieux connaitre I’équipe islandaise et le Vatnajokull a travers
des campagnes de terrain dans des conditions climatiques parfois extrémes. La désinstallation
d’une station météorologique située au centre du Vatnajokull, & 3 heures du matin dans la
tempéte, restera un souvenir marquant. Certains des travaux que nous présentons sur cette
calotte glaciaire sont en cours de réalisation (§6.3) et demandent & étre poursuivis.

6.1 La calotte glaciaire du Vatnajokull

Comme le suggére son nom anglais (Iceland : pays de glace), les glaciers jouent un role
important dans la morphologie de cette ile de 103000 km?. Prés de 11% de la surface de I'Islande
est couverte par les glaces. Le plus grand glacier de I'ile est la calotte du Vatnajokull couvrant
8200 km? (120 x 90 km environ figure 6.1) : "Vatna" est ’eau en Islandais alors que "Jokull"

désigne un glacier. Cette petite calotte glaciaire! a attiré et passionné les glaciologues depuis

Yice cap en anglais
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de nombreuses années (Ahlmann, 1948), car elle condense et rend accessible a I’observation une
grande diversité de processus glaciaires (Fischer, 2002) :

Sub-glacier
plumbing =/,

Fia. 6.1  (a) Image LANDSAT MSS de la calotte du Vatnajokull. La diversité des processus
glaciaires est suggérée par les photos : (b) surges (voir texte), (c) éruptions volcaniques, (d) crues
dévastatrices et (e) vélage d’icebergs se marient pour conférer a la calotte islandaise l'une des
dynamiques glaciaires les plus passionnantes de notre planéte. L’observation in situ est difficile :
(f) installation de la station MAST sur la plateforme de Grimsvdtn, (g) départ en 4X /4 pour une
compagne de terrain (septembre 2003).

— Il s’agit de la plus grande calotte glaciaire tempérée du globe. Elle couvre une large gamme
d’altitudes, depuis le niveau de la mer jusqu’a 2200 m. Son volume atteint 3150 km?,
équivalent a prés de 10 mm du niveau marin.

— Cette calotte est sujette a des climats contrastés avec des précipitations annuelles qui
s’échelonnent entre 400 mm au Nord et 4000 mm sur sa marge Sud. Ce contraste climatique
s’accompagne de disparités morphologiques. Les glaciers du Sud et de I'Est évacuent les
fortes précipitations par des langues glaciaires rapides et relativement étroites car confinées
par des parois abruptes. Chacune de ces langues reste plus large que la Mer de Glace. Les
glaciers du Nord et de ’Ouest s’écoulent plus lentement sur des pentes faibles et ils drainent
mal la neige et la glace qui s’accumulent alors dans les régions hautes. Quand l'excés de
masse dépasse un seuil, il est évacué par de brutales crues glaciaires. Lors de ces crues,
nommeées surges en anglais?, les vitesses de surface du glacier peuvent étre multipliées par

2 . . .. N . . P
Le terme frangais exact est le "foirage" mais il est trés peu usité. Le terme de crue pouvant lui entrainer une
confusion avec la crue hydrologique, c’est le terme anglais de surge qui sera utilisé dans la suite de ce chapitre



un facteur 100 (Bjornsson et al., 2003; Fischer et al., 2003).

— La "magie" du Jokulsarlon (le lagon glaciaire figure 6.1 (e)) n’a pas seulement attiré les
équipes de tournage de deux des "James Bond". Ce site est également un lieu privilégié
pour comprendre la dynamique du vélage des icebergs (Bjornsson et al., 2001a), phénomeéne
important pour prévoir ’évolution du bilan de masse des calottes polaires.

— Enfin, le Vatnajokull est situé a 'aplomb de la dorsale médio-Atlantique, & I’endroit méme
ou cette dorsale interagit avec un point chaud. Périodiquement, les volcans de Grimsvétn
et de Bardarbunga se réveillent, engendrant de violentes éruptions sous-glaciaires (Gud-
mundsson et al., 1997) de type phréatomagmatiques®. Ce jeu combiné de la glace et du feu
est 'un des symboles de I'Islande.

Ces différents phénomeénes et leurs interactions rendent complexes la dynamique de la calotte
glaciaire mais permettent aussi de révéler des processus jusqu’alors mal compris. Par exemple,
I'étude détaillée de I'impact de ’éruption volcanique de Gjalp et du jokulhlaup? consécutif sur
I’écoulement du Skeidararjokull alors en surge a permis a Bjornsson (1998) de préciser les méca-
nismes contrdlant les surges, notamment le réle du réseau hydrologique sous-glaciaire.

La logistique et ’énergie dépensée par 1'équipe islandaise du Science Institute pour instru-
menter le Vatnajokull est a la hauteur du gigantisme de ce glacier. Les mesures de terrain sont
réalisées en moto-neige ou grace a d’énormes véhicules tout-terrains. Dans un tel contexte, la
télédétection en général et 'imagerie satellitaire en particulier peuvent apporter leur large cou-
verture. L'interférométrie radar a ainsi permis d’étudier la réponse du glacier a la fonte brutale
lors des éruptions volcaniques sous-glaciaires et de décrire ’évolution des vitesses au cours d’un
surge (Bjornsson et al., 2001b; Gudmundsson et al., 2002a; Fischer, 2002; Fischer et al., 2003).
Mais, pour cette calotte soumise a des conditions météorologiques trés variables, la cohérence
entre images SAR n’est maintenue que si la séparation temporelle n’est que d’une journée et,
méme dans ces conditions, 25% seulement de la surface des interférogrammes est utilisable (Fi-
scher, 2002). Pour les mémes raisons que dans les Alpes (§3.3.3.1), cette technique n’est plus

Y

utilisable actuellement.

C’est dans ce contexte que nous proposons d’appliquer les méthodologies développées sur les
glaciers alpins pour étudier différents aspects de la dynamique du Vatnajokull. Une application
originale de la corrélation d’images optiques nous permet d’étudier le mouvement vertical d’une
plateforme de glace flottant sur le lac de Grimsvotn. L’extension et le bilan d’énergie du lac sous-
glaciaire peuvent ainsi étre évalués (§6.2). Un MNT différentiel satellitaire permet de mesurer
les changements géométriques de la calotte entre 1998 et 2004 (§6.3).

6.2 Soulévement de la plateforme de Grimsvotn

A notre connaissance, la corrélation d’images optiques a toujours été utilisée pour mesurer
des déplacements horizontaux des nuages, de la surface de l'océan ou de la surface terrestre
(chapitre 4). L’originalité méthodologique de notre étude est la mesure d’'un mouvement purement
vertical. Nos travaux sont détaillés dans un article (annexe D) soumis a Farth and Planetary
Science Letters (Berthier et al., soumis).

Apres avoir présenté le fonctionnement de notre zone d’étude, le lac de Grimsvétn, nous
détaillerons comment la corrélation d’images SPOT5 mesure le remplissage de ce lac entre les 11

3Eruptions volcaniques violente pendants lesquelles le magma, interagit avec de 1’eau au cours de sa remontée
crue hydrologique brutale liée a la vidange d’une poche d’eau sous-glaciaire



et 16 aott 2004 ce qui permet de déterminer ’extension du lac sous-glaciaire, la taille de la crue
potentielle et d’estimer le flux géothermique de cette zone.

6.2.1 Plateforme, lac sous-glaciaire et volcan de Grimsvotn

La figure 6.2 permet de localiser la dépression de Grimsvotn au cceur de la calotte glaciaire
du Vatnajokull, au sud-est de I'Islande.

-18° -17° -16°

20 km

Béﬁrbunga

64.5°

Skeidararsandur

]
| | |
0 200 400 600 800 1000 1200 1400 1600 1800 (m)

Fia. 6.2 Topographie de la calotte glaciaire du Vatnajokull (données Science Institute). La
dépression au niveau de la plateforme de glace de Grimsvotn est visible. Les limites des images
SPOTS5 ont été reportées. L'encart montre que la calotte se trouve a l’aplomb de la zone volcanique
du Sud-Est l'une des bifurcations de la dorsale médio-Atlantique.

Cette dépression correspond a une plateforme® de glace flottant sur un lac, lui-méme au-
dessus d'un volcan, le volcan de Grimsvotn (figure 6.3). La continuelle activité géothermique au
niveau du volcan fait fondre la glace et alimente le lac sous-glaciaire. Ce lac est également rempli
par la fonte en surface du glacier sur un bassin versant de plus de 200 km?, I'eau gagnant le
lac par les crevasses (Bjornsson & Gudmundsson, 1993). Dans sa partie Est et Sud, le lac est
délimité par les flancs abrupts de la caldeira (montagne de Grimsfjall), mais il peut s’étendre
vers le Nord et I’Ouest ol la topographie du lit rocheux est moins marquée. Lorsque le niveau
du lac varie c’est I’ensemble de la plateforme (épaisse d’environ 250 m) qui s’éléve ou subside.

SUne plateforme (ice shelf en anglais) est une épaisse couche de glace flottante. Les plus grosses plateformes
bordent I’Antarctique (Ross, Ronne-Filchner, Amery).
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F1G. 6.3 — Coupe schématique Nord-Ouest - Sud-Est du lac de Grimsvotn. Adapté de Bjornsson
& Guomundsson (1993).

Ce lac sous-glaciaire présente un fonctionnement cyclique, puisque remplissages et vidanges
alternent. Les variations d’altitude de la plateforme de glace refletent le niveau du lac et illustrent
son fonctionnement (figure 6.4).
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F1G. 6.4 — Altitude de la plateforme de Grimsvétn déduite de relevés GPS standards, de mesures
de pression atmosphérique et de quelques positionnements DGPS (données Science Institute). La
figure du haut montre la période 1998-2004, celle du bas détaille la période juin 2003-décembre
2004. La ligne tiretée horizontale indique altitude de la plateforme de glace lorsqu’elle repose
sur le lit rocheuz (lac vide).

Ces courbes montrent un remplissage progressif, lié & 'apport d’eau de fonte. Le niveau du
lac monte plus rapidement en été a cause de la fonte plus intense en surface. A l'est, la vidange
du lac est empéchée par un barrage de glace. Lorsque le niveau d’eau atteint une valeur critique,



la glace du barrage se souléeve, le lac se vidange et engendre une crue brutale nommée jokulhlaup
(Bjornsson, 2002; Robert, 2005). Les jokulhlaups de Grimsvotn sont dévastateurs, détruisant les
ponts de 'unique route circulaire d’Islande et isolant ainsi une partie de la population.

La derniére vidange du lac de Grimsvotn s’est produite fin octobre 2004. Quelques jours apres,
le volcan est entré en éruption. La vidange du lac et la chute brutale de la charge exercée sur les
roches sous-jacentes auraient provoqué Iéruption volcanique (Sigmundsson et al., 2004). Dans
d’autres cas, I’éruption du volcan est au contraire précurseur, entrainant successivement une fonte
massive de la glace, le remplissage rapide du lac puis son déversement. Ce scénario s’est déroulé en
1996 lors de I’éruption de Gjalp (Gudmundsson et al., 1997). Ces deux séquences d’événements
illustrent la relation étroite entre le lac et le volcan de Grimsvotn. Il est important de suivre
le niveau du lac mais également son extension géographique pour estimer la taille de la crue
potentielle et caractériser l'activité géothermique du volcan. Ceci peut étre fait, indirectement,
en suivant les changements d’altitude de la plateforme de glace. C’est ce que nous proposons ici,
en corrélant des images SPOT5 acquises au cours de 1'été 2004.

6.2.2 Cartographie du soulévement de la plateforme de Grimsvétn

Comme décrit dans le chapitre 4, la corrélation de deux images optiques peut étre sensible
a un déplacement vertical si elles sont acquises du méme point de vue mais avec des angles
d’incidence importants (au maximum 30° pour les satellites SPOT). Le point de vue similaire
permet de limiter les distorsions entre les images alors que l'incidence non verticale engendre une
sensibilité aux déplacements verticaux. La figure 6.5 présente une géométrie simplifiée dans le
cas d'un mouvement purement vertical (« désigne I'azimut de la direction des lignes et 6 I'angle
d’incidence).
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plan focal
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Fia. 6.5  Effet d’un mouvement purement vertical de la surface terrestre sur les décalages en
colonnes entre deuz tmages acquises avec un angle d’incidence non vertical.

La glace de la zone de Grimsvotn a un mouvement horizontal faible (10 a 20 m/a), orientée
Nord-Sud : §) est donc négligeable. .’équation 4.10 permet de convertir les décalages en colonnes
(0cor) et lignes (dr1¢) en déplacements verticaux (9) :



_ 5COL — 5LIG X cos 8 X % (6.1)

& sin 6

Le tableau 6.1 liste les images SPOT5 acquises au cours de 1’été 2004 sur la zone de Grimsvétn.
Les empreintes au sol de ces images sont reportées sur la figure 6.2. Les scénes du 11 et du 16
aolit sont adaptées a la mesure des déplacements, celles de début octobre & I’élaboration d’un
MNT.

TAB. 6.1 — Caractéristiques des images SPOTSH utilisées pour mesurer le soulévement de la pla-
teforme de Grimsvétn.

Couples d’'images Résolution Angles d’incidence B/H 4§t
11 & 16 Aug. 04 2.5 m -27 ) -26.7 0.064 5
07 & 09 Oct. 04 5m -26.6 / 24.6 095 2

Avec des angles d’incidence de 27°, la sensibilité au mouvement vertical est de : sin 27 = 0.45.
Autrement dit, un déplacement vertical d’'un métre se traduira par un décalage en colonne de
0.45 m.

Parce que les images ne sont pas acquises exactement du méme point de vue (cf. rapport
B/H du tableau 6.1), les erreurs du MNT perturbent la mesure du déplacement. Une erreur
topographique de 10 m engendre en effet un déplacement horizontal de 0.64 m dans la direction
des colonnes soit une erreur de 0.64/0.45 = 1.4 m sur le déplacement vertical. C’est 1'ordre
de grandeur du signal recherché. Comme la zone étudiée connait d’importants changements
morphologiques liés & ’ablation en surface, aux éruptions volcaniques et & la dynamique glaciaire
(Magnuisson et al., 2005), un MNT contemporain est indispensable. Il est construit a partir
d’images SPOT) acquises a deux jours d’intervalle, début octobre 2004.

L’image du 16 aoit est projetée dans la géométrie de l'image du 11 aoit en utilisant la
méthodologie décrite dans le chapitre 4. Elles sont ensuite corrélées pour mesurer les déplacements
dans la direction des colonnes et des lignes. En ligne, le déplacement moyen sur la plateforme de
glace est faible (14 m/a) et dirigé vers le Sud ce qui est en accord avec les mesures de terrain.
En colonne, un biais & grande longueur d’onde existe entre les images. Les régions non englacées
communes aux deux images (d’ou sont extraits les points homologues) sont réduites et limitées
a la partie Sud ce qui peut expliquer une superposition qui n’est pas parfaite. Pour éliminer ce
biais, nous supposons que, durant les 5 jours séparant les deux images SPOT5, le déplacement
en colonne pour les zones qui entourent la plateforme est faible. Un polynome de 1¢" ordre (de
la forme ax COL + bxLIG + c) modélise correctement ce biais et permet de le supprimer.

La figure 6.6 montre les déplacements verticaux du lac de Grimsvétn durant 5 jours. Cette
carte est bruitée car le signal mesuré (déplacement en colonne) est de l'ordre de 0.75 m, & peine
plus que la précision de 0.5 m déduite des mesures sur les glaciers alpins (chapitre 4). A partir de
cette carte, la zone affectée par le soulévement est délimitée et refléte la superficie du lac sous-
glaciaire, 10.9 km?. Le soulévement moyen de la plateforme est de 1.71 4 0.6 m soit 0.34 m /jour.
Ceci traduit 'addition de 0.018 km? d’eau dans le lac sous-glaciaire.
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Fi1G. 6.6  Limites du lac de Grimsvotn reportées sur l'image SPOT du 11 aodt 2004 (4 gauche)
et carte des déplacements verticauz (en métres) pour la période du 11 au 16 aodt (a droite).

Les relevés de terrain du Science Institute devraient permettre de tester 'exactitude de la
mesure satellitaire. Une station (nommée MAST par les islandais voir figure 6.1) est installée
sur la plateforme de glace. Cette station (haute de 6 & 9 m pour éviter ensevelissement sous la
neige!) est équipée d'un GPS standard® et d’'un ensemble thermométre/barométre. La différence
des pressions entre MAST et la station stable de Grimsfjall (4 3 km au sud-est) est convertie
en différence d’altitude. Ces deux mesures (GPS et barométrique) sont affectées par de fortes
incertitudes a cause, notamment, des conditions atmosphériques extrémes (figure 6.7).
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FiG. 6.7 — Altitude de la station MAST (sur la plateforme de Grimsvotn) entre le 27 Juillet
et le 31 aodt 2004 mesurée par un GPS standard (a gauche) et déduite de mesures de pression
atmosphérique (a droite). Les ronds noirs indiquent les moyennes toutes les 6 heures. La méme
échelle verticale est utilisée pour les deux courbes pour faciliter la comparaison. Les traits verticauz
indiquent les dates d’acquisition des 2 images SPOTS.

8c’est a dire non différentiel



Pour les deux séries (méme en moyenne toutes les 6 heures), la dispersion des valeurs est
forte. Pour la période du 11 au 16 aoftt, le soulévement est de +0.78 m/j d’aprés les mesures
baromeétriques, -0.25 m/j d’aprés le GPS alors qu’a cet endroit précis la mesure satellitaire
indique un soulévement de +0.23 m/j. Ces divergences entre les mesures in situ confirment
qu’elles sont peu précises pour de courtes périodes de temps. C’est seulement en observant une
période suffisamment longue (35 jours) que les 3 mesures (GPS, barométrique et satellitaire)
deviennent statistiquement non différentes (tableau 6.2). Sur une durée de quelques jours, la
mesure satellitaire s’avére donc plus précise que les mesures in situ.

TAB. 6.2 — Comparaison des tauz de soulévement (m/jour) a la station MAST pour différents
intervalles de temps. La mesure SPOTSH conduit a +0.23+ 0.1 m/jour entre le 11 et le 16 aoit.
Les taux de soulévement mesurés par les différents instruments étant indépendants, 'incertitude
sur la différence de deuz tauz (x et y) vaut : 04—y = /0,2 + 0y2. A Uintervalle de confiance de
66% (respectivement 90%), deux tauz ne sont pas significativement différents si leur différence
est plus petite que o,_, (respectivement 2%o,_, ). Ces cas apparaissent en gras.

11-16 Aott 6-21 Aot 1-26 Aott 27 Juil-31 Aot
ot (jour) 5 15 25 35
SPOT5 0.23+£0.1
Baro 0.78 +£0.32 0.24+£0.06 0.19%+0.03 0.19+£0.02
GPS -0.25 £0.6  -0.02 £0.1  0.05 £0.05 0.18£0.03
Baro - GPS 1.03 £0.68 0.26 £0.12 0.14 £0.06 0.01 +0.03
SPOTS5 - Baro -0.55 +£0.33 0.01 £0.12 0.04 +0.1 0.03 +0.1
SPOT5 - GPS 048 +£0.61 0.25 £0.14 0.18 £0.11 0.05 +0.1

Des données in situ trop imprécises ne permettent pas d’évaluer I’exactitude de notre mesure
satellitaire. Nous pouvons simplement conclure & un bon accord entre les différents taux de
soulévement lorsque les données de terrain sont analysées sur une période suffisamment longue.

6.2.3 Crue potentielle, bilan énergétique et activité géothermique

Notre mesure de ’extension du lac et de son remplissage durant ces 5 jours est intéressante
a double titre.

Tout d’abord, elle permet d’estimer le volume maximal du jékulhlaup potentiel. Ces crues
engendrent des destructions importantes et il est utile de prévoir leur ampleur (Bjornsson, 2002).
Une limite supérieure du volume du lac (V) est obtenue en faisant I'hypothése que ses bords
sont verticaux :

Viae = (Zplateforme - Zpose) X SSPOTS (62)

ol Zpjateforme €St I'altitude de la plateforme, 2,4 I'altitude de la plateforme quand elle est posée
(ligne tiretée sur la figure 6.4) et Sspors la surface du lac estimée par la corrélation d’images



SPOT5. Mi aoiit 2004, ce volume s’élevait a 0.74 km3. Cette estimation pourrait étre affinée en
prenant en compte la géométrie complexe du lit rocheux.

D’autre part, notre mesure du soulévement permet de dresser un bilan énergétique du lac et
d’estimer le flux de chaleur moyen du volcan de Grimsvotn quelques semaines seulement avant
son éruption. En 5 jours, 0.018 km? d’eau se sont donc accumulés. L’ablation en surface pour
cette période estivale est estimée a 1.3 cm/jour (données Science Institute). Le lac de Grimsvitn
draine les eaux d'un bassin versant de 200 km?2. Ainsi, environ 0.013 km? d’eau de fonte en
surface ont contribué au remplissage du lac. Les 0.005 km3 restant s’expliquent par la fonte de la
base du glacier. Si la glace basale de la plateforme fondait, c’est une subsidence que I'on devrait
observer (pgiace < pPeaun)- C'est donc la base du glacier autour du lac qui fond. Cette zone de fonte
couvre 50 & 60 km? (Bjérnsson & Gudmundsson, 1993).

La calotte du Vatnajokull étant tempérée (glace au point de fusion), la puissance P nécessaire
pour faire fondre une masse M gjqce de glace est :

Mglace X Cp

P=—5

(6.3)

ot Cp, est la chaleur latente de fusion de la glace (334 J kg~! d’apres Paterson (1994, p 58)).
Cette puissance atteint prés de 4000 MW ce qui correspond & un flux moyen de chaleur” de 65
4 80 W.m~2 (Ragnarsson & Helgason, 2004). Cette valeur est supérieure au flux moyen calculé
par Bjornsson & Gudmundsson (1993) sur la période 1960-91 : 40 W.m~2. Ce flux géother-
mique presque doublé pourrait s’expliquer par la reprise de I'activité du volcan de Grimsvétn,
quelques semaines avant son éruption. Toutefois, notre estimation est entachée de fortes incerti-
tudes puisqu’elle cumule les erreurs sur ’estimation du soulévement, de I'ablation de surface et
de I'extension de la zone responsable de la fusion basale.

6.2.4 Perspectives et implications de cette mesure

La corrélation d'images SPOT5 & 2.5 m de résolution permet donc de mesurer des mouvements
verticaux avec une précision de ’ordre de 0.5 m.

Cette technique offre des perspectives intéressantes pour 1’étude des phénoménes hydrolo-
giques sous-glaciaires. La plateforme de Grimsvotn constitue un site privilégié a cause de la ra-
pidité des mouvements qui I'affectent. Aprés 5 jours seulement, le soulévement est suffisant pour
étre mesurable. Notre méthode pourrait étre utilisée pour détecter de nouvelles zones d’activité
géothermique sous-glaciaire ou quantifier I'intensité du flux de chaleur de zones déja connues
(comme le glacier du Myrdalsjokull, au Sud de I'Islande, lui aussi installé sur un volcan ac-
tif [Bjornsson, communication personnelle]). Actuellement, la précision semble insuffisante pour
mesurer les mouvements verticaux de quelques dizaines de centimétres d’amplitude qui accom-
pagnent les variations du contenu et les transferts d’eau & la base des glaciers de montagne ou
émissaires des calottes polaires (Iken et al., 1983; Gray et al., 2005). Ceci devrait par contre
étre possible avec des missions futures : les capteurs optiques sur ORFEO-PLEIADE auront
par exemple une résolution de 0.7 m. Si une simple régle de trois s’applique, la résolution 4 fois
plus haute que pour SPOT5 devrait abaisser & environ £+ 10 cm la précision sur la mesure des
mouvements verticaux.

"Pour fixer les idées, le flux de chaleur moyen a la surface de la Terre est de 82 mW m~2 alors que celui de
I'Islande est de 290 mW m 2



Notre étude confirme également que la corrélation d’images optiques fonctionne sur les zones
enneigées. La plateforme de Grimsvotn se situe en effet au-dessus de la ligne de neige méme au
mois d’aotit. Le principal facteur limitant est I’écart de temps entre les images : la probabilité
d’une chute de neige, de modifications de la surface par le vent ou la fonte augmente avec la

entre 'image du 16 aotit et une image acquise le 26 septembre, 40 jours plus tard. A cause de cette
décorrélation, c¢’est la technique des MNT différentiels (chapitre 5) qui est la plus adaptée pour
étudier des mouvements verticaux qui se produisent sur le long terme. Dans la partie suivante,
elle est appliquée & la partie ouest du Vatnajokull.

6.3 Variations volumétriques du Vatnajokull

L’équipe islandaise du Science Institute a déja a sa disposition plusieurs topographies du Vat-
najokull. En les comparant, Magniisson et al. (2005) ont pu quantifier les changements d’épaisseur
de la partie Ouest de la calotte glaciaire pour la période allant du milieu des années 1980 a 1998.
Les pertes moyennes d’épaisseur sont de 1 m/a mais leur distribution spatiale est complexe,
résultat de 'activité géothermique, des surges et des hétérogénéités du bilan de masse. Nous sou-
haitons ici prolonger cette étude afin d’étudier la réponse topographique a long terme du glacier
& ces multiples perturbations. Pour cela, nous comparons un MNT construit & partir d’images
SPOT5 de 2004 avec des topographies de 1997 et 1998.

6.3.1 Les topographies disponibles sur la calotte (figure 6.8)
6.3.1.1 La topographie de 1997 : MNT-AERIEN

Cette topographie a été réalisée a partir de photographies aériennes acquises en aotit 1997
(Miinzer et al., 1999). Elle couvre la majorité du glacier de Skeidararjokull et remonte au Nord
jusqu’aux zones de Grimsvotn et de Gjalp. Sa précision est de & 1 m dans les zones basses. A
plus haute altitude, des nuages masquent la plateforme de Grimsvotn et le faible contraste des
photographies aériennes altére la précision. Pour notre étude, nous n’avions a notre disposition
que la partie basse du Skeidararjokull.

6.3.1.2 La topographie de 1998 : MNT-EMISAR

En aoit 1998, des images SAR aéroportées (capteur EMISAR danois) ont été acquises sur la
partie Ouest du Vatnajokull. Leur traitement interférométrique a permis la réalisation d’'un MNT
a 5 m de résolution (Magnusson, 2003). Le bruit de ce MNT est assez important sur les zones
de haute altitude. La comparaison avec des mesures GPS cinématique in situ indique également
des erreurs systématiques, atteignant jusqu’a 10 m. Ces biais ont été corrigées (grace aux relevés
GPS) et les biais résiduels ne doivent pas excéder 1 m (Magnusson et al., 2004).

6.3.1.3 La topographie de 2004 : MNT-SPOT5

Les deux images SPOT5 acquises début octobre 2004 (tableau 6.1) sont utilisées pour construire
un MNT en suivant la méme méthodologie que pour les Alpes et 'Himalaya (chapitre 5). Seules



des images de résolution 5 m (au lieu de 2.5 m) ont été acquises (probléme de programmation par
Spotimage). Des nuages expliquent I’absence de valeurs dans la partie Sud-Ouest, sur la langue
terminale du Sidujckull.
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FiG. 6.8  Les trois topographies de la calotte du Vatnajokull a notre disposition : 1997, 1998
et 2004. Leur limites ont été localisées sur une image Landsat : en vert 1997, en rouge 1998 et
en bleu 2004. Les limites de la calotte (trait blanc) et du bassin versant du Skeidardrjokull (trait
noir) ont été ajoutées. Pour 2004, une fleche pointe vers la partie basse du Sioujokull ou des
nuages ont empéché le calcul du MNT.

Seuls quelques points de controle (GCP) sont disponibles. De plus, leur répartition n’est
pas homogeéne car le glacier occupe la grande majorité des images. Ceci explique un biais dans
le MNT (le modéle stéréo des images n’est pas bien contraint). Ce biais est visible lorsqu’on
compare le MNT SPOT5 a des mesures de GPS cinématique réalisées fin septembre 2004 a bord
de voitures parcourant le glacier. La topographie SPOT5 est trop basse au Nord, trop haute au

Sud.

Pour le moment, ce biais a été corrigé en le modélisant par un polynéme de premier ordre.
Mais cette approche n’est pas satisfaisante notamment parce qu’il n’y a pas de mesure GPS ciné-
matique dans la partie la plus sud du glacier. Pour éviter les incertitudes liées & cette correction,
nous espérons recalculer un MNT non biaisé en mesurant, sur le terrain, des points de controle
mieux répartis dans les images.

Une autre source d’erreur dans le MN'T est le changement des conditions d’illumination entre
les deux images. Le 7 octobre, I'image est acquise a 10h23 (heure locale). Le soleil se situe 19.7°



au dessus de I'horizon (azimut — 170.9°). Le 9 octobre (acquisition a 11h25), le soleil se situe 19°
au dessus de I'horizon (azimut = 187°). Ces rayons solaires rasant aux azimuts différents créent
des ombres importantes et d’orientations différentes sur les deux images, donc des erreurs dans
la topographie. Notons que si les images étaient acquises & la méme heure, les ombres seraient
au contraire un avantage accroissant le contraste radiométrique sur le glacier.
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Fia. 6.9  Différence entre le MNT-SPOTS et des relevés GPS cinématiques en voiture. En
arriére plan, une image SPOTS d’aodt 2004, en blanc les limites de la calotte.

Lorsqu’on compare le MNT SPOT5 aux 13000 mesures de GPS cinématique, il est 4 m trop
bas (écart type — 10.9 m). Ceci doit étre gardé a I'esprit lors de la comparaison du MNT SPOT5 a
des topographies plus anciennes : les gains d’épaisseur sont sous-estimés et les pertes surestimées.

6.3.2 Observation et origine des variations d’épaisseur

La figure 6.10 compare les variations d’épaisseur pour les périodes 1985 & 1998 (& gauche) et
1998 a 2004 (& droite).

6.3.2.1 Effets climatique et dynamique

Pour la période 1985 & 1998, les glaciers émissaires de I’Ouest de la calotte s’amincissent a
haute altitude et s’épaississent sur leurs bords. La particularité de ces glaciers est d’avoir connu
des surges dans les années 1990 : 1994 pour Sidujokull, 1994 pour Tungnadrjokull et 1996 pour
Sylgjujokull. Ces brutales accélérations des glaciers s’accompagnent d’un important transfert de
masse vers les zones basses expliquant les variations d’épaisseur observées (Magnisson et al.,
2005). Pour le glacier de Koldukvislarjokull (surge en 1992), il est surprenant de ne pas observer
d’amincissement a haute altitude.



-18.2 -18 -17.8 -17.6 -17.4 -17.2 -17
Bm
64.6°
Gl
40
64.5
i
]
64.4
=20
=40
il 64.3
-Elhm
64.2
0 i 641 T/

FiG. 6.10  Cartographie des variations d’épaisseur de la partie Ouest du Vatnajokull pour 1985
a 1998 (o gauche, extrait de Magnisson et al. (2005)) et 1998 4 2004 (& droite).
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Fia. 6.11  Variations d’épaisseur en fonction de laltitude pour différents glaciers émissaires de
I’Ouest de la calotte du Vatnajokull. Les ronds jaunes correspondent aux valeurs moyennes pour
6 glaciers : Grenaldnsjokull et le glacier juste a U'Est, Sidujokull, Skaftarjokull, Tungnadrjékull,
Sylgjujokull. Les zones basses (moins de 500 m) du Sioujokull sont mal échantillonnées a cause
des nuages. L’image SPOTS de droite permet de localiser les différents glaciers.

Pour la période récente, I’évolution est opposée : les pertes d’épaisseur sont importantes (20
a 30 m) dans les zones marginales de la calotte alors que dans le bassin d’accumulation (zone
notée 1), I'épaississement atteint une vingtaine de métres. C’est une évolution post-surge logique,
la glace véhiculée a basse altitude est sujette a une forte ablation alors que dans les zones hautes,
le ralentissement du glacier combiné & 'accumulation conduisent & son épaississement. Ce sont



donc a la fois la dynamique et les facteurs climatiques (affectant 1’ablation et l'accumulation)
qui conditionnent 1’évolution géométrique de la calotte. Pour le glacier de Koldukvislarjokull, on
remarquera une zone a ’équilibre, voire qui s’épaissit (zone notée 2), effet retardé probable du
surge de 1992.

Pour ces différents glaciers, les variations d’épaisseur en fonction de I’altitude ont également
été calculées (figure 6.11). Le biais du MNT SPOTS5 étant surtout fort dans la partie Nord du
MNT, on se contente d’étudier les glaciers les plus au Sud. Ces courbes confirment ’amincisse-
ment & basse altitude et 1’épaississement en zone d’accumulation. Logiquement, c’est le glacier
qui s’était le plus aminci (le Sidujokull) entre 1985 et 1998 qui connait le plus fort épaississement.

Un MNT différentiel est aussi construit pour la période 1997-2004. A cause de la faible
extension du MNT de 1997 (figure 6.8), seule la langue terminale du Skeidararjokull peut étre
étudiée (figure 6.12).
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FiGa. 6.12  Pertes d’épaisseur sur la langue du Skeidardrjokull entre 1997 et 2004. A gauche,
carte des variations d’épaisseur avec en blanc les limites du glacier. A droite, les variations
d’épaisseur sont représentées en fonction de [’altitude.

Notons tout d’abord que nous n’échantillonnons que 10% (150 km?) de la surface totale
de cet immense glacier (environ 1400 km? voir son bassin versant sur la figure 6.8). Le bilan
de masse ne peut donc pas étre estimé. Le MNT différentiel couvre, en revanche, 70% de la
surface entre 75 et 725 m d’altitude. L’observation des zones hors du glacier souligne la bonne
superposition des deux MNT et ’absence de biais importants. L’amincissement est fort avec des
taux moyens de 6 m/a et des taux maximums qui approchent 15 m/a. Vers 600 m d’altitude, les
pertes d’épaisseurs sont de 4 m/a environ ce qui est du méme ordre de grandeur que pour les
glaciers plus a I'Ouest (figure 6.11). Malgré des effets importants de la dynamique, il existe une
cohérence régionale des pertes d’épaisseur glaciaire en réponse a un signal climatique identique.

En faisant I’hypotheése que toute la calotte du Vatnajokull subit les mémes pertes d’épaisseur
(ce qui reste a démontrer), il est possible d’estimer les pertes annuelles de glace. Pour cela, on
combine la courbe moyenne d’amincissement en fonction de laltitude avec la courbe hypsomé-
trique de tout le glacier. 3% de la surface totale du glacier (275 km?) se trouve au dessus de
1700 m, ot nous n’avons pas d’estimation des variations d’épaisseur. Cette zone n’est donc pas



prise en compte. Au total, nous estimons a 10,7 km 3 les pertes de masse annuelles de la calotte.
Cela représente 0.03 mm/a d’élévation du niveau marin.

6.3.2.2 Effet de ’activité géothermique sous-glaciaire

Un détail des variations d’épaisseur entre 1998 et 2004 dans la partie centrale de la calotte
permet d’observer 'effet des activités géothermique et volcanique sous-glaciaires (figure 6.13).
La zone de la plateforme de Grimsvotn (étudiée dans le §6.2) est clairement visible. Entre aotit
1998 et octobre 2004, elle s’est soulevée d'une cinquantaine de métres. Cette évolution masque
en fait plusieurs cycles de remplissage et vidange du lac de Grimsvotn (figure 6.4).
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Fi1G. 6.13 — Variations d’épaisseur dans les zones de Gjdlp et Grimsvotn. Les fléeches blanches
indiquent le trajet des eauz de fonte lors de l’éruption de Gjdlp en 1996 (a). Profils Ouest-FEst
de la topographie (b) et des variations d’épaisseur (c) pour la zone de Gjdlp et des changements
d’altitude de la plateforme de Grimsvétn (d).

Certaines structures de cette carte sont liées a I’éruption sous-glaciaire de Gjalp (Octobre
1996). Cette éruption a creusé une large dépression au Nord de Grimsvotn (zone d’amincissement
en bleu sur la partie droite de la figure 6.10). Pour la période 1998-2004, c’est un épaississement
(25 meétres au maximum) qui est observé. Ceci traduit I’écoulement de la glace vers la dépression



(Bjornsson et al., 2001b; Gudmundsson et al., 2002a) qui se comble progressivement. Le fort
amincissement observé en périphérie de cette zone s’explique en partie par cet écoulement du
glacier. Mais le biais du MNT SPOTS5 est également fort dans cette région, la plus éloignée de
tous nos points d’appui.

Plus au Sud on observe également le remplissage (par la glace) d'un canyon (zone notée 3)
qui avait été creusé par les eaux de fonte lors de I'éruption de 1996 (Gudmundsson et al., 1997,
Adalgeirsdottir et al., 2000).

Le principal intérét des mesures que nous ajoutons (MNT SPOT5 de 2004) a celles de Ma-
gnisson et al. (2005) est qu’elles permettent d’étudier la réponse a long terme du glacier apres
des perturbations importantes. Nous mesurons ainsi ’épaississement progressif de la zone d’ac-
cumulation dans la phase post-surge. Le remplissage par la glace de dépressions créées lors des
éruptions volcaniques est aussi clairement identifiable sur le MNT différentiel.

En moyenne, pour les différents glaciers émissaires du versant Ouest de la calotte (couvrant
plus de 1100 km?), le bilan de masse entre 1998 et 2004 est de -1.2 m/a. Nous comparerons en
conclusion (chapitre 7), ces bilans de masse islandais a ceux des glaciers alpins et himalayens.

6.4 Conclusions

Une limitation forte a I'utilisation des images optiques sur I’Islande est la fréquente couverture
nuageuse et le faible éclairement d’octobre & mars. La couverture neigeuse persistante jusqu’en
juin (au moins) limite finalement la fenétre d’acquisition a la période juillet/mi-octobre. Cette
fenétre est restreinte mais, au bout du compte, nous avons toujours obtenu des images satisfai-
santes & une exception prés. Nous aurions en effet souhaité étudier 'impact du Jokulhlaup de
fin octobre 2004 (vidange du lac de Grimsvétn) sur 1’écoulement du Skeidararjokull en obtenant
une image supplémentaire courant novembre 2004. Mais I’éclairement solaire s’est révélé trop
faible (Spotimage, communication personnelle). La corrélation d’images d’amplitude SAR ou la
technique du speckle tracking pourraient permettre a avenir de mener cette étude (Michel &
Rignot, 1999; Strozzi et al., 2002).

Pour cette calotte glaciaire, la difficulté principale dans le traitement des images n’est pas une
topographie abrupte comme dans les Alpes et I’'Himalaya. C’est surtout la faible proportion des
zones rocheuses stables par rapport aux zones englacées qui engendrent des biais dans les MNT et
dans les cartes de vitesses de surface. Les données du Science Institute ont été importantes pour
mettre en évidence et, lorsque c’était possible, corriger ces biais. Une fois de plus, les approches
in situ et satellitaires sont complémentaires.

La diversité de nos outils utilisant les images SPOT5 révéle des aspects variés, encore mal
connus de la dynamique de cette calotte. L’extension et le bilan énergétique d'un lac sous-
glaciaire ont ainsi pu étre déterminés. L’effet morphologique des surges avait déja été observé
par Magnusson et al. (2005). Nous ajoutons ici la réaction sur le long terme qui montre que les
zones de haute altitude s’épaississent rapidement dans la phase post-surge.

Un travail important et passionnant reste & faire dans l'interprétation conjointe des évolu-
tions géométrique et dynamique de la calotte. La construction de champs de vitesse des glaciers
émissaires par corrélation d’'images SPOT5 (mais aussi LANDSAT et ASTER) et leur utilisation
pour tester et contraindre des modeéles d’écoulement ont déja débuté (Bjornsson et al., 2005).






Chapitre 7

Synthése et perspectives

Sommaire
7.1 Synthése méthodologique. . . . . . . . . . . . . oo 160
7.1.1 Choix des images satellites . . . . . . . .. ... oL Lo 160
7.1.2 Mouvements horizontaux des glaciers . . . . . . . .. .. ... 0L 160
7.1.3 Variations d’altitude de la surface des glaciers . . . . . . ... ... ... ... .. 161
7.2 Synthése glaciologique . . . . . ... ... . L o s 162
7.2.1 Importance de 'hydrologie sous-glaciaire . . . . . . . .. ... .. ... ... ... 162
7.2.2 Adaptation dynamique des glaciers aux changements climatiques . . . . . . . .. 164
7.2.3  Evolution comparée des glaciers alpins, himalayens et islandais . . . . . ... .. 167
7.3 Perspectives . . . . . . o i v i i i e e e e e e e e e e e e e e e e e 168
7.3.1 Relation entre ’écoulement et I’hydrologie sous-glaciaire . . . . . . . ... .. .. 169
7.3.2 Réponse dynamique des glaciers au changement climatique . . ... ... .. .. 169
7.3.3 Bilan de masse et contribution des glaciers a ’élévation du niveau marin . . . . . 170

Dans un contexte de changement climatique, les glaciers de montagne subissent des évolutions
rapides de leur volume et de leur dynamique. Il est important de mieux caractériser ces évolutions
car :

— les glaciers sont de bons indicateurs climatiques (IPCC, 2001) ;

leur contribution a I’élévation du niveau marin est importante (0.4 mm/a d’aprés (Dyur-
gerov, 2003)) mais incertaine (4 0.5 mm/a);

ils jouent un role clef pour la ressource en eau de nombreuses régions du globe;

leur évolution, en réponse aux changements climatiques futurs, reste incertaine.

Mais les glaciers de montagne se situent dans des régions a la topographie abrupte, au climat
sévere et sont donc difficiles d’accés. Un petit nombre seulement est étudié in situ, et les plus gros
glaciers sont rarement observés. Si ’observation par satellite est également compliquée par cet
environnement extréme, elle peut toutefois permettre un suivi homogéne et régulier a I’échelle
régionale, voire globale.

L’objectif de cette thése était donc d’utiliser l'imagerie satellitaire optique pour caractériser
la réponse des glaciers de montagne aux changements climatiques. Pour cela, des avancées métho-
dologiques ont permis la mesure satellitaire de deux paramétres clefs : les vitesses d’écoulement
et les variations d’épaisseur des glaciers.

159



Nous synthétisons ici les principaux résultats obtenus en distinguant les aspects méthodolo-
giques et glaciologiques. Nous reprendrons ensuite quelques unes des perspectives déja évoquées
dans le manuscrit en regard des missions satellitaires futures.

7.1 Synthése méthodologique

Avant de détailler les principaux développements méthodologiques de cette thése, nous sou-
haitons souligner le role des relevés in situ et leur complémentarité avec les mesures de télédétec-
tion spatiale. La haute résolution des images satellites actuelles (et futures) et des méthodologies
adaptées permettent désormais le suivi des glaciers de montagne. Mais des sites de validation,
bien instrumentés comme les glaciers du massif du Mont-Blanc, sont nécessaires. Ils permettent
d’associer une précision voire de détecter d’éventuels biais de la mesure satellitaire. Cette étape
est indispensable pour envisager I’étude de régions difficiles d’accés voire inexplorées.

7.1.1 Choix des images satellites

Le choix des images satellites est crucial pour de bonnes observations. Pour I’application et
le développement de nos méthodologies, un préliminaire indispensable a été de comprendre les
propriétés radiométriques et surtout géométriques des images SPOT. Ceci a notamment permis
la sélection ou la programmation d’'images acquises dans des conditions bien précises.

Pour la construction de MN'T comme pour la mesure des mouvements, les couples d’images
doivent présenter :
— un gain faible pour éviter la saturation radiométrique sur la surface des glaciers & forte
réflectance ;
un état de surface peu changeant (saison séche);
— des conditions d’éclairement solaire similaires pour éviter des ombres trop différentes.

Ensuite, selon ’objectif visé, les principales différences sont :
une séparation temporelle de quelques semaines (voire une année) pour la mesure des
vitesses, la plus faible possible pour I’élaboration des MNT ;
des points de vue proches pour la mesure des vitesse ('idéal étant deux images séparées
par un multiple du cycle orbital), opposés pour la construction des MNT ;
dans le cas de la mesure des vitesses, ’angle d’incidence sera préféré faible pour les mou-
vements horizontaux, fort pour les mouvements verticaux.

La résolution des images est également un parameétre critique. Pour la corrélation d’images par
exemple, elle permet, & précision égale, de limiter I’écart temporel entre deux couples d’images
et donc d’étudier des variations a plus haute fréquence de I'écoulement des glaciers. SPOT5
constitue probablement le meilleur compromis actuel entre une haute résolution (2.5 m) et une
couverture spatiale de 60 x 60 km? qui permet d’embrasser tout un massif de montagne en un

"clin d’oeil".

7.1.2 Mouvements horizontaux des glaciers

L’écoulement horizontal des glaciers, de plus forte amplitude, est le plus "facile" & mesurer.
Idéalement, il s’obtient directement en corrélant deux images acquises au nadir du satellite et



parfaitement recalées. Toutefois, si les images présentent des angles d’incidence forts (mais voi-
sins), une information extérieure, permettant d’estimer les variations d’épaisseur du glacier, est
nécessaire. Dans cette thése, elle a été obtenue par un modele degré jour, fondé sur les tem-
pératures & Chamonix et calibré sur des observations in situ réalisées par le LGGE. Ce biais
sur les vitesses horizontales, lié aux variations d’épaisseur, pourrait aussi affecter la corrélation
d’images d’amplitude SAR (Strozzi et al., 2002), acquises également avec des angles d’incidence
importants. A notre connaissance, il n’a jamais été pris en compte.

Si les images sont acquises du méme point de vue, des mesures précises sont obtenues sans
aucun point de contréle au sol méme avec un MNT de trés basse résolution. "MFE DECOIS
PAS"! conduit & une précision de £ 0.2 pixel (images SPOT1-5), 5 fois meilleure que les résultats
obtenus précédemment sur les glaciers. C’est notre bonne prise en compte de la géométrie SPOT
par des outils adaptés (librairie SP5LIB) qui permet une telle précision. De tels outils devraient
donc étre pérennisés pour les missions spatiales futures (ORFEO-PLEIADE).

La corrélation d’images multi-capteurs (SPOT, LANDSAT, ASTER) est possible mais moins
précise a cause des différences géométriques entre les images. Nos résultats sur la calotte islandaise
(non présentés dans la thése) conduisent & une précision de £ 1 pixel.

"ME DECOIS PAS" ne se limite pas & observation des mouvements glaciaires. Les glis-
sements de terrain peuvent également étre détectés et cartographiés (annexe F) ainsi que la
rupture (ou non) de surface et les déformations induites par les séismes (annexe E). Pour ces
applications "Terre Solide", I'interférométrie SAR (InSAR), lorsqu’elle est applicable, reste un
outil de prédilection mais la corrélation d’images apporte des informations complémentaires. Plus
exotiquement, on peut méme envisager de corréler des images de la calotte glaciaire martienne
(capteur HRS-C) pour détecter d’éventuels mouvements de la glace extra-terrestre...

7.1.3 Variations d’altitude de la surface des glaciers

Les variations d’altitude de la surface des glaciers s’expliquent soit par un mouvement vertical
en masse de tout le glacier soit par un changement d’épaisseur (effet combiné du bilan de masse en
surface et de la dynamique). Deux méthodes différentes nous ont permis d’étudier ces processus.

La corrélation de deux images optiques aux angles d’incidence forts permet (pour la premiére
fois & notre connaissance) de mesurer les déplacements verticaux du glacier (plateforme de
Grimsvotn) qui se produisent en I'espace de quelques jours. La réalisation d’une cartographie
a 3 dimensions des mouvements géophysiques est envisageable méme si le cas des glaciers s’avére
complexe comme décrit dans I’annexe G.

La mesure des variations d’épaisseur (donc du bilan de masse glaciaire si la densité est
connue) se fonde, elle, sur la comparaison de topographies acquises & quelques années d’inter-
valle. Deux couples d’images stéréoscopiques sont nécessaires. De longue date, elle a été appliquée
aux photographies aériennes. L’originalité de notre approche est I'utilisation d’images satellites
optiques, couvrant une surface de 1 & 2 ordres de grandeur plus importante que les données
aériennes. Les variations d’épaisseur glaciaire sont ainsi mesurées avec une précision de 1 4 2 m
sur les zones d’ablation peu pentues comme la langue de la Mer de Glace. Les résultats sont
moins satisfaisants dans les zones d’accumulation. Toutefois, la topographie SPOT5 de 2003
reste précise a toutes les altitudes ce qui est prometteur pour I'avenir. Compte tenu des taux

! Acronyme désignant notre chaine de "MEsure des DEplacements par COrrélation d’Tmages Spot avec une
Précision Assez Sympa"



d’amincissements récents des glaciers, la précision actuelle de notre méthode permet un suivi des
bilans de masse glaciaires tous les 3 a 5 ans.

Des topographies d’origines différentes peuvent également étre utilisées. A plusieurs reprises,
les MNT dérivés de l'imagerie optique ont ainsi été comparées a ceux construits par InSAR
(SRTM, EMISAR). Mais 'utilisation de ces derniers impose la prise en compte de la pénétration
de ’onde radar dans la neige et le névé des parties hautes et froides des glaciers. Notre étude
sur les glaciers alpins montre que la topographie SRTM est, systématiquement, 5 & 10 m trop
basse dans les bassins d’accumulation. C’est un résultat important, & ’heure ol cette topographie
quasi mondiale est utilisée par de nombreux glaciologues. Quand SRTM est la topographie la plus
ancienne dans le MNT différentiel (cas de notre étude sur I’'Himalaya), on minimise les pertes
d’épaisseurs. C’est donc une borne supérieure du bilan de masse que ’on obtient. C’est I'inverse
lorsque SRTM est la topographie la plus récente. Une des conséquences est que la contribution
des glaciers patagoniens & ’élévation de niveau de la mer (0.1 mm/a pour la période 1995-2000
d’aprés Rignot et al. (2003)) pourrait étre surestimée. Mais ceci reste a démontrer.

Notre méthodologie a conduit a des résultats encourageants pour des massifs glaciaires aux
morphologies différentes, sous diverses influences climatiques (Alpes, Himalaya, Islande). Un
résultat fort est la possibilité de construire, & partir d’images SPOT5, des topographies précises
sans aucun point d’appui si un MNT antérieur est disponible. C’est la bonne connaissance des
orbites de SPOTH qui permet un tel résultat. Toutefois, des biais sont apparus sur les glaciers
(comme le Vatnajokull) on la proportion des zones non englacées est faible. Pour ces zones, il
reste & déterminer si quelques points de contréle précis suffisent a limiter ces biais. Ce travail
sera réalisé dans les prochains mois.

Si ’estimation des variations volumétriques est en progrés, sa conversion en changement de
masse reste problématique. La densité du mateériel gagné ou perdu (0.6 a 0.9 selon qu'il s’agit de
névé ou de glace) est un sujet débattu. Seuls des profils de densité en zone d’accumulation,
mesurés in situ & quelques années d’intervalle, pourraient trancher entre ces deux hypothéses.
Le choix d’une ou 'autre de ces hypothéses modifie le bilan de masse de 10 a 20%. La complé-
mentarité entre mesures satellitaires et in situ est & nouveau soulignée.

7.2 Synthése glaciologique

Si, aprés la partie bibliographique, la thése a été organisée sous forme de trois "chantiers" (1/
vitesse d’écoulement des glaciers alpins, 2/ bilan de masse puis 3/ application a la calotte glaciaire
islandaise du Vatnajokull), nous pouvons maintenant synthétiser nos résultats scientifiques en

trois grands volets thématiques.

7.2.1 Importance de I’hydrologie sous-glaciaire

Dans deux contextes différents, nous avons montré que ’eau sous-glaciaire exercait un controle
fort sur la dynamique du glacier.

Ce lien est évident dans le cas du lac de Grimsvétn sous la calotte glaciaire du Vatnajokull.
Les remplissages et les vidanges du lac conditionnent les mouvements de la plateforme de glace
qui le surplombe. L’observation par SPOT5 des mouvements verticaux de la glace permet de
contraindre ’extension du lac et fournit une limite supérieure & son volume donc de la crue



potentielle liée a sa vidange. En ajoutant des mesures in situ d’ablation, 'activité géothermique
de cette zone est aussi estimée.

Le role de I'hydrologie sous-glaciaire est plus indirect pour expliquer les variations de vitesse
a court terme des glaciers alpins. La mesure satellitaire des vitesses de surface pour deux périodes
de I'été 2003 permet de cartographier les fluctuations de 1’écoulement & 1’échelle du glacier. C’est
un progres par rapport a des mesures in situ en quelques sites. L’amplitude de ces variations est
de 'ordre de 10 & 20% de la vitesse totale. Les zones affectées sont corrélées avec 'intensité du
crevassement du glacier ce qui suggére un role de la pénétration de I’eau de fonte en surface vers le
lit rocheux. Un schéma interprétatif est donc proposé qui prend en compte la température (donc
la fusion), la localisation des crevasses et le développement du réseau hydrologique sous-glaciaire.

Ce role de l'eau sous-glaciaire n’est pas limité aux glaciers tempérés. En étudiant la courbure
de la topographie de I’Antarctique, Rémy & Legrésy (2004) ont pu cartographier la présence
d’un dense réseau hydrologique sous la glace. Pour I'un des émissaires de la calotte, le glacier
Mertz, une zone d’écoulement intense se localise dans ’axe d’une probable "riviére" sous glaciaire
(figure 7.1).
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F1G. 7.1 — Relation entre le réseau hydrologique et les vitesses d’écoulement du glacier Mertz. A
gauche : carte des vitesses de surface obtenue par corrélation d’images LANDSAT acquises en fé-
vrier 2000 et décembre 2001 (Berthier et al., 2003). A droite, interférogramme déduit d’un couple
d’images ERS espacées d’un jour (Legrésy et al., sous presse). Ces deux cartes montrent qu’en
plus de la zone d’écoulement majeure venant de I’Ouest, il existe un tributaire secondaire venant
du Sud (fleches blanches). Au centre : Courbure de la surface de I’Antarctique dans la région
du Glacier Mertz. Rémy & Legrésy (2004) ont montré que ce paramétre était relié aux réseaux
hydrologiques sous-glaciaires. Une fleche jaune pointe vers une structure linéaire et allongée qui
se termine au niveau du tributaire secondaire du Glacier Mertz.



Nous confirmons ainsi I'importance de I’hydrologie sous-glaciaire dans deux contextes diffé-
rents et la complémentarité de différentes mesures (topographie, vitesses d’écoulement déduites
d’images radar ou optiques). Cet aspect mérite donc d’étre étudié a I’avenir, d’autant plus que
la nature méme de ce réseau hydrologique reste débattue (Fountain et al., 2005).

7.2.2 Adaptation dynamique des glaciers aux changements climatiques

Depuis le début des années 80, la Mer de Glace connait un ralentissement significatif, at-
teignant 40% en 25 ans par endroit (chapitre 4, figure 4.28). En paralléle, nous avons vu que
les pertes d’épaisseur sur la langue de ce glacier étaient importantes (chapitre 5, figure 5.17 par
exemple). Nous distinguons deux périodes, 1979-1994 et 1994-2000, et comparons sur la figure 7.2
les variations d’épaisseur et de vitesse.
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FiG. 7.2 — Variations conjointes d’épaisseur (0H) et de vitesse (6V) pour la zone 1900-2200 m
de la Mer de Glace. Au centre, pour la période 1979-199/ a droite pour la période 1994-2000. Les
fluctuations de vitesse et d’épaisseur sont des valeurs moyennes pour chaque tranche d’altitude
a lexception des variations de vitesse pour la période 1979-1994 qui sont estimées ponctuelle-
ment au niveau de quelques balises. La méme échelle est utilisée pour les variations de vitesse et
d’épaisseur. A gauche, image SPOTS de la Mer de Glace avec les iso-contours d’altitude.

Pour les deux périodes, il existe une relation quasi linéaire entre fluctuations de vitesse et
d’épaisseur. Mais, pour 1979-1994, le ralentissement (exprimé en m/a) est deux fois plus fort
que 'amincissement (exprimé en m) alors que pour 1994-2000, les deux variations sont du méme
ordre de grandeur. Une autre différence est qu’en 1979-1994, les fluctuations sont plus fortes
pour les zones hautes, c’est l'inverse entre 1994 et 2000 ot vers 2200 m, les variations sont quasi
nulles. Ces courbes montrent la complexité de la relation entre les changements d’épaisseur et
de vitesse du glacier. Notons ici que nos mesures ne couvrent que la zone d’ablation de la Mer
de Glace.

Pour expliquer ces variations jointes, on peut revenir a I’équation de continuité (équation 2.4)
appliquée a une tranche d’altitude :

8hi bi
=F—-Fu+8 x— (7.1)

rn ’

Dans cette équation, les flux de glace (F;) dépendent de la vitesse d’écoulement, elle méme



reliée (tout au moins sa composante de déformation interne) a I’épaisseur du glacier (équation
2.12 que nous rappelons ici) :

Us — Up = n2—fl(pg sin )" A" L (7.2)

Si on combine ces deux équations, le systéme n’est pas linéaire. Nous ne chercherons pas ici a

le résoudre. Nous adoptons plutdt une approche trés simplifiée, en étudiant deux situations bien

distinctes. Dans un premier temps, nous verrons quelle est la part de I’amincissement du glacier

qui s’explique par la diminution des flux de glace (équation 7.1). Dans un second temps, nous

quantifierons 'ordre de grandeur du changement de vitesse d’un glacier qui s’amincit (équation
7.2).

7.2.2.1 Reéduction des flux de glace — amincissement

Nous avons vu au chapitre 5 que la simple augmentation de ’ablation locale ne suffisait pas
a expliquer I'ampleur des pertes d’épaisseur récente de la Mer de Glace. Le ralentissement du
glacier s’accompagne d’une diminution des flux vers ’aval et peut donc contribuer, lui aussi, a
I’amincissement. Si dans I’équation 7.1, le bilan de masse d'une portion (de surface S;) du glacier
est supposé nul, sa variation d’épaisseur au cours du temps dépendra des flux amonts (F;) et
avals (Fj11) :

Ah;  Fy—Fi
At S

(7.3)

Pour estimer ces flux & travers des sections transversales de la Mer de Glace nous utilisons :
la topographie du lit rocheux présentée par Lliboutry & Reynaud (1981, figure 2) et obtenue
par des études antérieures (Siisstrunk, 1951; Vallon, 1961; Gluck, 1967). Nous avons scanné,
numérisé puis interpolé la carte des iso-altitudes du lit rocheux fournie par le LGGE.

— T'hypotheése, proposée par Nye (1965) et utilisée par Reynaud et al. (1986), que la vitesse
moyenne pour une section transversale du glacier est égale & la vitesse moyenne en surface
(notée < ug; >).

Le flux & travers une section transversale de surface A; s’obtient alors par :

F,=A,x < Ug,j > (74)

Notons ici une hypothése forte dans notre calcul de I'amincissement. Nous disposons des
vitesses annuelles pour trois périodes différentes que nous convertissons en (et comparons avec
I’) amincissement moyen pour 'intervalle de temps considéré. Cela suppose que les vitesses ont
varié linéairement dans l'intervalle de temps. Un calcul rigoureux devrait se baser sur les vitesses
moyennes pour toute la période.

En comparant les flux de glace pour 1993-94 et 2000-01 entre 1900 et 2200 m d’altitude, nous
estimons a 0.2 m/a "accélération de 'amincissement du glacier liée aux évolutions des flux. Pour
la méme période, l'accélération de 'amincissement mesurée par MNT différentiel est de 1.5 m/a
(valeur déduite du tableau 5.2). L’évolution de la dynamique glaciaire explique donc de 10 a 15%
de 'accélération de 'amincissement de cette zone.



Pour la période 1979-1994, 'estimation des flux est plus incertaine car seules les vitesses pour
quelques balises au centre du glacier sont disponibles. Nos calculs indiquent que le ralentissement
du glacier (plus fort a haute qu’a basse altitude) expliquerait un amincissement dynamique de
0.35 m/a du glacier.

En comparant maintenant les deux périodes (1979-1994 et 1994-2000), nous avions noté
une accélération des pertes d’épaisseur (de 0.89 a 2.05 m/a soit 1.16 m/a, tableau 5.2). L’aug-
mentation des températures, donc de I'ablation locale, n’expliquerait que 0.28 m/a. Les effets
dynamiques ne semblent pas suffisants pour expliquer les 0.88 m/a restant. La question reste
donc ouverte quand a 1’accélération des pertes d’épaisseur & basse altitude sur la Mer de Glace.

Implicitement, nous supposons ci-dessus que 'épaisseur du glacier réagit a des changements
de sa dynamique. On peut également prendre le probléme a l'envers en étudiant comment la
dynamique glaciaire répond a des fluctuations de son épaisseur.

7.2.2.2 Interprétation en terme de variation de la déformation interne

Nous utilisons ici I'hypothése (forte) qu’aux échelles de temps annuelles, le glissement basal
ne varie pas. Pour la période 1994-2000, ceci est suggéré par ’observation d’une vitesse constante
dans une zone (km 5 & 6 du profil longitudinal de la figure 4.28) sensible justement a des fluc-
tuations du glissement basal (km 0 & 1 du profil longitudinal de la figure 4.19). Les fluctuations
de la vitesse en surface du glacier sont alors liées a des variations de la déformation interne de
la glace. Un glacier qui s’amincit doit voir sa vitesse diminuer. A partir de I'équation 7.2 (qui
dérive de la loi de Glen), si on néglige le changement de la pente du glacier, on peut estimer
qu’elle est la variation de la vitesse de surface du, liée & une variation dh de son épaisseur :

dus = 2A(fpgsin ah)™ x oh (7.5)

Paterson (1994) recommande les valeurs suivantes pour un glacier de vallée : f — 0.5, A = 2x
10716 et n = 3. Pour la période 1994-2000, avec ce jeu de parameétres, le ralentissement calculé
est de 6.1 m/a soit la moitié de celui mesuré (12.6 m/a). On notera ici la sensibilité a la valeur des
différents paramétres. Il suffit que n = 3.06 ou que A = 4.1 x 1076 pour expliquer I'intégralité
du ralentissement. Ces valeurs restent largement cohérentes avec la littérature (Paterson, 1994;
Marshall et al., 2002). Notons également que négliger le terme de variation de la pente du glacier
lorsqu’on différencie ’équation 7.2 est probablement injustifié en particulier au front du glacier
ot ’amincissement est fort.

Les mesures dont nous disposons pourraient aussi permettre de mieux contraindre la valeur
de l'exposant n. La différentielle logarithmique de I’équation 7.2 conduit & la relation (tracée sur
la figure 7.3) :

Oug

oh
=(n+ 1)7 + constante (7.6)

Us

Faire passer une droite par le nuage de points de la partie gauche de la figure 7.3 n’a pas de
sens. En revanche, pour les altitudes entre 2000 et 2300 m, la relation est quasi linéaire (équation
de la droite : %s = 4.25% +0.047; r? — 0.97) indiquant une valeur de 3.25 pour Iexposant de la
loi de Glen, valeur cohérente avec la littérature (Marshall et al., 2002). A plus basse altitude, si
on tentait de faire passer une droite pas les observations, la pente serait plus faible. Mais, pour



cette partie basse du glacier, une simple droite ne rend pas compte des observations. Une des
raisons est que, pour ces zones en fort amincissement, on ne peut pas négliger les variations de

la pente (terme sin ).
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FiG. 7.3 — Relation entre ‘SUL; et %h pour la zone 1650 a 2300 m de la Mer de Glace entre 199/
et 2000. A droite, un détail pour la zone entre 2000 et 2300 m.

Il reste beaucoup a faire pour comprendre I’ajustement dynamique d’un glacier de montagne
a des pertes rapides de masse. Ci-dessus nous avons distingué deux situations "stéréotypées".
Dans un premier cas, la diminution des flux de glace permet d’expliquer une partie de I’amincisse-
ment du glacier. Dans un second cas, les pertes d’épaisseur donc la diminution de la déformation
interne expliquent une partie du ralentissement du glacier. En réalité, épaisseur glaciaire et écou-
lement fluctuent de concert. C’est donc vers un modéle plus complexe qu’il faut se tourner pour
comprendre les variations conjointes de ces deux paramétres. Nous suggérons aussi (figure 7.3)
qu'une telle étude pourrait permettre de préciser les paramétres encore mal contraints (Rémy &
Testut, 2005) de "La" loi de Glen, loi d’écoulement de la glace.

Certes, les rétroactions liées a la dynamique glaciaire ne peuvent pas étre négligées pour
anticiper la réponse des glaciers aux changements climatiques futurs. Ainsi, le ralentissement de
la Mer de Glace sous 2400 m préserve les zones a plus haute altitude et "condamne" la partie
basse du glacier. Mais pour les régions basses de ce glacier, il semble que les effets dynamiques
restent faibles comparés & l'augmentation de 1’ablation. Nous abondons ainsi dans le sens de
Paul et al. (2004) qui affirment que c’est le "downwasting", i.e. la désintégration sur place sans
ajustement dynamique notable qui régit le déclin récent des glaciers alpins.

7.2.3 Evolution comparée des glaciers alpins, himalayens et islandais

Dans trois massifs de montagne différents nous avons pu appliquer la technique des MNT
différentiels : massif du Mont-Blanc dans les Alpes, massif du Bara Shigri dans I’'Himalaya de
I’'Ouest et Ouest-Vatnajokull en Islande. Méme si les périodes étudiées ne sont pas exactement
les mémes et en dépit des incertitudes sur certains des MNT différentiels, il est intéressant de
comparer 'évolution des glaciers dans trois massif séparés par plusieurs milliers de kilométres
(figure 7.4).

Il existe un signal commun & tous ces glaciers : 'amincissement est fort & basse altitude



(plusieurs métres par an) et les variations plus faibles dans les zones hautes. Ce signal commun
est modulé par des facteurs dynamiques, propres a chaque région. L’épaississement dans les zones
d’accumulation islandaises s’explique ainsi par un contexte post-surge.

Il est encore trop tot pour traduire ce recul glaciaire en terme d’élévation du niveau marin.
Il convient maintenant d’étendre nos bilans & un plus grand nombre de glaciers (en Himalaya
notamment) pour étudier la représentativité régionale des mesures obtenues lors de cette thése.
Si les autres glaciers ont des comportements similaires, la contribution cumulée de I’'Himalaya et
de la calotte du Vatnajokull pourrait étre de 0.1 & 0.15 mm/a, soit prés de 5% de 'augmentation
actuelle du niveau moyen des mers.
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FiG. 7.4 — Variations d’épaisseur en fonction de laltitude pour quelques glaciers islandais (a
gauche), alpins (au centre) et himalayens (4 gauche). Pour les glaciers alpins, deuz périodes sont
distinguées dans la zone basse.

On ne peut pas généraliser a toute la cryosphére cette observation de bilans de masse trés
négatifs dans ces trois régions du globe. Ainsi, une étude (terminée au début de cette thése),
nous a permis de montrer que le glacier Mertz en Antarctique avait un bilan de masse 1égérement
excédentaire (Berthier et al., 2003). Ce résultat est concordant avec I'observation récente d’un
bilan de masse positif & 'échelle de I’Antarctique de L'Est (Davis et al., 2005). Cela souligne
la nécessité d’étudier un spectre large de glaciers dans des régions climatiques variées pour
caractériser objectivement la réponse glaciaire aux changements climatiques.

7.3 Perspectives

Pour les trois volets détaillés ci-dessus les missions satellitaires actuelles ou futures offrent
des perspectives passionnantes.



7.3.1 Relation entre I’écoulement et I’hydrologie sous-glaciaire

La principale limite de notre étude des variations de vitesse des glaciers alpins pour 1’été 2003
tient & un échantillonnage temporel insuffisant. Les fluctuations de vitesse, enregistrées en un
mois, moyennent des fluctuations a plus haute fréquence.

Pour aller plus loin dans I’é¢tude de la relation entre 1’écoulement glaciaire et 'hydrologie,
il faut donc améliorer la résolution temporelle. Il semble prometteur de coupler des relevés in
situ continus (DGPS par exemple) en quelques points clefs du glacier a la vision d’ensemble du
satellite. La corrélation de photographies terrestres quotidiennes ou hebdomadaires est aussi
une voie a explorer (Evans, 2000). De telles images devraient étre acquises prochainement sur le
glacier d’Argentiére par TORE GLACIOCLIM? et sont déja disponibles sur des glaciers andins.

Une meilleure résolution satellitaire se traduira par une précision accrue et permettra de dimi-
nuer la séparation temporelle entre deux images a corréler. On peut ainsi espérer cartographier les
vitesses glaciaires tous les 15 jours entre mai et octobre puis relier leurs variations a la fonte et au
développement du réseau hydrologique comme nous I'avons esquissé pour 1’été 2003. Ceci pour-
rait se faire dans les prochaines années grace au programme franco-italien ORFEO-PLEIADE
(http ://smsc.cnes.fr/PLEIADES/Fr/). Pour sa partie optique, cette constellation comprendra
deux satellites de résolution 0.7 m, 4 fois meilleure que SPOT5 en mode THR.

Des mouvements verticaux d’amplitude métrique peuvent actuellement étre mesurés par cor-
rélation d’images acquises avec des angles d’incidence forts. Une meilleure résolution permet
d’espérer la détection de tels mouvements dans le cas des glaciers de montagne (amplitude déci-
métrique) et de les relier & I'ablation en surface et & la variation de leur contenu basal en eau.
L’idéal pour une telle étude serait évidemment de combiner l'interférométrie SAR et la corréla-
tion d’images optiques. Mais ceci suppose une mission satellitaire SAR spécifique avec un court
temps de revisite (1 jour idéalement) qui n’est pas envisagée actuellement.

7.3.2 Réponse dynamique des glaciers au changement climatique

L’étude des variations concomitantes d’épaisseur et d’écoulement de la Mer de Glace montre
que la dynamique des glaciers est importante pour comprendre leur évolution actuelle et future.
C’est aussi un moyen de mieux contraindre certains parameétres mal connus des lois d’écoule-
ment des glaciers. Une physique trop simplifiée semble étre la principale limite pour comprendre
pleinement nos observations et c’est vers une modélisation plus détaillée qu’il faut maintenant
se diriger. Ceci pourra étre fait dans le cadre d’une collaboration avec I’équipe de Garry Clarke
de I'Université de British Columbia (Vancouver, Canada).

La calotte glaciaire du Vatnajokull semble un site adapté pour poursuivre notre étude de la
réponse glaciaire & des fluctuations climatiques. Du fait de sa taille et de sa géométrie, inter-
meédiaires entre glaciers de montagne et calotte polaire, le Vatnajokull peut étre observé par un
nombre important de capteurs satellitaires. Notre collaboration avec I’équipe islandaise devrait
se poursuivre dans les années a venir notamment grace au programme OASIS? qui permettra
I'acquisition d’images SPOT par les islandais. Des mesures altimétriques précises pourraient
compléter les informations extraites des images SPOT. Nous prévoyons de travailler dans les
prochains mois sur les données du laser altimétrique de ICEsat. Le satellite CRY Osat, dans son
mode interférométrique, devrait également permettre des observations topographiques précises.

2(Observatoire de Recherche en Environnement : les GLACTers, un Observatoire du CLIMat
#Optimising Access to Spot Infrastructure for Science http ://medias.obs-mip.fr/oasis/



Les archives ERS-1, ERS-2 et Topex-Poséidon pourraient enfin étre exploitées pour suivre 1’évo-
lution depuis 1991 des zones a faible pente au centre de la calotte. Ces nombreuses données
pourront contraindre des modeles dynamiques d’écoulement a 1’échelle d’un glacier émissaire
(Bjornsson et al., 2005) ou de ’ensemble de la calotte (Marshall et al., en preparation) et ainsi,
simuler leur évolution future.

7.3.3 Bilan de masse et contribution des glaciers a I’élévation du niveau marin

Concernant le bilan de masse glaciaire, trois aspects méritent d’étre développés dans les
années a venir et pourraient bénéficier d’approches novatrices ou des futures missions satellitaires.

A Téchelle du glacier, il reste & démontrer qu’'un bilan de masse purement satellitaire fiable
puisse étre déterminé. Cela devrait étre fait dans les prochains mois grace a ’acquisition d’un
nouveau couple stéréoscopique SPOTSH sur le massif du Mont-Blanc. Nous pourrons alors étudier
de maniére systématique les effets d’exposition en comparant les bilans de masse des versants
frangais, italiens et suisses. Actuellement, sur les glaciers alpins, il semble difficile de travailler
au pas de temps annuel étant donné la précision métrique des MNT SPOT5, mais des missions
futures (PLEIADES) devraient le permettre. Le fait que des topographies précises aient été
obtenues méme apreés des chutes de neige (cas du MNT himalayen) permet méme d’entrevoir la
mesure du bilan de masse saisonnier. Pour cela, en plus des topographies "classiques" de fin de
saison d’ablation (septembre dans les Alpes), un MNT en fin de période d’accumulation (avril
dans les Alpes) sera nécessaire. Une telle approche reste largement hypothétique (notamment a
cause des nuages) mais permettrait aussi de suivre 'évolution de I’épaisseur du manteau neigeux
au cours de I’hiver.

A T’échelle de quelques glaciers, la mesure satellitaire pourrait étre complétée par l'installa-
tion de gravimeétres et/ou inclinomeétres sur les roches a proximité des glaciers. Ces méthodes
intégratrices devraient permettre de détecter les (trés) faibles variations de la gravité (intensité et
direction) qui sont engendrées par les pertes de masse glaciaires. Des mesures DGPS simultanées
doivent permettre de quantifier la contribution du soulévement local lié¢ au rebond élastique de la
lithosphére. Un tel projet est porté par Muriel Llubes (LEGOS) et laisse espérer un suivi annuel,
voire saisonnier, des gains et des pertes du glacier.

A T’échelle de massifs entiers, il faut poursuivre ’estimation des bilans de masse pour des
périodes de 5 & 10 ans afin d’estimer leur contribution a 1’élévation du niveau marin. Si la cou-
verture satellitaire est un progrés certain par rapport aux rares mesures in situ, il ne semble pas
encore possible d’échantillonner I'intégralité des glaciers d’une région. On pourrait s’en appro-
cher si les images de capteurs comme SPOT5-HRS étaient disponibles... Pour le moment, des
techniques d’extrapolation de quelques bilans de masse, fondées sur des inventaires comme ceux
de GLIMS, restent nécessaires. Trois sites nous semblent importants car ils pourraient contri-
buer significativement a I'élévation du niveau marin. Pour les champs de glace Nord et Sud de
la Patagonie (collaboration Great Ice, IRD), I'estimation de Rignot et al. (2003) pour la période
1995-2000 pourrait étre biaisée par 1'utilisation du MNT SRTM. Pour le démontrer, deux ou trois
couples stéréoscopiques d’images SPOT5H seraient suffisants. Pour le Vatnajokull (collaboration
Science Institute), nous mesurons un déclin important dans la partie Ouest. En est-il de méme
pour 'ensemble de la calotte, étant donné les fortes hétérogénéités du forgage climatique? La
méme question se pose pour les glaciers himalayens (collaboration Great Ice, IRD). Elle prend
alors une autre dimension car c’est la ressource en eau d’une des régions les plus peuplées de la
planéte qui en dépend.



Annexe A

Vitesse et Bilan de Masse du Glacier
MERTZ (Antarctique de 'Est)

Cette étude a été réalisée lors d’un stage “pré-doc” au sein du National Snow and Ice Data
Center (Etats-Unis) et terminée au début de cette thése. Elle a permis de :

mesurer le champs de vitesse du Glacier Mertz ;
— conclure & la stabilité de sa dynamique a 'échelle d'une dizaine d’années;

— proposer une nouvelle estimation du bilan de masse par la méthode des flux qui suggére
un bilan de masse légérement positif mais souléve la question de la fiabilité des cartes
d’accumulation dans cette région.

— revoir a la baisse (-40%) la fusion basale de la partie flottante de ce glacier par rapport a
une estimation antérieure Rignot (2002).

Ces résultats ont donné suite & une publication présentée dans les pages qui suivent :

Berthier, E., Raup, B., and Scambos, T. A., 2003. New velocity map and mass-balance estimate
of Mertz Glacier, East Antarctica, derived from Landsat sequential imagery. J. Glaciol., 49 (167).
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New velocity map and mass-balance estimate of Mertz Glacier,

East Antarctica, derived from Landsat sequential imagery
ETieNnnE BERTHIER,'! BrRuce RAUP,? TEp SCAMBOS,?

Abstract: Automatic feature tracking on two Landsat im-
ages (acquired in January 2000 and December 2001) gen-
erates a complete and accurate velocity field of the Mertz
Glacier, East Antarctica. This velocity field shows two main
tributaries to the ice stream. Between the tributaries, a
likely obstruction feature in the bedrock results in a slow
down of the flow. A third Landsat image, acquired in 1989
and combined with the 2000 image, permits the determina-
tion of the glacier mean velocity during the nineties. Al-
though some portions of the Mertz Glacier system show ev-
idence of slight speed increase, we conclude that the Mertz
flow speed is constant within our uncertainty (35.2 ma~").
Using this complete velocity field, new estimates of the ice
discharge flux, 17.8 km®*a™' (16.4 Gt a™'), and of the basal
melting of the tongue, 11 m of ice per year, are given. Our
results lead to an apparent imbalance of the drainage basin
(ice discharge 3.5 km®a™! lower than the accumulation).
Considering previous studies in the Mertz Glacier area, we
then discuss the uncertainty of this imbalance and the prob-
lems with accumulation mapping for this region.

Citation: Berthier E., B. Raup and T. Scambos. New
velocity map and mass-balance estimate of Mertz Glacier,

East Antarctica, derived from Landsat sequential imagery.
Journal of Glaciology. Vol. 49, No 167. 2003.

1. INTRODUCTION

Ice streams are fast-flowing currents of ice feeding ice
shelves or reaching the sea at their terminus [Hughes, 1977].
These ice streams and their complex extensions inland, de-
tected by balance velocity mapping [Bamber and others,
2000], drain most of the accumulation of the Antarctic ice
sheet and consequently are critical for its mass balance: they
control the output (or discharge fluxes) of the ice sheet.
Mass balance is a key parameter to estimate the evolution
of the Antarctic ice sheet and its contribution to sea level
rise.

Fast moving areas of the ice sheet are, with ice shelves,
regions where rapid changes can occur. They are an im-
portant system to monitor for effects of climate change. In-
deed, a rapid evolution in surface velocity and thickness of
a few West Antarctic ice streams has been measured re-
cently. The Pine Island Glacier accelerated by 18 £ 2%
between 1992 and 2000 [Rignot, 2001; Rignot and others,
2002]. Altimetry [Wingham and others, 1998] showed that
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both the Thwaites and Pine Island drainage basins experi-
enced a drop in elevation of 11 cm/a between 1992 and 1996.
Whillans Ice Stream has seen a number of changes in extent,
thickness, speed and even direction of flow in its catchment
[Bindschadler and Vornberger, 1998; Joughin and Tulaczyk,
2002; Conway and others, 2002].

The continuous interaction of ice streams with the sea
also makes them sensitive to changes in sea level and tem-
perature. The fact that the regional pattern of sea level
and temperature changes is far from homogeneous [Cabanes
and others, 2001] combined with the evidence that sea tem-
perature has an impact on ice streams [Rignot and Jacobs,
2002] implies that an independent study of the different
drainage basins is necessary.

Accurate velocity fields must be calculated to 1) detect
any velocity change in the past or in the future, 2) estimate
the discharge fluxes, the basal melting and the mass bal-
ance of each individual drainage basin. Different method-
ologies have been developed to produce velocity fields on
these fast moving glaciers. Repeat visible or near infra-
red images of the same area can be used to track the dis-
placement of features moving with the ice [Lucchita and
Ferguson, 1986]. Development of automatic feature track-
ing algorithms [Scambos and others, 1992] significantly in-
creased the accuracy and the efficiency of this approach.
A velocity field can also be produced from radar imagery.
Using two synthetic aperture radar (SAR) images of the
Rutford Ice Stream with short time separation (6 days),
Goldstein and others [1993] showed the efficiency of inter-
ferometric SAR (InSAR) to accurately measure the one di-
mensional displacements of the fast moving glaciers. Com-
bining ascending and descending passes of the satellite and
assuming that ice flows parallel to the surface, one can esti-
mate quasi-three-dimensional velocities [Joughin and others,
1998; Mohr and others, 1998]. However, coverage of the ice
sheet with ascending and descending InSAR pairs is limited.
Recently, “speckle tracking”, cross correlation tracking of
SAR coherence speckle, has been combined with SAR inter-
ferometry to produce two dimensional velocity fields [Gray
and others, 2001].

The goal of the present study is to determine a complete
and accurate velocity field for the Mertz glacier, the derived
strain rate maps, and to compare our estimates of the dis-
charge fluxes, the basal melting and the mass balance with
the previous estimates. In the first section, we present a
description of the Mertz Glacier. Then, in the second and
third sections, we describe our methodology and the result-
ing velocity and strain-rate maps. The fourth section details
the calculation of the discharges fluxes, basal melting and
mass balance.

2. STUDY AREA

Located in the King George V land (Fig. 1, East Antarc-
tica), the Mertz Glacier has a prominent ice tongue, extend-
ing over 100 km into the ocean, and drains an area of 83080



km? [Rignot, 2002], representing only 0.8% of the grounded
East Antarctic ice sheet. This glacier received its name af-
ter a tragic expedition led by the Australian Sir Douglas
Mawson [Mawson, 1998]. Dr X. Mertz was a companion of
Mawson who died in January 1913 during the trek back,
having already lost B. Ninnis and much of their supplies
in a crevasse. To avoid starvation, they were forced to eat
their sled dogs. The livers of the dogs, according to recent
investigation, concentrated vitamin A in amounts toxic to
humans; vitamin A poisoning was a key factor in Mertz’s
death.
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Figure 1. Location of the Mertz Glacier, East Antarc-
tica. The catchment area of the Mertz is shown in white
in the inset. On this MODIS image, we show footprints
of the three Landsat scenes and the subscene where veloc-
ity measurements were computed. The dashed black line
represents the trip followed by Mawson and his fellows
during their tragic expedition.

One of the scientific goals of the expedition was to map
the coast and the extent of the Mertz Glacier tongue. With
these early century data, Wendler and others [1996] calcu-
lated an increase of over 110% of the area of this tongue in 80
years. Between 1962 and 1993, the tongue advanced about
26 km, i.e. 840 ma~'. Since the tongue is floating and in
the absence of calving, this value can be considered as the
approximate velocity of the ice when crossing the ground-
ing line plus an additional increment of velocity. Wendler
and others [1996] also used a SAR image pair separated
by 19 months to determine the short term velocity of the
tongue. A mean value of 1020 ma~! was calculated suggest-
ing that no significant difference exists between the long and
short term trend. Yet, this study was limited to the tongue
area. Their surface velocity estimation also allowed a first
estimation of the ice discharge flux of the Mertz Glacier:
14 km® a~! was proposed. Indeed, a recent study by Rignot
[2002] showed that this estimation was performed kilometers
downstream of the grounding line. Thus, their discharge
flux is probably underestimated due to basal melting of the

floating tongue. Frezzotti and others [1998] showed that the
evolution of the length of the tongue is far from linear: from
150 km in 1912, it reduced to 113 km in 1958 and increased
again to 155 km in 1996. They concluded that at least one
major calving event occurred between 1912 and 1956.

Rignot [2002] focused on nine glaciers of East Antarctica
using InSAR data. A second estimation of the mass balance
of the Mertz Glacier was made but poor accuracy of the
velocity field (due to a bad relative orientation of the SAR
line of sight and the ice flow) increased the uncertainty on
the mass balance. The ice discharge flux of the ice stream
was estimated to be 19.8 km® a~! at the grounding line and
the author proposed a basal melting of 18 + 6 m a~! of ice
just downstream of the grounding line.

DATA AND METHODOLOGY

The 3 Landsat Images and their pre-processing

Three Landsat images, with a 30 m pixel size, are used to
determine surface velocities (see Table 1). The main veloc-
ity field is inferred from a pair of Landsat 7 ETM+ images
acquired 21.5 months apart: 26 February 2000 and 13 De-
cember 2001. Thus, the main velocity field can be regarded
as a two years velocity mean centered in mid-January 2001.
The last scene, available from Landsat 5 TM, was acquired
2 January 1989. Correlated with the 2000 image, it gives us
the 11-year mean velocity of the ice stream centered in late
July 1994. Comparison of the two sets of velocity could help
to detect possible changes of the Mertz Glacier over the last
decade.

Table 1. Landsat Images used to study the Mertz Glacier

Date Sensor Scene 1D

1989-01-02 Landsat 5, TM LT5082108008900210
2000-02-26 Landsat 7, ETM+ 171082108-10820000226
2001-12-13 Landsat 7, ETM+ LET7082108000134750

Pre-processing of the images is done to remove the noise
and to enhance the small ice features (mostly crevasses)
known to move with the flow [Lucchita and Ferguson, 1986].
First, we compute the first principal component of the visi-
ble and the near-infrared bands. This step yields low-noise
images and enhances the topography. Scan-line striping was
removed from the 1989 image using a destriping algorithm,
described in Crippen [1989]. A spatial filter is then ap-
plied to create two sets of images: the low-pass filtered set
is used for the coregistration, the high-pass filtered set for
the determination of the displacements. The scale of the
filter is chosen to separate the small scale features, moving
with the flow, from the fixed long-wavelength features due
to the response of ice flowing over topographic features of
the bedrock [Paterson, 1994]. This is obtained with a scale
of the filter roughly equal to the thickness of the ice [Budd
and Carter, 1971], about 1 km in the case of Mertz Glacier.

The coregistration of the images is one of the key points
of the pre-processing because it will highly affects the accu-
racy of the velocities, especially when the time separation
is short. First, “visual” coregistration is performed shifting
one of the two images with an offset deduced from compar-
ing the bedrock features in each pair of images. Then, a
cross correlation method (described below), is applied be-
tween each low-pass filtered pair. The largest windows are



used for this correlation to encompass the maximum of the
low-frequency undulations. Using this methodology, Scam-
bos and others [1992] assumed an accuracy of + 1 pixel for
the coregistration. Our results (mostly the standard devia-
tion) indicate that a + 2 pixels accuracy is more reasonable
in our study. If P; is the pixel size (30 m) and At the time
separation between the two images, this leads to an error for
the velocities of 2 P,/At. This error will be referred later
in the article as the “systematic error” and noted ov,,,,. It
equals + 33 ma~! for the 2000-2001 pair and + 5.3 ma™*
for the 1989-2000 pair.

Determination of the velocity field

A complete description of the methodology followed to
generate the velocity field is found in Scambos and others
[1992]. Briefly, two high-pass filtered images are used to
track the motion of small features by cross-correlating their
brightness pattern. Generally, a 32 x 32 pixel area is used
as a correlation window, but it is changed to 16 x 16 when
tracking sharp features or to 64 x 64 for larger, diffuse ones.
The cross correlation algorithm determines the displacement
of the features to sub-pixel precision as well as the strength
of the correlation and an estimation of the error in the dis-
placement. The displacement is then assigned to the center
of the segment linking the two successive positions of the
moving feature.

For the 2000-2001 pair, the 21.5-month time separation
results in very little change in surface features and rea-
sonable displacements. Even in the fastest part of the ice
stream, the maximum displacement is 60 pixels. Thus, fea-
tures do not show strong deformation and are easy to track.
The accuracy of the cross-correlation is estimated to be 0.5
pixel for this pair, which corresponds to + 8 ma~'. This
error, inherent to the cross correlation, will be referred be-
low as the “random error” and noted o, ,. Computed
using Equation (4), the total uncertainty for the 2000-2001
velocities reaches:

Ovgo_01 = o-grand + U%syst = +34.4m a_l (1)

Note that the uncertainty is independent of the absolute
value of the velocity. The relative error would be 100 % in
an area moving at 34 ma~ ' and only 3.4 % if the ice speed

reaches 1000 ma~'.

For the 1989-2000 pair, the situation is more complicated
because of the 11-year time separation. Displacements are
much larger, reaching 350 pixels in the center of the ice
stream. Moreover, changes due to the wind modification of
features and strong distortion of the crevasses make difficult
their tracking either visually or with the cross-correlation al-
gorithm. In this case, the accuracy is estimated to be around
+2 pixels for the displacements. Due to the long time sep-
aration, the precision on the velocities remains high: the
total uncertainty for the 1989-2000 velocity (0vgy ) €quals
+ 7.6 ma .

RESULTS

Velocity field of the Mertz

The main velocity field is obtained from the 2000-2001
pair and a contour map is shown in Figure 2. More than
16700 velocity points were used to produce this map. Each

of these velocity points results from the cross correlation al-
gorithm. Automatic selection criteria remove the matches
with low correlation strength or large errors. A vector
median-filter is also applied to remove inconsistent vectors in
regions of high density of velocity points [Astola and others,
1990]. Eventually, each match is reviewed visually on the
computer screen. The contour map is then produced in two
steps. Velocity points are resampled to a 2 km grid, keeping
in each grid cell a mean velocity value at the mean location
of all the velocity points inside the cell. Then, a surface is
fitted to all these values using a 1 km grid size. This dataset
of velocity is available at http://nsidc.org/data/velmap/.

To better represent the ice velocity gradients and the
shear on the margin of the ice stream, two longitudinal pro-
files (panels a and b) and one transversal profile (panel c) are
shown in Figure 3. To encompass enough velocity points,
these profiles are created from the projection of all the ve-
locity measurements within a certain distance of the pro-
file. The width of the swath of the projection must be wide
enough to include much velocity points and narrow enough
to well represent the region where the velocity gradient is
high. A width of 100 pixels, i.e. 3 km, is found to be a good
compromise. Also in Figure 3, for the 2000-2001 pair, we
added the velocities (plain line) and their error envelopes
(dotted line) extracted from a high resolution gridded ve-
locity field.

In Figures 2 and 3, we plot the grounding line (labeled
“GL”) determined by Rignot [2002] using tidal movement of
the tongue as visible with InSAR. Using an original combi-
nation of interferograms from the descending pass, Potzsch
and others [2000] also located the grounding line of the
Mertz. The two maps are consistent even if some differences
exist. In Figure 2, we located the gate 20 km downstream
of the grounding line (labeled “20k”) used to calculate basal
melting.

Velocities range from a few meters per year to more than
1000 ma~!. The contour map shows a well defined main
tributary feeding the ice stream from the lower left corner,
i.e. southwest, of the map. In this main tributary speed
increases rapidly from 500 ma~! to 750 ma~! in 8 km (A
to A’ in Figure 3a). This velocity gradient is mainly due
to an increase of the surface slope. In the new topogra-
phy derived from multiple SAR interferograms by Potzsch
and others [2000], it coincides with altitudes decreasing from
500 to 100 m. Below this area, the speed increases still fur-
ther from 750 ma™' to 1000 ma~" in 75 km.

Upstream mapping of the velocity in this main tributary
is impossible due to a lack of trackable features. In these
regions, where crevasses are absent, cross correlation on op-
tical imagery reaches its limit. Moreover, with our uncer-
tainty of & 34.4 ma™ "', velocity measurements in the catch-
ment area would be highly uncertain.

This south-western location of the main tributary is in
agreement with the catchment area derived from topo-
graphic data by Rignot [2002]. The drainage basin is mostly
located in the western and south-western part of the ice
stream (Fig. 1). In the eastern and southern parts, the ice
is drained by the Ninnis Glacier system, the neighboring ice
stream to the east.

The velocity map also highlights a second tributary lo-
cated east of the first one. A longitudinal profile along the
tributary (B to B’ in Figure 3b) also shows a great veloc-
ity increase when approaching the grounding line. In this
zone, few kilometers upstream from the grounding line, a
550 ma~" increase of velocity is observed in only 17 km.
Note that these velocity gradients (and consequently the
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Figure 2. Contour map of the velocity field of the Mertz Glacier deduced from the 2000-2001 pair of images. Contours

are drawn every 100 ma~! except for the 50 ma~!

contour. Contours are plotted only where velocity data are available.

White circles represent the velocity points deduced from the 89-00 pair of images. Ice flows from the lower part to the
upper part of the map. White lines locate the three velocity profiles of Figure 3, white boxes (named a, b and c¢) the
subscenes detailed in Figure 4.The grounding line and the gate 20 km downstream are also plotted.

strain rate determined below) have small errors because they
result from relative differences in velocity: the systematic er-
ror due to the misfit in the coregistration vanishes, only the
random error inherent in the automatic feature tracking re-
mains.

Comparison to the 1989-2000 velocities

The second pair of images (1989 and 2000) does not pro-
duce a complete velocity field: surface features were greatly
deformed, so matches are sparse and many of them not re-
liable. 433 displacement vectors are obtained : not enough
to create a reasonable velocity contour map for the whole

ice stream. However, in a few regions where the density
and quality of the matches are good enough, we can make a
comparison with the 2000-2001 velocities. Given the uncer-
tainty in the two data sets, a change in velocity is significant
if greater than /02, o, + 02ey oo, 6-¢- 35.2 ma~'. Thus,
even for the fastest part of the glacier the change in velocity
must be greater than 3.5% to be detectable.

On the longitudinal profile A — A" — A” and the trans-
verse profile C' — C’ in Figure 3, we observe that most of
the 1989-2000 velocity points are similar in magnitude to
the slowest points for the 2000-2001 pair but not different
enough to conclude that a major change in the flow speed
occurred. Our plot of the velocity profile, i.e. a projection



of all the velocity points within a certain distance of the
profile, affects the quality of the comparison. It artificially
creates a noise in the velocity due to the spatial variation of
the velocity within this distance.
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Figure 3. Longitudinal and transversal velocity pro-
files of the ice stream: (a) along the main tributary ;
(b) along the secondary tributary ; (c) transverse in the
downstream part of the ice stream. The gray triangles
represent velocity measurements from the 2000-2001 pair,
the white circles measurements from the 1989-2000 pair.
The black line represents the gridded velocity for the
2000-2001 pair and the dotted lines the error envelopes
obta.ilned by adding and subtracting the uncertainty (34.4
ma ).

Comparing directly the velocities in a few regions is more
precise: three regions are located in Figure 2 and are shown

in more detail in Figure 4. On these regions, we plotted
the velocity contours for the 2000-2001 pair and wrote the
velocity values obtained from the 1989-2000 pair. For the
two subscenes located along the main flow (Fig. 4a and 4b),
a consistent velocity change of 30 ma™! is observed. This
change is under our sensitivity limit of about 35.2 ma™!.
However, when looking at the third subscene located in a
region of slow moving ice (Fig. 4c), we can see that this
sensitivity limit may be overestimated: the two sets of ve-
locities are in good agreement and differ only by 10 ma™'
in the worst case. This observation holds for all the slow
moving areas. Thus, the 35.2 ma™" value (proved above to
be independent from the speed), is quite conservative.

We calculated the mean difference between the two sets of
velocities. Where measurements are available for the oldest
pair, we extracted from the gridded data set the velocities
for the 2000-2001 pair. The mean velocity increase reaches
15 ma~!, but the standard deviation (r.m.s.) on this differ-
ence (45 ma™'), reflects its large spatial variability and the
uncertainties.

The Mertz ice stream may have experienced a slight in-
crease in speed during the last decade but we can not prove
it. So, we conclude that the flow of the Mertz Glacier is
stationary within our uncertainty. The main limitation is
the lack of velocity measurements for the old pair, which
prevents us from carrying out a statistical study. A velocity
change, if existing, could be better detected with a supple-
mentary image from 1991 or 1992. Thus, we would produce
a complete velocity field for the early nineties and increase
the time separation between the two pairs.

Strain rate of the ice stream

In the previous section, we touched on the topic of lon-
gitudinal strain rate. Indeed, an increase in the velocity
of 250 ma~! in 8 km along the main flow is similar to a
longitudinal strain rate of 0.03 a~!. This value is in good
agreement with the longitudinal strain-rate map (Fig. 5a).
This map was produced using the method described in Nye
[1959]. This calculation includes a rotation to a local coor-
dinate system parallel (x axis) and perpendicular (y axis)
to the flow direction. Starting from a 1 km gridded ve-
locity field, we calculated the longitudinal, transverse and
shear strain rates using the equations shown in appendix of
Bindschadler and others [1996]. Then, these results were
resampled to a 6 km grid, a scale which proved to be a good
compromise between enhancing the signal to noise ratio (by
filtering the small scale dynamics effect) and preserving the
significant spatial features.

The longitudinal strain-rate map (Fig. 5a) underscores
the two main tributaries of the ice stream where a signifi-
cant increase in velocity creates a positive strain rate (over
0.03 a™'), i.e. a horizontal stretching. Increase in the den-
sity of crevasses with a direction perpendicular to the flow
can be observed in these regions. Between the two tribu-
taries a region of negative longitudinal strain rate reflects the
effects of a probable obstruction feature in the bedrock. The
flow slows down and compression appears upstream of this
feature. After crossing the grounding line, the center part
of the ice stream experiences low longitudinal strain rate in
comparison to the margins. For the whole ice stream, a pos-
itive mean longitudinal strain rate (0.6 x 10™% a~!) shows
that a horizontal stretching regime prevails. The margins
are affected by a large shear strain rate exceeding 0.04 a~*
(Fig. 5b). The ice stream is divided into two symmetric
regions affected by a shear of similar amplitude but oppo-
site signs. This pattern underscores the highly symmetric
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Figure 4. Three regions of the ice stream where enough matches for the old pair of images (1989-2000, white circles)
allow a significant comparison with the velocity contours from the recent pair (2000-2001). The two first subscenes (a)
and (b), along the main tributary, show an increase in velocity around 30 ma™' and the third (c), in a slow moving part

of the glacier, shows no change in velocity.
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Figure 5. Strain-rate maps of the Mertz Glacier deduced from the 2000-2001 velocity field: (a) the longitudinal strain

rate and (b) the shear strain rate.

flow in the Mertz Glacier. Transverse strain rate (not shown
here) is generally opposite in sign of the longitudinal one.

From the continuity equation we can also derive the ver-
tical strain rate for the grounded part of the ice stream. For
an incompressible medium (constant density) that is not
changing state (ignoring accumulation, ablation, and bot-
tom melting), the divergence of the velocity is zero:

—

V-o7=0
Replacing the velocity vector with its components in each
direction leads to:
Ovs | vy
or dy

v,
0z

=0

By definition of the strain rates:

€= —(€ + &) (2)

We can thus derive the surface vertical strain rate from
the longitudinal and transversal strain rates. The values of
the vertical strain rate are mainly negative. A mean value
of —0.7 x 107 3a~" for the whole grounded ice stream is the
result of the thinning of the ice while flowing to the sea

[Bindschadler and others, 1996].



MASS BALANCE OF THE MERTZ
GLACIER

Discharge fluxes

Getting accurate and well-distributed velocity measure-
ments allows the calculation of the discharge fluxes of the
ice stream at different “gates” transverse to the flow and
crossing the whole ice stream. Each gate is broken into a
number of small segments or “individual gates”, through
each of which the discharge flux is calculated and summed.
The number of gates must be high enough to take into ac-
count each change in the magnitude or the direction of the
velocity. The mass flux through a given gate, ®gate, is cal-
culated according to:

antc = ZUL;’ . Hl . le (3)

i

with:
v1; the velocity perpendicular to the i*" segment,
H; the mean ice thickness of the i‘" segment,
Sw; the width of the i*" segment.

For the ice thickness, due to the lack of reliable data in
the region of the Mertz Glacier (the BEDMAP database in-
cludes only 3 points over the Mertz Glacier tongue), we used
the assumption proposed by Rignot [2002] of hydrostatic
equilibrium of the floating part of the ice stream. Follow-
ing Rignot [2002], the ice thickness is deduced from the ERS
Digital Elevation Model (DEM) by multiplying the elevation
by 8.05. This factor includes both the hydrostatic equilib-
rium of ice floating over sea water and an offset in geoidal
height. Restricted to this assumption, we were only able to
calculate discharge fluxes downstream of the grounding line.
According to Rignot [2002], the uncertainty on these esti-
mates of ice thickness, o, can be considered as a constant
equal to 100 m.

Another key assumption in Equation (3) is constant ve-
locity with depth. Bindschadler and others [1996] showed
that this is already a good approximation for the grounded
ice stream. For the floating ice, for which no basal drag
is present, the bottom of the ice is a free surface and this
assumption is all the more realistic.

At the grounding line of the Mertz Glacier (noted
GL in Figure 2), we calculated an ice discharge flux of
17.8 km®a™".

The uncertainty on this value has to be calculated care-
fully. As detailed previously, the uncertainty for the main
velocity field, oo, o, is 34.4ma™' . This is also the un-
certainty on the velocity perpendicular to each segment: in
the worst case, this velocity error will be perpendicular to
the segment. We assume that the uncertainty on the width
of each gate is negligible, supposing that the pixel size of
30 m provided by Landsat is accurate. The calculation of
uncertainty is made using the following formula extracted
from Bevington [1969]. If @ is our final result, composed of
a functional relation f between independent parameters x,
Y, z, ... and if 04, 0y, 0, ... are the uncertainties in x, y, 2,

. and are uncorrelated, then the uncertainty in @ is:

Applying this equation to the discharge fluxes leads to an
uncertainty of:

0= (0t HI + 05 - 0ls) - ] (5)

i

The uncertainty on the ice discharge flux at the ground-
ing line is 1.2 km®a~! and is equally due to the uncertainty
on the velocity and on the ice thickness.

Basal melting

As proposed by Rignot [1996], the melting at the base of
the floating part of the ice stream can be calculated by using
at least two transverse gates. To calculate the basal melting
of the Mertz, we used a closed contour including part of the
grounding line and another gate located 20 km downstream
(noted GL_BM and 20k respectively in Figure 2). The area
delimited by this contour is 375 km?. The basal melting B
is calculated by:

B— DPergr — Pook Y (6)
S

with:

@G Ly, the discharge flux (m® a™" of ice) at (part of) the
grounding line,

Pyor the discharge flux (rn3 a~!of ice) 20 km downstream
of the grounding line,

S the area (m”) between the two gates,

A the accumulation rate (m a™"' of ice) between the two
gates.

Note the difference between ®gr;,, and ®qr: Par is
the discharge flux through the whole grounding line, whereas
DGy is the discharge flux through the part of the ground-
ing line forming a closed contour with the gate 20 km down-
stream (see Figure 2 to visualize this difference). Thus,
QL < Per.

With Porgy = 166 + 1.14 km?®a™" and ®20,=12.6
+ 0.91 km® a=! of ice, and an accumulation rate around
0.35 ma~' of ice [Vaughan and others, 1999], we estimate
the basal melting to be 11 ma ™! of ice.

Assuming no error in § and an accumulation accurate at
+ 0.1 ma™" (0 4), the uncertainty o5 on the basal melting
is:

2 2
A (Toe)'y () n

L of ice.

We estimate oy to be £ 3.9 ma™

11 ma™" of ice is nearly 40% lower than the value of
18 ma~! of ice calculated by Rignot [2002]. This difference
is mostly due to our slower flow speed when crossing the
grounding line: at the grounding line, the difference between
our ice discharge flux (16.6 £ 1.14 km®a™') and that from
Rignot [2002] (19.8 + 1.14 km®a™") is 3.2 km®a™! whereas
it is only 0.5 km®a~! at the gate 20 km downstream (12.6
versus 13.1 & 0.91 km® a~' ). We demonstrated previously
that the flow of the Mertz Glacier is nearly constant and
thus, we attribute these difference to errors in the veloci-
ties of Rignot [2002]. These errors could be due to the fact
that “both [Ninnis and Mertz] glaciers flow nearly parallel
to the satellite track direction” [Rignot, 2002] which affects



the accuracy of the InNSAR measurement of the ice veloci-
ties. Still, basal melting remains the main factor of ablation
for the tongue of the Mertz Glacier. Due to the limited
northern extension of the Landsat scenes we used, the cal-
culation could not be extended in the seaward part of the
tongue. Our value of the basal melting is only representative
of the first kilometers of the Mertz Glacier tongue. Frezzotti
and others [2000], studying outlet glaciers from the Dome
C area, showed that basal melting (and freezing rate) can
significantly change along the floating tongue.

Mass Balance

The mass balance of the drainage basin can then be esti-
mated using the mass budget method as detailed in Rignot
[2002]. The total input was calculated by Rignot [2002]. Us-
ing a DEM of Antarctica, the drainage basin of the Mertz
is delimited and has an area of 83080 km?. On this area,
the digital accumulation map of Vaughan and others [1999]
and Giovinetto and Zwally [2000] are integrated to estimate
the total annual accumulation: 21.3 km>a~! of ice. The
mean accumulation for the whole catchment area is thus
256 mma~ " of ice. This value is lower than the 272 mma ™'
of ice previously proposed by Wendler and others [1996].

Thus, the Mertz Glacier seems not to be in balance with
an annual input 3.5 km? of ice higher than the output. If
existing, such an imbalance would result in a rate of ice
thickening of 4.2 cma™ " over the catchment area. Using al-
timeter data from SEASAT and ERS-1, Rémy and Legrésy
[1998] mapped the changes in the height of the Antarctic
ice sheet between 1978 and 1992. The only area showing a
significant rise of the surface is located between 140°E to
150°E and between 70°S to 72°S and includes part of the
Mertz drainage basin. The rise (20-25% of the accumulation
rate) is not very different from our imbalance of 3.5 km? of
ice, which represents 16.5% of the accumulation rate on the
Mertz drainage basin.

On the other hand, the map proposed by Wingham
and others [1998] does not show any significant elevation
change in the catchment area of the Mertz Glacier. We
are quite confident in our estimation of the velocity at the
grounding line. More uncertainties remain in the ice thick-
ness which results from an assumption. We also wonder
whether the accumulation rate on the drainage basin is
accurate in an area subject to the strongest wind in the
world [Wendler and others, 1994] and where blue ice areas
are widespread. In the accumulation rate map of Vaughan
and others [1999], they are assumed to be areas of nil ac-
cumulation although they undergo ablation. Despite the
assertion by Bintanja and van den Broeke [1995] that blue
ice areas are “too small to play an important role in the to-
tal surface mass balance regime in Antarctica”, we believe
that, in some catchments such as Mertz, they could be sig-
nificant. Another uncertainty results from the very coarse
grid in the accumulation rate map of Vaughan and oth-
ers [1999]: the grid spacing of one degree is probably too
coarse to represent the steep gradient in precipitation near
the coast. We suspect that the export of snow by wind
[Loewe, 1972] is not well taken into account in the accu-
mulation map. The low density of measurements used by
Vaughan and others [1999] in the Mertz area could affect
the extrapolation process to a gridded data set of accumu-
lation: the extrapolation of points with less wind erosion to
areas of much greater wind erosion (such as the grounding
line of the Mertz Glacier) could lead to an overestimation of
the accumulation rate in those windy areas. If we assume no
imbalance for the Mertz glacier, our measurements suggest
that the wind could export 16.5% of the total precipitation
on the drainage basin. This is close to the value of 15%
proposed by Wendler and others [1996]. Blowing winds not

only export snow: they also increase sublimation. Bintanja
[1998] quantified this effect using a one-dimensional atmo-
spheric surface layer model based on observations from auto-
matic weather stations on a transect from Dumont d’Urville
to Dome C. Extrapolated to the whole East Antarctica, the
model show that snowdrift sublimation removes 19 mm of
ice par year. It represents 7.5% of the total precipitation on
the Mertz drainage basin.

CONCLUSION

From two Landsat images with a 30 m ground resolu-
tion, automatic feature tracking allows the determination
of the velocity map of the Mertz Glacier between February
2000 and December 2001, with an accuracy of 34.4 ma™".
The Mertz Glacier presents a highly symmetric flow, with a
strong increase in velocity when reaching the grounding line.
An older image, acquired in 1989, permits a few measure-
ments of the mean velocity during the nineties. Comparing
this second velocity data set with the main velocity field,
we conclude that the flow of the Mertz is stationary within
our sensitivity limit of 35.2 ma~'. The quality of the main
velocity field allows a new assessment of the discharge flux,
the basal melting and the mass balance of the drainage basin
of the Mertz Glacier. The ice discharge flux at the ground-
ing line is 17.84+1.2 km®a™'. Comparing with the annual
accumulation of 21.3 km? of ice leads to an imbalance, the
input being 20 % higher than the output.

From the published studies, it is not clear whether the
Mertz Glacier accumulation area experienced any elevation
change. Our results agree with the positive imbalance of
20% observed by Rémy and Legrésy [1998]. On the other
hand, if we assume [as do Vaughan and others, 1999], that
no elevation change occurs in the area, our imbalance could
result from errors in the measurements and gridding of the
accumulation. In this part of Antarctica, subjected to the
strongest winds in the world, the importance of blue ice
and negative local net surface balance should be reassessed.
Getting thickness profiles transverse to the ice stream would
also increase the reliability of the discharge fluxes. The basal
melting on the floating ice tongue, 11£3.9 ma™! of ice, is
lower that the previous estimate (1846 ma™" of ice) by Rig-
not [2002].
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Amincissement de la Mer de Glace
déduit d’Images Satellitaires
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[1] The rapid wastage of mountain glaciers and their
contribution to sea level rise require worldwide monitoring
of their mass balance. In this paper, we show that changes in
glacier thickness can be accurately measured from satellite
images. We use SPOT image pairs to build Digital Elevation
Models (DEMs) of the Mont Blanc area (French Alps) for
different years. To register the DEMs, we adjust their
longitude, latitude and altitude over motionless areas. The
uncertainty of the thickness change measurement is greatly
reduced by averaging over areas covering altitude intervals
of 50 m. Comparisons with topographic profiles and a
differential DEM from aerial photographs obtained on the
Mer de Glace indicate an overall accuracy of 1 m for the
thickness change measurement. Below 2100 m, satellite
DEMs show an evolution of the thinning rate from 1 +
0.4 ma~' (years 1979-1994) to 4.1 + 1.7 m.a~' (2000-
2003). INDEX TERMS: 1224 Geodesy and Gravity:
Photogrammetry; 1640 Global Change: Remote sensing; 1827
Hydrology: Glaciology (1863); 1884 Hydrology: Water supply.
Citation: Berthier, E., Y. Arnaud, D. Baratoux, C. Vincent, and
F. Rémy (2004), Recent rapid thinning of the ‘‘Mer de Glace”’
glacier derived from satellite optical images, Geophys. Res. Lett.,
31, L17401, doi:10.1029/2004GL020706.

1. Introduction

[2] Mountain glaciers are considered to be a reliable
indicator of climate change [Intergovernmental Panel on
Climate Change, 2001]. Even if they only represent 4% of
the cryosphere, they contribute to 27% of the sea level rise
observed between 1988 and 1998 [Dyurgerov, 2003].

[3] Measuring mass balance is a straightforward approach
for quantifying the temporal evolution of glaciers. It is
directly related to local climate variability. Yearly changes
in precipitation and/or energy balance affect the accumula-
tion or ablation on the glacier [Vincent, 2002]. Mass balance
is also a direct measurement of the contribution of glaciers to
sea level rise [Rignot et al., 2003]. Although the length of
glaciers can be used as a climate indicator [Oerlemans,
1994], the low correlation between terminus position and
volume change at short time scale [Arendt et al., 2002]
reinforces the need of mass balance measurements.

[4] The traditional way to measure mass balance,
known as the glaciological method [Paterson, 1994], is
time-consuming and difficult in harsh environment. Accord-
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ing to Braithwaite [2002], only 246 mountain glaciers are
(or have been) monitored with this method, representing
less than 2% of their global area. There is a regional bias in
these measurements: two thirds of the monitored glaciers
are located in North America and Europe.

[s] Remote sensing provides a suitable way to increase
the number of monitored glaciers, especially in remote
areas. Most remote sensing approaches are based on the
“geodetic” method [Finsterwalder, 1954], of comparing
two maps or DEMs of the same area established during
different years. If both maps cover the whole glacier, their
difference, the volume change, can be converted to mass
balance assuming a constant density of 900 kg.m™>
[Andreassen et al., 2002]. In this study, we address only
the problem of measuring thickness change and not its
conversion to mass balance.

[6] Differential DEMs derived from aerial photographs
are considered as the most reliable measurement of mass
balance over one or several decades [Andreassen et al.,
2002] and, thus, are used to check the quality of cumulative
mass balance determined by the glaciological method
[Krimmel, 1999]. This approach is limited by the small
coverage of the photographs (30 to 40 km?) and is generally
restricted to glaciers already monitored on the field. Thus, it
is not a suitable way to extend mass balance measurement to
a large number of glaciers. Recently, airborne laser altimetry
has also proved to be an efficient tool to estimate the volume
change of glaciers [Echelmeyer et al., 1996; Baltsavias et al.,
1999]. Its accuracy in the accumulation area and the possi-
bility to extract thickness changes rapidly for large glaciers
[Arendt et al., 2002] are the advantages of this method. Yet,
the cost and the limited sampling are important drawbacks.

[7]1 Applying the geodetic method to satellite images is a
third way to measure mass balance by remote sensing. In
this paper, we derived for the first time from satellite DEMs
an accurate measurement of thickness change for a moun-
tain glacier. We validate our results by comparison with
topographic and aerial photographs measurements. The Mer
de Glace, the largest glacier in the French Alps, has been
chosen as the test area because good satellite image pairs are
available and ground surveys are performed yearly.

2. Methodology

[8] Our approach adapts the geodetic method to satellite
images. The first step calculates the DEMs. Some adjust-
ments and corrections are needed to reduce the biases
between the DEMs. The mean thickness change is then
extracted for each altitude intervals on the glacier.

2.1. Construction of Satellite DEMs

[v] DEMs are calculated from pairs of SPOT satellite
images with opposite incidence angles and short time
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Table 1. Satellite Images Used in This Study

Date Sensor Incidence Angle Gain
1994-10-16 SPOT3 —4.6 7
1994-10-17 SPOT3 -30.3 8
2000-08-25 SPOT2 -223 6
2000-08-25 SPOT1 209 7
2000-08-29 SPOT4 -283 3
2000-08-29 SPOT2 +9.7 7
2003-08-19 SPOTS5 —152 1
2003-08-23 SPOTS5 +15.7 1

separation using the PCI Geomatica software as described by
Toutin and Cheng [2002]. The main steps are the orientation
of level 1A images from ground control points (GCPs),
transformation to epipolar geometry, parallax-matching, and
parallax-to-DEM conversion. The same set of 30 precise
GCPs, measured in 2003 during a differential GPS (DGPS)
field campaign to within +0.5 m, is used for all the images.

[10] Following this method, we calculate satellite DEMs
for 1994, 2000 and 2003 (Table 1). In 1994 and 2000, SPOT
panchromatic images with 10 m ground resolution are used.
For 2003, the DEM is deduced from SPOTS5-THR images
with a 2.5 m ground resolution. The same software is used to
calculate DEMs from aerial photographs for 2000 and 2003.

2.2. Adjustment of the Different DEMs

[11] Even with a consistent set of GCPs, we observe
some biases between the different DEMs off the glaciers,
where no elevation change is expected. We attribute these
biases to the non-uniform distribution of the GCPs in
altitudes. To correct these biases, the 2003 DEM, the most
accurate, is chosen as reference and the other DEMs are
adjusted to this reference in two steps.

[12] The first adjustment corrects the shifts in latitude and
longitude. This step is important because a small horizontal
offset between two DEMs can produce a large elevation
error where the topographic slope is steep. For each DEM,
the corresponding orthorectified image is calculated. Where
no movement is expected, off the glaciers, a precise cross
correlation of each image with the 2003 reference image
leads to a map of horizontal offsets in latitude and longitude.
We then apply these shifts to correct the DEMs. The shifts
are all less than 3 m and their standard deviation is of the
order of I m. Combined with a mean slope of 18° for the Mer
de Glace, it leads to an uncertainty of 0.4 m in elevation.

[13] After this adjustment, the difference between the
DEMs does not show any spatial pattern and is corrected
with an altimetric adjustment. For each altitude intervals on
the unglaciated area, we compute the mean difference
between each DEM and the reference 2003 DEM. Figure 1
illustrates how this bias is corrected in the case of the
2000 DEM. A fourth order polynomial curve provides a
good approximation of this bias: it is used to correct all the
altitudes in the 2000 DEM. After adjustment, the bias is
never greater than 2 m, the value we interpret as the
uncertainty introduced by this correction. This is a mean
value but, locally, due to shadowing effects or steep slopes
the bias can be larger.

2.3. Ablation Correction

[14] A thickness change on the glacier can be interpreted
if the measurements are performed each year close to
the end of the ablation season [Krimmel, 1999], near the
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15th September in the French Alps. Since our different data
sets (satellite images, aerial photographs and GPS measure-
ments) do not meet this condition, we have to take into
account the ablation occurring between the date of survey
and the 15th September. Ablation is estimated from an
empirical degree-day model tuned with field measurements
[Vincent, 2002]. Each positive degree at a given altitude on
the glacier is converted to an ablation of 6.6 mm of ice. The
daily temperature is calculated from the temperature of the
nearby Chamonix weather station assuming a constant lapse
rate of 6°/km. The uncertainty induced by this correction is
proportional to the time difference between the survey and
the 15th September. It is never greater than 0.5 m. Future
studies should plan to acquire data very near to the end of
the ablation season, but before the first snowfall. They could
also use an ablation model taking into account varying solar
orientation.

2.4. Extraction of the Mean Thickness Change

[15] At each position, we now compute the difference
between the younger and the older DEM, such that thick-
ening is reckoned positive. The right panel in Figure 2
shows the satellite differential DEM for the 2000—2003
period. A vertical accuracy of the order of the pixel size is
assumed for DEMs derived from optical images [Toutin and
Cheng, 2002], i.e., 10 m for our DEMs, except the one
derived from SPOTS images. Although this is not precise
enough to measure the thickness change for each individual
pixel on the glacier, we can reduce the uncertainty assuming
that all points at a given altitude experience the same
thickness change. For each 50 m altitude interval, we
compute the histogram of the thickness change. The distri-
bution is well-approximated by a Gaussian curve (Figure 2),
which permits the calculation of the mean thickness change
as the mean of all the values less than 3 o from the mean.
The scatter is explained by two reasons. First, shadowing
and debris coverage on the glacier make the assumption of a
similar behaviour for all points at a given altitude only
partly true. The scatter also reflects the random errors in the
two DEMs. Accordingly, this standard deviation is a rea-
sonable first assessment of the uncertainty in the thickness
change measurement.

[16] The total uncertainty can be estimated by the
quadratic sum of the different independent errors in the
processing: errors in the two compared DEMs, errors
introduced by the planimetric, altimetric adjustments and
due to our correction of the ablation. This equation yields an
overall uncertainty of 14 m, mainly due to the errors in the

Bias (m)

— 4™Morder polynomial
* After adjustment
+ Before Adjustment

T T T T T T T
900 1200 1500 1800 2100 2400 2700
Altitude (m)

Figure 1. Bias between the 2000 and 2003 DEM as a
function of altitude on the unglaciated areas before (gray
triangles) and after adjustment (black circles).
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Figure 2. Differential DEMs for the 2000—2003 period derived from aerial photographs (left panel) and satellite images
(right panel). A debris-covered area on the glacier is surrounded by a white circle. The white lines (right panel) locate the
topographic profiles. The histogram of the thickness change for the 2000—2050 m altitude interval is drawn in black in the
center of the figure. The distribution is well approximated by a Gaussian curve (blue line).

satellite DEMs. This uncertainty is large compared to the
thickness change, that we expect to be of the order of a few
meters. But it is reduced by averaging. If the scatter
observed in the histogram in Figure 2 was purely due to
Gaussian noise, this uncertainty would be divided by the
square root of the number of pixels within an altitude
interval (around 500), and would vary from 0.5 to 1 m.
To account for non-Gaussian (systematic) effects such as
local thickness change variations, the true validation is
obtained by comparison with ground truth.

3. Validation of Our Methodology

[17] In 2000, DEMs were calculated from satellite image
pairs acquired the 25th and the 29th of August. Since
August 29th DEM includes only the northern part of the
Mer de Glace, the differential DEM covers the lower part of
the glacier from 1500 to 2050 m. Using altitude intervals of
50 m, we obtain 11 measurements of thickness change. The
surface of the glacier is 1.3 m (0 = 1.28 m, N = 11) lower on
the 29th DEM than on the 25th. Of this, ablation deduced
from the degree-day model, explains around 0.34 m (0.3 m
at 2050 m altitude and 0.39 m at 1500 m). The remaining
0.96 m is the uncertainty on our measurement.

[18] In Figure 3, we compare the thickness change
derived from satellite differential DEMs to topographic
transverse surveys performed each year on the glacier, with
a typical accuracy of 0.3 m. Five profiles are measured each
year on the lower part of Mer de Glace at locations shown in
Figure 2. For the 19942000 time interval, the agreement is
excellent. For the 2000—-2003 time interval, the agreement
is also good except for the measurement at 1690 m where
the topographic profile gives a thinning of 16.7 m but the
satellite measurement 12 m. This difference is explained by
the fact that the satellite measurement includes an area
where the glacier is covered by debris (Figure 2) which
slows the ablation between 1690 and 1760 m. The topo-
graphic profile, performed on bare ice just downstream of
the debris-covered area, is not affected by this limited

ablation. For the nine remaining measurements, we inter-
polate the satellite measurements at the altitude of the
topographic profile to find a mean difference of 0.65 m
(0 =157m,N=09).

[19] In Figure 2, we compare the spatial distribution of
thickness change for the 2000—-2003 period deduced from
aerial photographs and satellite images. Despite its coarser
spatial resolution, the satellite differential DEM is able to
capture the small-scale features of the thickness change
map. For example, the debris-covered area has the same
extent in both differential DEMs. Between 1500 and
1950 m (9 altitude intervals of 50 m), the mean difference
between the two differential DEMs is 1.14 m (o = 1.67 m,
N =09).

4. Evolution During the Last 25 Years

[20] From satellite DEMs for 1994, 2000, 2003 and an
aerial DEM for 1979 (obtained from the French National
Geographic Institute), the rate of thickness change for each
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Figure 3. Comparison of the thickness change extracted
from satellite images (circles) and deduced from topo-
graphic (traditional or DGPS) measurements (triangles).
The left panel show the thickness change for the 1994—
2000 time interval, the right panel for 2000—2003.
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Figure 4. Rate of thickness change on the lower Mer de
Glace for the last 25 years. The errors bars were not added
to preserve the clarity of the figure.

period is calculated. At altitudes over 2500 m, our data does
not permit any definitive conclusion. Indeed, in the snow-
covered accumulation area, the weak contrast of the images
reduces the accuracy of the DEMs. At lower altitude
(Figure 4), the thinning rate is strong during the last
10 years. Between 1600 and 2100 m, it increased markedly
from 1 +0.4m.a~' (1979-1994) to 4.1 £ 1.7 m.a~' (2000
2003), with a value of 2.9 + 1.1 m.a~" for 1994-2000.

[21] Tt is beyond the scope of this paper to explain this
rapid thinning at low altitude. It is probably the delayed
response of the glacier to a series of negative mass balances
during the period 1982-2002. An enhanced and longer
summer ablation is responsible for this loss of mass and is
related to the regional increase of the air temperature
[Vincent et al., 2004]. Only modelling of the ice fluxes
based on a good knowledge of the ice flow could lead to an
explanation of this rapid thinning.

5. Conclusion

[22] In this study, we have demonstrated that accurate
thickness changes of mountain glaciers can be derived from
satellite data. We used some simple, but precise, adjust-
ments and statistical procedures to reach an overall accuracy
of 1 m for the thickness change. Moreover, the satellite
differential DEM is also able to capture the spatial pattern of
the thickness change map. Our data show a rapid thinning
of the Mer de Glace during the last 10 years below 2500 m.

[23] To validate our methodology, we have focused on
the Mer de Glace. We plan now to extend this work to other
glaciers of the Mont Blanc area, included in our images, to
study the effect of slope and orientation on their wasting.
Here, we have concentrated on the glacier thickness changes
at low elevations and could not calculate the total mass
budget of the glacier. Indeed, this budget can only be
determined if the two compared DEM covers the whole
glacier. Only the 2003 DEM, derived from SPOTS5 scenes,
meets this requirement because the images were acquired
with the low gain needed for contrast in the snow-covered
accumulation area. In the near future, another accurate
SPOT5 DEM over the Mont Blanc glaciers could allow
us to calculate their total mass balance.

BERTHIER ET AL.: THINNING OF GLACIER FROM SATELLITE DATA
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[24] Now that accurate thickness change can be derived
from satellite images, glaciologists can take advantage of
their large footprints (3600 km? for SPOT images),
100 times larger than an aerial photograph. Satellite images
also enable monitoring of remote area at regular intervals.
The accuracy of our thickness change measurements is of
the order of 1 m, i.e., 1/10th of the pixel size. In the near
future, applying our method to satellite optical images with
sub-meter resolution could monitor the thickness change of
remote glaciers with a precision of the order of 10 cm.
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Abstract

A complete and detailed map of the ice-velocity field on mountain glaciers is obtained by cross-correlating SPOTS5 optical images. This
approach offers an alternative to SAR interferometry, because no present or planned RADAR satellite mission provides data with a temporal
separation short enough to derive the displacements of glaciers. The methodology presented in this study does not require ground control
points (GCPs). The key step is a precise relative orientation of the two images obtained by adjusting the stereo model of one “slave™ image
assuming that the other “master” image is well georeferenced. It is performed with numerous precisely-located homologous points extracted
automatically. The strong ablation occurring during summer time on the glaciers requires a correction to obtain unbiased displacements. The
accuracy of our measurement is assessed based on a comparison with nearly simultaneous differential GPS surveys performed on two
glaciers of the Mont Blanc area (Alps). If the images have similar incidence angles and correlate well, the accuracy is on the order of 0.5 m,
or 1/5 of the pixel size. Similar results are also obtained without GCPs. An acceleration event, observed in early August for the Mer de Glace
glacier, is interpreted in term of an increase in basal sliding. Our methodology, applied to SPOT5 images, can potentially be used to derive the
displacements of the Earth’s surface caused by landslides, earthquakes, and volcanoes.
© 2004 Elsevier Inc. All rights reserved.

PACS: 92.40.V; 07.87; 06.30.B
Keywords: Mountain glaciers; Surface displacement; SPOTS; Cross-correlation; Satellite optical images

1. Introduction main ways to determine glacier displacements. The first two

methods are the most accurate but present some severe

Accurate displacement measurements are needed to
understand the dynamics of glaciers. Such measurements
contribute to a better knowledge of the rheological
parameters controlling the flow of glaciers. They are
important to monitor icefalls, glacier surges (Fischer et al.,
2003), and glacier hazards (K&&b et al., 2003). They can also
detect ice-velocity changes caused by global warming
(Rignot et al., 2002). Differential Global Positioning System
(DGPS) ground surveys, synthetic aperture radar interfer-
ometry (InSAR), and optical image cross-correlation are the

* Corresponding author. Tel.: +33 5 6133 3017.
E-mail address: etienne.berthier@cnes.fr (E. Berthier).

0034-4257/$ - see front matter © 2004 Elsevier Inc. All rights reserved.
doi:10.1016/j.rse.2004.11.005

limitations for the monitoring of mountain glaciers, i.e. all
glaciers except large ice caps, ice fields, and the Greenland
and Antarctic ice sheets. This study applies cross-correlation
to well coregistered SPOTS5 optical images to measure
mountain glacier surface velocities.

Even with the advent of the DGPS, it remains difficult
and time-consuming to perform regular ground-based
surveys of glacier flow. Among the 86 regularly monitored
glaciers with time series longer than 10 years (Braithwaite,
2002), only a few stakes on the flat parts can reasonably be
surveyed, excluding icefalls and remote glaciers.

The 1990s brought some great improvements in the
measurement of the surface motion of glaciers from satellite
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data. Two new techniques have been extensively inves-
tigated, especially on the rapid and large ice streams
draining the Antarctic and Greenland ice sheets: InSAR
and feature-tracking on optical images.

Combining two SAR images of the Rutford Ice Stream
with short time separation (6 days), Goldstein et al. (1993)
used InSAR to measure the flow of ice streams. Basic
InSAR only measures the projection of the displacement
vector onto the satellite line of sight. However, combining
ascending and descending passes of the satellite and adding
constraints on the ice flow yields all three components of the
displacement vector (Joughin et al., 1998; Mohr et al.,
1998). Recently, intensity-tracking and coherence-tracking,
two cross-correlation techniques applied to SAR data, have
been combined with InSAR to produce two-dimensional
velocity fields (Gray et al., 2001; Strozzi et al., 2002).

If the correlation between the two radar images is good
and the tropospheric, orbital, and topographic contributions
can be modelled, the precision of InSAR is on the order of a
centimeter (Massonnet & Feigl, 1998). However, additional
errors may arise in resolving the phase ambiguity through
unwrapping, especially in areas where the displacement
gradient (i.e. strain) approaches the threshold of about 107>
for ERS (Massonnet & Feigl, 1998). This condition often
occurs in icefalls or marginal shear zones of glaciers
(Goldstein et al., 1993).

On mountain glaciers, only a few studies (Mattar et al.,
1998; Rabus & Fatland, 2000; Strozzi et al., 2002) have
succeeded in measuring motion with InSAR. The steep
topography, the strong tropospheric contribution, and the
small size of the glaciers are obstacles to overcome. But the
major problem is the time between two successive images.
If it exceeds 1 or 3 days (Strozzi et al., 2002), the
displacement gradient is larger than the threshold (1073
for ERS), destroying the interferometric fringes. Further-
more, after a few days, the correlation is low due to rapid
changes on the glacier surface. Only the ERS-1 ice phase (3-
day orbital cycle) and the ERS-1 and ERS-2 Tandem
Mission (1 day separating the passes of the satellites) can be
used to derive velocity fields on glaciers. Consequently, no
present or planned satellite mission can measure the motion
of mountain glaciers using InSAR.

Repeated visible or near infrared images of the same area
can be used to track the displacement of features such as
crevasses or surficial debris moving with the ice (Lucchitta
& Ferguson, 1986). Development of automatic feature-
tracking algorithms has substantially increased the accuracy
and the efficiency of this approach (Scambos et al., 1992).

The aim of our study is to demonstrate that high-
resolution and accurate surface displacement maps can be
routinely obtained on mountain glaciers using optical
images. The goal is to provide an alternative to InSAR for
the measurement of the glacier flow.

Correlation of optical images provides the two horizontal
components of the displacement vector contrary to InSAR.
Furthermore, the measurement is unambiguous: absolute

displacements can be referenced to motionless areas which
are always available for mountain glaciers. This approach
can be applied to images with a large time separation. For
some outlet glaciers of Greenland or Antarctic ice sheets,
the persistence of the surface features permits velocity
measurements from images separated by as much as 11
years (Berthier et al., 2003). Some velocity fields have also
been derived from optical images separated by more than a
year on mountain glaciers (e.g., Kédb, 2002). Previous
studies on Antarctic ice streams (Scambos et al., 1992;
Frezzotti et al., 1998) or mountain glaciers (Kéib, 2002)
generally reached an accuracy of X1 pixel. A smaller
uncertainty and a methodology adapted to mountain glaciers
are the focus of our study.

In the next section, we describe a procedure to extract
displacements of the ground surface from two SPOTS
images. The images and the different data needed to apply
and validate our methodology are presented for the Mont
Blanc area in Section 3. Maps of the satellite-derived
displacements and accuracy of our measurements are
presented in Section 4. An acceleration event of the Mer
de Glace glacier is also discussed before presenting
conclusions.

2. Methodology

Even slightly different incidence angles can create a
relative distortion between two satellite images of the same
area. If the two images are correlated, the resulting offsets in
the image lines and columns are the sums of the
contributions from misregistration, topography, orbits, and
attitude as well as the glacier-dynamics signal. To obtain a
valid measurement, we must remove all the contributions
except the glacier flow. The principle of our method is to
resample one of the images (called the “slave” image) in the
native (1A) geometry of the other, “master” image just as for
InSAR (Massonnet & Feigl, 1998). To do this, we use an
accurate stereoscopic model (called stereo model in the
following), a digital elevation model (DEM), and an
interpolator that respects the Shannon criteria. The two
images can then be correlated to estimate the deformation of
the glaciers. Fig. 1 presents all the steps required to measure
glacier-surface displacement from two satellite images. All
the algorithms describing the SPOTS5 stereo model and used
in this study are the property of the Centre National d’Etude
Spatial (CNES). The information needed to perform these
calculations are available in a handbook (SPOT-Image,
2002), available upon request to the SPOT-Image company.

2.1. Characteristics of mountain glaciers and required
accuracy

The time separation between images is one of the critical
factors for a reliable measurement. It must be long enough
to increase the signal (the flow of the glaciers) but short
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Fig. 1. Flowchart of the methodology followed to measure the surface displacements from two SPOT5 images. On the left side, GCPs (ground control points)

and DEM (digital elevation model) represent external informations.

enough to preserve the features for tracking. Indeed, for
many mountain glaciers, a long time separation will reduce
the efficacy of the cross-correlation for two reasons.

First, the surface features of the glaciers may change due
to melting of snow cover or ice, snowfall or changes caused
by windblown snow. Correlation between the two images
breaks down and only sparse measurements can be
obtained.

Second, good features for the correlation such as the
crevasses and the Forbes bands, appear from year to year at
the same places with similar shapes, like river eddies. For

example, crevasses open regularly upstream of an icefall. We
tested that correlating two images 1 year apart on the Mer de
Glace glacier can lead to an (incorrect) null displacement in
some parts of the glacier. For shorter times, the spatial
continuity of the displacement field prevents this problem.
Studying a glacier flowing at 75 m a~' with images
separated by 1 month, we seek to detect a displacement of
6.25 m. A reasonable accuracy is obtained if the error does
not exceed 0.62 m (10%). Using SPOT5 images with a pixel
size of 2.5 m, we will achieve this goal if the uncertainty is
+0.25 pixels, four times better than previously reported. In
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previous studies, the uncertainties resulted mainly from the
difficulty of coregistering and removing the topographic
distortion between the two images. These two issues are
addressed thoroughly in our methodology.

2.2. Absolute orientation (step 1 in Fig. 1)

Ground control points (GCPs) are identifiable with an
accuracy of +1 pixel on both images. They also have
known geographic coordinates. They improve the stereo
model and consequently the georeferencing of both master
and slave images. The stereo model, including the position
and the attitude of the satellite, determines the correct
ground position of each point in the image (Toutin & Cheng,
2002). The stereo model is computed with an iterative least-
squares bundle block adjustment. Estimates of the attitude
(roll, pitch, and yaw) and the focal length of the sensor are
provided with the images. From » GCPs, we estimate a new
attitude and focal length which minimizes the function:

n .
Y llGay I? (1)
p

where G;=(/,¢,z); is the exact position of the ith GCP and
G’ =2 ,¢,Z"); its ground position deduced from its image
coordinates using the stereo model. A,¢,z represent the
latitude, longitude, and ellipsoidal height. A rigorous
satellite stereo model is more accurate than a simple,
polynomial-based model (Toutin & Cheng, 2002). For areas
with rugged topography, a polynomial does not suffice to
accurately model the stereoscopic distortions between
images. A rigorous model also takes advantage of the
SPOTS satellite products which include a precise descrip-
tion of the orbit and attitude.

After this step, each point on the images can be located
on the ground with an accuracy of +2.5 m (one pixel) or
slightly better.

2.3. Relative orientation (step 2 to 4 in Fig. 1)

Without GCPs, this relative orientation is the only way
to obtain well coregistered images. Even if GCPs are
available, this step will improve the coregistration
because it uses numerous and accurate homologous
points. It yields two images coregistered within a few
tenths of a pixel. It improves the stereo model of the
slave image only, by assuming that the master image is
now perfectly georeferenced.

The motionless homologous points are identified by
cross-correlating the two images. The automatic extraction
of homologous points is difficult directly because the same
feature can be separated by as many as a thousand pixels
between the two images. Instead, we first compute a
location grid using the stereo models of the two images
and a DEM. This grid provides the rough offset separating a

pixel of the slave image from its corresponding pixel in the
master image. It is used as a first estimate (or an offset
predictor) to correlate the master and the slave image. Using
a mask which excludes all the glaciers, we then compute the
correlation only on the motionless areas of the images (step
3). Retaining only the points with the best correlation, we
create a set of accurate homologous points distributed
throughout the images.

The homologous points are used to improve the sterco
model of the slave image only (step 4). It yields new values
of the attitude (roll, pitch, and yaw) and focal length.

2.4. Resampling of the slave image (steps 5 and 6 in Fig. 1)

The objective of this step is to project the slave image
into the geometry of the master image so that the remaining
offsets represent only the deformation of the Earth’s surface.

The stereo models of the two images are combined with a
DEM to create a new, more precise, location grid in step 5.
This grid contains the orbital, attitude, and topographic
contributions to the total offsets between the two images. It
is used to create a resampled slave image in step 6, as if it
had been acquired from exactly the same viewpoint as the
master image. We use a resampling method which respects
the Shannon criteria to preserve the radiometry and to
minimize aliasing. As in Vadon and Massonnet (2000), we
apply an apodized cardinal sine (cardinal sine multiplied by
a Gaussian function) for interpolation. It is the best
compromise between the Shannon criteria requirement and
the filter length. It also leads to lower bias than other
interpolators (Van Puymbroeck et al., 2000).

2.5. Cross correlation (step 7 in Fig. 1)

Now that they share the same geometry, the two images
are correlated to estimate the offsets (step 7). We use the
MEDICIS correlator software, developed at CNES and
commercially available (Centre National d’Etude Spatiale,
2002). For SPOTS5 images, the accuracy of the correlation
itself is expected to be on the order of a few hundredths of a
pixel. Surface changes and radiometric differences caused
by different incidence and/or solar illumination angles are
the limiting factors for the correlation.

At each grid point, the offsets between the two images
are deduced from the position of the maximum of the
correlation. This maximum is found in an iterative process.
On subscenes of 21 by 21 pixels (or 52.5 by 52.5 m for
SPOTS5 images), we compute the correlation coefficient
between the master and a shifted slave image. The sub-pixel
shift is applied to the slave image with a cardinal sine
interpolator. It is more accurate than simple interpolation of
the correlation coefficient grid calculated for every pixel
(Vadon & Massonnet, 2000).

With correlation windows of 21x21 pixels, a posting of
10 pixels (25 m) captures the fine details of the ice flow. The
correlation leads to two offset fields: offsets in the image
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column direction (Ax) and line direction (Ay). The
correlation coefficient helps to assess the quality of the
measurement.

2.6. Extracting ground displacements (steps 8 and 9 in Fig. 1)

The offsets measured between the two images represent
the projection of the displacement vector onto the plane of
the master image. These offsets can be used either in the
native image geometry or transformed to displacements in
latitude and longitude. Usually, offsets in pixels are simply
converted to displacements in meters multiplying by a
constant value for the pixel size (2.5 m for SPOTS). This
is an approximation in areas with rugged topography. In
the glacial areas in our images, the ground distance
contained within a pixel ranges from 2.5 to 3 m in the
line direction and from 2.5 to over 10 m in the column
direction. It is even larger on the steep slopes surrounding
the glaciers.

Fig. 2 illustrates the conversion from image offsets to
ground displacements. The master image stereo model and
the DEM are used to compute the corresponding location on
the ground (Any,Pm,zm) for each pixel of the master image
(x,y). When the slave image is acquired, the pixel has
moved to a new position (x+Ax,y+Ay) measured by the
cross-correlation. Using the same transformation, we com-
pute the new location (4,¢,z,) of this point on the ground.
We then deduce the displacements in latitude A¢ and
longitude A4 and the total horizontal displacement. A value
of the change in altitude (Az) of the point is also obtained.
This is not a measurement of the vertical component of the
displacement vector because of ice ablation and the ice flow
direction that is not exactly parallel to the surface (Paterson,
1994).

Now, we know the displacements in latitude and
longitude every 10 pixels of the master image. In step 9,
we map them into a geographic reference system using a
georeferencing grid calculated with the master image stereo

Co/,
<mns

) (x+A)’<,y+Ay)

Master Image

|
X 2 :
/l l’ 1
X stereo model
<" Ahor /

(|m,fm,Zm)

Grc;und
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Fig. 2. Conversion of offSets in master image geometry to georeferenced
ground displacements.

Table 1

Characteristics of the four SPOTS images used in this study

Date (2003) D Incid. angle
19 Jul 50512570307191024221B0 —23.6

19 Aug 50522570308191028122B4 —152

23 Aug 50512570308231051191B0 +15.7

18 Sep 50522570309181051081B3 +17.3

The image pairs (19 Jul/19 Aug 2003) and (23 Aug/18 Sep 2003) are used
to measure the displacements of the glaciers in 31 and 26 days, respectively.
The 19 Aug/23 Aug 2003 pair is used to compute a DEM of the Mont
Blanc area. Note that the incidence angle refers to the center of the images.

model and the DEM. This grid is then used to project the
offsets. The resampling is also performed using an apodized
cardinal sine.

3. Study area and available data

In this section, we describe the data used to test and
validate our methodology on glaciers of the Mont Blanc
area. The two largest glaciers of this mountain range, the
Mer de Glace and Argentiére glaciers have been studied for
more than a century (Reynaud, 1980). Their accessibility
facilitates the field campaigns for verification of satellite-
derived measurements.

3.1. SPOT-5 images of the Mont Blanc area

The SPOTS5 satellite was launched on 4 May 2002 with a
repeat-orbital cycle of 26 days. The ground resolution has
been improved with a pixel size of 2.5 m in THR mode
(compared to 10 m for SPOT1-4), while retaining an area
footprint on the ground of 60x0 km. Precise orbital
ephemeris and attitude descriptions are provided with the
images. Without any ground control points, an image is
located on the ground with a precision of 30 m rms. A
detailed description of the SPOT5 mission can be found in
Fratter et al. (2001).

Four SPOTS images of the Mont Blanc area were
acquired during the summer of 2003 (Table 1). The time of
acquisition of the images is crucial. Acquiring images
during the dry season (July to September in the French
Alps), 1 or 2 months apart seems the best compromise.
Before July, the snowline is still at a low elevation and the
snow cover from the previous winter still masks the
surface features. After September, snowfalls can occur at
low elevation and dramatically increase the albedo of the
glacier. The main displacement field is derived from the
images acquired on 23 August and 18 September 2003
(named image pair #2 in the following). In Fig. 3, the
outlines of these two images are plotted on a DEM of the
area. Separated by one orbital cycle, they have similar
viewpoints. The small difference in the incidence angles at
the center of the images (Table 1) is explained by their
different footprints. The images acquired on 19 July and
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Fig. 3. Outlines of the SPOTS5 scenes (23 August 2003 and 18 September 2003) used to derive the main velocity field (upper panel). The background image is
the high-resolution DEM used in this study. The lower panel is a subscene of the 23 August 2003 image showing the Mont Blanc area.
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19 August 2003 (image pair #1) are also combined to
estimate the displacement during 31 days. This pair is used
to test a less favourable satellite configuration (with a
difference of 8.5° in the incidence angles) and to determine
whether the glaciers can experience short-term velocity
change.

All these images were acquired with the lowest possible
gain. A low gain avoids radiometric saturation on the
glacier, especially in the bright snow-covered accumulation
area (Ferrigno & Williams, 1983). Level 1A imagery is used
to avoid any radiometric and geometric resampling of the
data. This level ensures better control of the image geometry
(Al-Rousan et al., 1997).

3.2. Digital elevation model (DEM)

To model and remove the stereoscopic distortions
between two images, a DEM is needed. Because mountain
glaciers in the Mont Blanc area are experiencing rapid
thinning (Berthier et al., 2004), a DEM referring to an epoch
as near in time as possible to the acquisition date of the
satellite images seems preferable. The SPOT5 images
acquired on 19 and 23 August 2003 with opposite incidence
angles and a short time separation (Table 1) were combined
to compute a fine resolution DEM of the area, with a posting
of 20 m. The DEM was produced using the Orthoengine
module of the PCI-Geomatica software (Toutin & Cheng,
2002). The accuracy of this DEM was tested with 48
independent check-points on the slopes surroundings the
glaciers. The mean difference between the SPOTS DEM and
the check-points is 2.5 m (6=10 m), the DEM being slightly
lower. On the flat surface of the Mer de Glace and
Argentiere glaciers, this difference is only 0.15 m (o=1.1
m). Because of shadowing, clouds and the difference in
areal coverage, this DEM does not encompass the entire
area of interest. A complete DEM is needed and obtained
using the SRTM DEM (Rabus et al., 2003) and another
SPOT DEM available for 2000. The coarse GTOPO30
DEM (USGS, 1996) was also used to prove that accurate

displacements can be derived without any precise, contem-
poraneous DEM.

3.3. Ground control points (GCPs)

Some GCPs are preferable to improve the absolute
georeferencing of the four SPOTS scenes. They have been
acquired in September and October 2003 with an ASH-
TECH single-frequency differential GPS (DGPS) system.
The accuracy of these GCP positions is on the order of 0.5
m horizontally and 1 m vertically. They are used in the
absolute orientation of the images (step 1). During the
computation of the stereo model, the least reliable GCPs are
excluded. Table 2 provides some statistics on the GCPs
retained. For the different SPOTS images, the same set of
GCPs leads to slightly different residuals ranging from 1.55
to 2.55 m. Table 2 also shows the results of the relative
orientation for the different pairs of images (last column).
For image pair #2, the orientation is greatly improved. For
this pair, the relative orientation is also accurate without
GCPs, even when using the less precise GTOPO30 DEM.
For image pair #1, the relative orientation does not lead to
any improvement because of the less favourable satellite
configuration. The significant 8.5° difference in the inci-
dence angles of the two images in pair #1 also explains why
the relative orientation is inaccurate without GCPs, even
with a precise DEM.

3.4. DGPS measurements of the glacier displacement

Measurement of glacier displacements from satellite
images are rarely compared to field measurements because
it is difficult to be on the glaciers during the exact time of
acquisition of satellite images. Two DGPS field campaigns
were planned on the Mer de Glace and Argentiére glaciers
in August and September 2003 to measure the surface
displacements. Because of possible cloud cover and the
satellite schedule, the acquisition dates of the SPOTS
images could not be known precisely in advance. Con-

Table 2
Standard deviation of the residuals (meters) for the absolute and relative orientation of the different SPOTS5 scenes
Image pair Date (2003) Abs. orient. Rel. orient.
4 Max. residual a Max. residual
#1 with GCPs; HR DEM 19 Jul 2.55 43 2.84 11.1
19 Aug 1.89 3.59
#1 no GCPs; HR DEM 19 Jul/19 Aug - - 5.45 31.7
#1 no GCPs; LR DEM 19 Jul/19 Aug - - 14.5 38.8
#2 with GCPs; HR DEM 23 Aug 1.55 2.66 0.63 1.45
18 Sep 1.82 2.97
#2 no GCPs; HR DEM 23 Aug/18 Sep - - 0.67 1.68
#2 no GCPs; LR DEM 23 Aug/18 Sep - - 0.67 1.68

For each image, the absolute orientation is computed from ground control points (GCPs). The relative orientation is based on homologous points extracted by
cross-correlation of the two images and does not necessary require an absolute orientation beforehand. The maximum residual for the GCPs (respectively
homologous points) retained in the absolute (resp. relative) orientation is also given. HR refers to the high resolution (20 m) DEM and LR to the low resolution

(1 km) GTOPO30 DEM.
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Fig. 4. Comparison between the acquisition times of the SPOTS images and the DGPS surveys of the glaciers displacements. For the DGPS survey, M refers to

the Mer de Glace glacier, A to the Argentiére Glacier.

sequently, the ground surveys were not performed exactly at
the same time (Fig. 4). A Leica dual-frequency GPS was
used to survey the two successive positions of 29 ablation
stakes and painted stones on the glaciers. The precision of
the positioning itself is on the order of a few centimeters.
The main uncertainty results from the difficulty in placing the
GPS antenna exactly at the same position relative to the stakes
(a puddle of water usually surrounds each stake in summer-
time). Consequently, the uncertainty is 15 c¢cm for a single
measurement, leading to a displacement accuracy of £21 cm.
For painted stones, the uncertainty is larger, but difficult to
estimate because they can move or roll independently of the
underlying ice.

4. Results
4.1. Map of the displacements in the Mont Blanc area

Fig. 5 shows the horizontal displacement of the ground
surface in the Mont Blanc area derived from image pair #2.
On these glaciers, no overall velocity measurements had
ever been performed. The highest speed occurs on the
steep icefalls of the Mer de Glace, Bosson and Brenva
glaciers, with velocities over 500 m a~!. Some small-scale
features of the displacement field also appear clearly. For
example, the increase in velocity of the Mer de Glace
glacier near the confluence with the Leschaux glacier is
visible in Fig. 5d. Some problems also appear. No
displacements can be measured for areas in shadows;
e.g., on the upper part of the Leschaux glacier under the
steep north face of the Grandes Jorasses. At high elevation
on the accumulation zone, even with a low gain, the noise
remains noticeable.

4.2. Residuals in the unglaciarized area

The accuracy of the velocities can be first assessed by a
null test over motionless, ice-free areas of the images. We
retain only the points with a correlation coefficient over 0.7.
Fig. 6 shows the histograms of the residuals (in meters) in
the image line direction for image pair #2. As expected, the
stronger the correlation coefficient, the smaller the scatter. If
the correlation coefficient is greater than 0.95, the uncer-
tainty (noted o) is 1.8 m whereas 0=6.6 m if the correlation
coefficient is smaller than 0.75. Unexpectedly, the histo-
grams are not exactly centered on 0. Furthermore, the
weaker the correlation coefficient, the more negative the
average residual (bias) in the line direction.

We suggest that the change in solar illumination angle
explains this bias (Fig. 7). between the two acquisition
dates, the Sun has moved, changing the orientation and
length of its shadows. The apparent displacement of the
shadows is negative and oriented mainly parallel to image
lines. The strength of the correlation is weakened by a
secondary correlation peak due to the shifted shadows. The
larger the shadow, the larger the shift between the two dates
and the weaker the correlation coefficient. We verify this
hypothesis by comparing the residuals off the glaciers in the
image line direction for two different slopes. The southeast-
facing slopes, oriented toward the Sun at 9:00 AM local
solar time (when the satellite images were acquired), present
short shadows and, consequently, have high correlation
coefficients and small residuals. The northwest-facing
slopes, where the shadows are large, present low correlation
coefficient and strong, negative residuals in the line
direction.

However, on the glaciers, this “shadowing effect” does
not cause a systematic error in our measurements. Shadows
are only created by the surficial debris and the surrounding
mountains. The best way to ensure a limited bias is to retain
only the measurements with the highest correlation coef-
ficient. The effect could be larger for other applications such
as landslides, especially if images are acquired during
different seasons.

Table 3 gives the offsets off the glaciers for both image
pairs in column and line directions. The “shadowing effect”
also affects the residuals in lines for image pair #1, but the
effect is small because the illumination angle of the Sun did
not change much between the two images. In both
directions, the standard deviation is larger for pair #1 than
for pair #2 because of the difference in the incidence angles
of the two images (Table 1). Even with a precise DEM, the
distortions between the images could not be perfectly
modelled and suppressed.

Our images were acquired for glaciological purposes
with a low gain: digital numbers are ranging from 10 to 30
off the glaciers and from 30 to 200 on the glaciers.
Consequently, the strength of the correlation peak is much
larger on the glaciers. It is thus difficult to transpose readily
the uncertainties estimated on the steep slopes surrounding
the glaciers to the glaciers. Only DGPS observations can
provide a precise estimation of the accuracy of our method.

4.3. Comparison with DGPS displacements

To cover the same length of time, the satellite-derived
displacements (occurring in 26 or 31 days) and the DGPS
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Fig. 5. Horizontal displacement of glaciers of the Mont Blanc area between the 23 August and 18
September 2003 (26 days). The upper panel (a) shows the entire Mont Blanc area. The white outlines
encompass the Argentiére, Brenva and Mer de Glace glaciers shown in the three lower panels (b, ¢, and
d), respectively. Where the correlation coefficient is too weak, pixels appear in grey. The white dots are
the ablation stakes measured by DGPS. The black line is the longitudinal profile on the Mer de Glace
glacier shown in Fig. 8. The black arrows in the three lower panels indicate the direction of flow.
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standard deviation (o), and the number of points (N) of our distribution are indicated on each plot.

measured displacements (occurring in 21 to 28 days
depending on the date of survey) are rescaled to the
displacement (in meters) occurring during 26 days. This
time interval was chosen because it is the duration of the
SPOT orbital-repeat cycle. This rescaling implicitly assumes
that the ice-velocity is constant.

4.3.1. The influence of changes in glacier elevation

In Fig. 8, we compare, along a longitudinal profile of the
Mer de Glace glacier, the displacements in the column
direction of the 19 July 2003 image derived from image pair
#1 and from DGPS. Satellite measurements along a single

profile and the mean of five parallel profiles separated by 25
m are displayed. The small difference between these two
data sets indicates that the short-wavelength noise is small.
There is a clear systematic bias between the satellite and
DGPS displacements. This bias, on the order of 1.5 m, is not
observed in the direction of image lines.

This shift is the consequence of the non-vertical incidence
angle of the satellite images (Table 1) combined with the
strong ablation lowering the glacier surface during summer
time. Fig. 9 illustrates this difference between measured and
real displacements. Elevation changes, assumed to be equal
to surface ablation for a short summer period, are estimated
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Fig. 7. Effect of the Sun’s illumination angle on 23 August and 18
September 2003 on the length and orientation of the shadows. This effect
explains why some unglaciarized areas present, mostly in the image line
direction, some negative residuals.
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from a simple empirical degree-day model tuned with field
measurements (Vincent, 2002). Each positive degree at a
given altitude on the glacier yields an ablation of 6.6 mm of
ice. The temperature is calculated from the records of the
nearby Chamonix weather station assuming a constant
adiabatic lapse rate of 6 °/km. Between 19 July and 19
August 2003, the estimated ablation is on the order of 3 m of
ice at 1900 m on the glacier. Combined with the —24°
incidence angle of the 19 July 2003 image, we calculate that
our method overestimates the column offset by 1.3 m. This
value is the same as the shift observed in Fig. 8. We account
for this effect by modeling the ablation of the ice.

The correction is made by lowering, in the DEM, the
surface of the glaciers with the estimated ablation. The
correct ground position (4;,¢s,zs in Fig. 9) of the image
point (x+Ax,y+Ay) is deduced from this corrected DEM.
New values of the column displacements are obtained and
added to Fig. 8 (grey triangles). This simple modelling
corrects most of the systematic shift in the column
displacements. The uncertainty of the estimation of the
elevation change from the degree-day model is large, on the
order of 30%. At 1900 m, it contributes 0.4 m of
uncertainty to the column displacement measurement for
image pair #1 and £0.13 m for image pair #2.

Pairs of images acquired with similar and large incidence
angles could be used to measure precisely elevation change
on glaciers, or more generally, on the Earth’s surface. If the

magnitude or the direction of the ice flow is known
accurately, the differences between the real and the
satellite-derived column displacements could be converted
to changes of elevation.

4.3.2. Accuracy of the satellite-derived displacements

Finally, we compare the DGPS and SPOT5-derived
displacements. At the location of each stake, we extract the
value of the displacements in column, line, and the
correlation coefficient for each satellite image pair. Of
the 29 stakes surveyed, 12 are located on the Mer de
Glace glacier, and 17 on the Argentiere Glacier. In Table
4, we present the results of the comparison. Some of the
differences could result from the temporal mismatch
between the dates of surveys (Fig. 4) and from the
uncertainties in the DGPS measurements (+21 cm). This
table underlines the high accuracy obtained for both image
pairs. As expected, the rms discrepancy is generally
smaller for image pair #2 (on the order of 0.5 m in both
image directions) than for image pair #1 (around 1 m). For
all 29 stakes, the absolute differences between SPOT and
DGPS displacements are on the order of 1/5 of the pixel
size (0.5 m) except in the line direction for image pair #2.
When considering each glacier independently, the results
are slightly different.

For the Mer de Glace glacier, the most important
differences appear in the line direction for image pair #2.
‘We believe that this difference cannot be explained by an
error in the satellite measurement and is, therefore, a real
velocity change of the glacier. First, the accuracy is two
times better for pair #2 than for pair #1, as shown by the
standard deviations in Table 4. We also expect the
displacements in the line direction to be the most accurate
because the stereoscopic effect and errors due to ablation
affect the column direction only. The “shadowing effect”
described previously could explain a systematic error in
the image line direction. But shadows are limited on
glaciers and, if they were present, would lead to an
apparent acceleration of the Mer de Glace glacier. These
differences could result from a short-term velocity change
of the Mer de Glace glacier discussed below.

4.4. Accuracy without GCPs and with a coarse DEM

As explained previously, our methodology can be
applied without GCPs by skipping the step of the

Table 3

Mean and standard deviation (in parentheses), in meters, of the residuals off the glaciers for different correlation coefficients intervals

Image pair 0.7-0.75 0.75-0.8 0.8-0.85 0.85-0.9 0.9-0.95 0.95-1

#1 Col. 0.20 (12.34) 0.16 (10.46) 0.16 (8.27) 0.05 (6.32) —0.10 (4.74) —0.20 (4.24)
Lin. —0.48 (14.04) —0.41 (11.44) —0.34 (8.40) —0.21 (5.60) —0.10 (3.28) —0.02 (2.35)

#2 Col.  —0.30 (5.33) —0.31 (4.58) —0.28 (3.68) —0.23 (2.84) —0.14 (1.96) —0.06 (1.47)
Lin. —1.21 (6.57) —1.11 (5.63) —0.96 (4.54) —0.74 (3.52) —0.47 (2.46) —0.22 (1.81)

Residuals in column (Col.) and line (Lin.) directions for the two pairs of images are presented. Note that the standard deviations are roughly twice as small for
image pair #2. Also, note the relation between the residuals in lines and the correlation coefficient caused by the “shadowing effect” (see text).
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Fig. 9. Difference between the real and measured displacements caused by
lowering of the glacier surface. This systematic error only affects
measurements in the column direction.

absolute orientation. Consequently, we obtain two well
coregistered images but with a shift relative to the DEM.
The stereoscopic effect is less well modelled so that
some distortions remain between the two images. We
choose image pair #2 to test the accuracy obtained
without GCPs because this pair presents a weak stereo-
scopic effect. The relative orientation of the two images
is not significantly better with GCPs as shown in Table
2. The comparison with the DGPS survey (Table 4)
confirms that accurate displacements can be obtained
without GCPs. It is interesting to note that the difference
is even smaller in some locations. We obtain a similar
accuracy when using the GTOPO30 DEM (also without
GCPs) instead of the high resolution DEM. It indicates
that, with a good image pair, our methodology can be
applied to remote areas where no high resolution DEM
is available. The main limitation in using a coarse DEM
is that elevation errors in the DEM, combined with non-
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Table 4

Mean and standard deviation (in parentheses), in meters, of the difference
between the displacements derived from SPOTS5 images and measured
during a differential GPS field campaign

Image pair Argentiere Mer de Glace All data

#1 Col.  0.38 (0.71) 0.6 (0.34) 0.49 (0.56)
Lin.  0.65 (0.93) 0.39 (0.38) 0.53 (0.72)

#2 Col.  0.22 (0.47) 0 (0.4) 0.12 (0.45)
Lin.  0.47 (0.53) 1.33 (0.46) 0.85 (0.66)

#2no GCPs Col.  0.28 (0.46) 0.01 (0.47) 0.16 (0.45)
Lin.  0.52 (0.6) 1.2 (0.33) 0.84 (0.6)

#2 no GCPs Col.  0.07 (0.43) —0.35 (0.42) —0.12 (0.47)

GTOPO30 Lin.  0.54 (0.65) 1.29 (0.44) 0.88 (0.67)

The offsets in columns (Col.) and lines (Lin.) for the two image pairs and
also image pair #2 without GCPs (with the high resolution DEM and the
GTOPO30 DEM) are presented.

vertical incidence angles, will result in georeferencing
errors. They can lead to significant displacement errors
in areas where the velocity gradient is large, which is

not the case near our DGPS surveys, located close to the
glacier centerline.

4.5. A likely ice-acceleration event on the Mer de Glace
glacier

Fig. 10 shows that a velocity change may affect that part
of the Mer de Glace glacier located between the Géant
icefall and its confluence with the Leschaux glacier. The
mean velocity change between image pair #1 and #2 for this
part of the profile is 12.6 m a~' or 11.6% in 30 days. The
DGPS velocities are even slightly greater than the one
deduced from image pair #1, dating the ice-acceleration
event in mid-August 2003. Such rapid summer velocity
changes of glaciers have been reported previously. They are
usually explained by higher sliding velocities due to higher
basal water pressures (e.g., Mair et al,, 2001). In early
August 2003, a pronounced heat wave baked Europe,
increasing the surface melting on glaciers in the Alps. This
rapid water input could explain the increase in basal water
pressure and sliding on part of the Mer de Glace glacier. In
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Fig. 10. Horizontal surface velocities along a longitudinal profile of the Mer de Glace glacier determined from satellite images and DGPS surveys.
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future work, a more detailed study of the spatial pattern of
the velocity change will help better understand the causes of
this ice-acceleration event.

5. Conclusions

The goal of measuring displacements on mountain
glaciers with an accuracy of one fourth the pixel size
(0.62 m with SPOT5 images) has been achieved. The
uncertainty in the DGPS survey (0.21 cm), the temporal
mismatch between the ground surveys, and the acquisition
dates of the SPOT5 images, combined with a sudden
increase in ice-velocity prevent us from confirming defin-
itively the accuracy from field observations. Yet, an
uncertainty of 0.5 m in each image direction seems
reasonable if satellite images are acquired from a similar
point of view. This uncertainty of 0.5 m over 26 days is
equivalent to 2 cm over 1 day, very close to the accuracy
obtained from InSAR using ERS-1/ERS-2 tandem pairs.
Our approach is accurate enough to measure a 10% velocity
increase on the Mer de Glace glacier during and just after
the pronounced heat wave in Europe in early August 2003.

Because our approach does not require GCPs, our
methodology can be routinely and rapidly applied to new
pairs of images. The high accuracy obtained without GCPs
using the GTOPO30 DEM suggests the possibility of
monitoring numerous glaciers, even in remote areas and
without a contemporaneous DEM. The key step is the relative
orientation of the two correlated images using precise
homologous points. The accuracy of the measurement is
controlled mainly by the radiometry (low gain is better for
glaciers to avoid sensor saturation) and the geometry of the
images. The “shadowing” effect, highlighted on the motion-
less area surrounding the glaciers, could be a problem for the
applications other than glaciology. The rapidly changing
elevation of mountain glaciers in summertime, because of
ablation, can create a systematic error in the displacements
along the image column direction. Addressing this issue,
however, requires external information. This systematic bias
could be used to monitor the elevation change of glaciers
throughout the ablation season.

Images acquired from a similar point of view, with
incidence angles differing only by a few degrees, are best.
Vertical incidence eliminates the systematic errors caused by
ablation but such a constraint also reduces the likelihood of
obtaining two good images.

Among the limitations of our approach is that a velocity
measurement during the summer may not be representative
of the annual dynamics of a glacier. Thus, annual surveys of
ablation stakes on a few glaciers are needed and comple-
ment the satellite-derived measurements. Another limitation
is the difficulty in acquiring two cloud-free images with
similar incidence angles.

Other geological phenomena that deforms the Earth’s
surface, such as earthquakes, landslides, and volcanoes

could also be surveyed using the cross-correlation of SPOT5
images. Depending on the expected direction of displace-
ments, the incidence angles could be chosen for optimum
accuracy. For mostly horizontal (respectively vertical)
displacements, images with vertical (respectively oblique)
incidence angles are preferable. For these applications other
than glaciology, one interesting and promising topic to
explore would be the fusion of displacements obtained by
InSAR and optical image cross-correlation to obtain a 3-
dimensional surface-displacement map.

Acknowledgments

Aurélie Bouilllon provided useful help concerning the
SPOTS algorithms. The comments of R. S. Williams Jr. and
an anonymous reviewer led to significant improvements of
the manuscript. We thank M. Bauer who provided valuable
guidance as Editor-in-Chief. SPOTS5 images were acquired
thanks to the ISIS program (copyright CNES). This work
was supported by the French national program ACI-OT
Glaciers, the GDR STRAINSAR and the French GLACIO-
CLIM program. The LGGE and IRD Great Ice Unit
provided support for the field experiment. GMT software
(Wessel & Smith, 1998) illustrated the article. The first
author gratefully acknowledges a thesis fellowship from the
French government.

References

Al-Rousan, N., Cheng, P., Petrie, G., Toutin, T., & Valadan Zoej, M. (1997).
Automated DEM extraction and orthoimage generation from SPOT
level 1B imagery. Photogrammetric Engineering and Remote Sensing,
63, 965-974.

Berthier, E., Arnaud, Y., Baratoux, D., Vincent, C., & Rémy, F. (2004).
Recent rapid thinning of the “Mer de glace” glacier derived from
satellite optical images. Geophysical Research Letters, 31(17)
doi10.1029/2004GL0O20706.

Berthier, E., Raup, B., & Scambos, T. A. (2003). New velocity map and
mass-balance estimate of Mertz Glacier, East Antarctica, derived from
Landsat sequential imagery. Journal of Glaciology, 49(167).

Braithwaite, R. J. (2002). Glacier mass balance: the first 50 years
of international monitoring. Progress in Physical Geography, 26(1),
76 95.

Centre National d’Etude Spatiale, (2002). MEDICIS software, distributed
by CSSL

Ferrigno, J. G., & Williams, R. S., Jr. (1983). Limitations in the use of
Landsat images for mapping and others purposes in snow- and ice-
covered regions: Antarctica, Iceland and Cape Code, Massachusetts.
International Symposium on Remote Sensing of Environment 17th,
vol. 1. (pp. 335—355) Ann Arbor, Michigan: Environmental Research
Institute of Michigan.

Fischer, A., Rott, H., & Bjornsson, H. (2003). Observation of recent surges
of Vatnajokull, Iceland, by means of ERS SAR interferometry. Annals
of Glaciology, 37, 69 176.

Fratter, D., Moulin, M., Ruiz, H., & Charvet, P. D. Z. (2001). The SPOT-5
mission. 52nd International Astronautical Congress. Toulouse, France.

Frezzotti, M., Capra, A., & Vittuari, L. (1998). Comparison between glacier
ice velocities inferred from GPS and sequential satellite images. Annals
of Glaciology, 27, 54 60.



28 E. Berthier et al. / Remote Sensing of Environment 95 (2005) 14-28

Goldstein, R. M., Engelhardt, H., Kamb, B., & Frolich, R. M.
(1993). Satellite radar interferometry for monitoring ice sheet
motion: application to an Antartic ice stream. Science, 262(5139),
1525-1530.

Gray, A. L., Short, N., Mattar, K. E., & Jezek, K. C. (2001). Velocities and
flux of the Filchner Ice Shelf and its tributaries determined from speckle
tracking interferometry. Canadian Journal of Remote Sensing, 27(3),
193-206.

Joughin, I. R., Kwok, R., & Fahnestock, M. A. (1998). Interferometric
estimation of the three-dimensional ice-flow velocity vector using
ascending and descending passes. /[EEE Transactions on Geoscience
and Remote Sensing, 36(1), 25-37.

Kaab, A. (2002). Monitoring high-mountain terrain deformation from
repeated air- and spaceborne optical data: examples using digital aerial
imagery and ASTER data. ISPRS Journal of Photogrammetry and
Remote Sensing, 57(1-2), 39-52.

Kaiib, A., Wessels, R., Haeberli, W., Huggel, C., Kargel, J., & Khalsa, S.
(2003). Rapid ASTER imaging facilitates timely assessment of glacier
hazards and disasters. EOS, Transactions, Am. Geophy. Un., 84(13),
117-121.

Lucchitta, B. K., & Ferguson, H. M. (1986). Antarctica: measuring glacier
velocity from satellite images. Science, 234(4780), 1105—1108.

Mair, D., Nienow, P., Willis, I., & Sharp, M. (2001). Spatial patterns of
glacier motion during a high velocity event: Haut Glacier d’Arolla,
Switzerland. Journal of Glaciology, 47(156), 9 20.

Massonnet, D., & Feigl, K. (1998). Radar interferometry and its appli-
cation to changes in the Earth’s surface. Reviews of Geophysics,
36(4), 441-500.

Mattar, K. E., Vachon, P. W., Geudtner, D., Gray, A. L., Cumming, I. G., &
Brugman, M. (1998). Validation of alpine glacier velocity measure-
ments using ERS tandem-mission SAR data. JEEE Transactions on
Geoscience and Remote Sensing, 36(3), 973—-984.

Mohr, J. J., Reeh, N., & Madsen, S. N. (1998). Three dimensional glacial
flow and surface elevation measured with radar interferometry. Nature,
391(6664), 273-276.

Paterson, W. S. B. (1994). The physics of glaciers (3rd edition). New York:
Pergamon.

Rabus, B., Eineder, M., Roth, A., & Bamler, R. (2003). The shuttle radar
topography mission a new class of digital elevation models acquired

by spaceborne radar. ISPRS Journal of Photogrammetry and Remote
Sensing, 57, 241-262.

Rabus, R. T., & Fatland, D. R. (2000). Comparison of SAR-interferometric
and surveyed velocities on a mountain glacier: Black Rapids Glacier,
Alaska, U.S.A. Journal of Glaciology, 46(152), 119—128.

Reynaud, L. (1980). Reconstruction of past velocities using Forbes bands
(Mer de Glace). Zeitschrift fur Gletscherkunde und Glazialgeologie,
15(2), 149—-163.

Rignot, E., Vaughan, D. G., Schmeltz, M., Dupont, T., & MacAyeal, D.
(2002). Acceleration of Pine Island and Thwaites Glaciers, West
Antartica. Annals of Glaciology, 34, 189—194.

Scambos, T. A., Dutkiewicz, M. J., Wilsoni, J. C., & Bindschadler, R. A.
(1992). Application of image cross-correlation to the measurement of
glacier velocity using satellite image data. Remote Sensing of Environ-
ment, 42(3), 177 186.

SPOT-Tmage, (2002). SPOT Satellite Geometry Handbook, SNT-73_12-SI,
Edition 1, Revision 0.

Strozzi, T., Luckman, A., Murray, T., Wegmiiller, U., & Wemer, C.
(2002). Glacier motion estimation using SAR offset-tracking proce-
dures. IEEE Transactions on Geoscience and Remote Sensing, 40(11),
2384 2391.

Toutin, T., & Cheng, P. (2002). A comparison of automated DEM
extraction results using along-track ASTER and across-track SPOT
stereo images. Optical Engineering, 41(9), 2102—-2106.

USGS, (1996). The GTOPO30 DEM. http://edcdaac.usgs.gov/gtopo30/
gtopo30.asp

Vadon, H., & Massonnet, D. (2000, 24-28 July). Earthquake displacement
fields mapped by very precise correlation: complementary with radar
interferometry. In I. Periodicals (Ed.), JEEE International Geoscience
Remote Sensing Symposium. New Jersey (pp. 2700—2702).

Van Puymbroeck, N., Michel, R., Binet, R., Avouac, J. P., & Taboury, J.
(2000). Measuring earthquakes from optical satellite images. Applied
Optics, 39(20), 3486 3494.

Vincent, C. (2002). Influence of climate change over the 20th century on
four French glacier mass balances. Journal of Geophysical Research,
107(D19), 4375.

Wessel, P, & Smith, W. H. F. (1998). New, improved version of
generic mapping tools released. EOS, Transactions, Am. Geophy. Un.,
79(47), 579.



Annexe D

Soulévement de la Plateforme Glaciaire
de Grimsvotn (Islande)

L’article présenté ici a été soumis le 24 avril 2004 :

Berthier, E., Bjornsson, H., Palsson, F., Llubes, M., Feigl, K. L., & Rémy, F., soumis. The level
of the Grimsvotn subglacial lake, Vatnajokull, Iceland, monitored with SPOT5 images. Farth
Planet. Sc. Lett..

203



The level of the Grimsvotn subglacial lake, Vatnajokull, Iceland,
monitored with SPOTS images
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Abstract

Using the correlation of two satellite optical images, we monitor the inflow of water in the Grimsvétn lake,
located underneath the Vatnajokull ice cap (Iceland). The vertical displacement field of the ice shelf floating
on the lake is estimated from two SPOTS images acquired 5 days apart with similar, non-vertical incidence.
The uplift map shows that 10.9 km? of ice is floating and permit us to estimate the water and energy balance
of the subglacial lake. Between 11 and 16 August 2004, the ice shelf rose by 1.71 m indicating that the volume
of liquid water in the lake increased by 0.019 km3. Surface melting contributed 70 % of the accumulated
water and the rest came from ice melted by the subglacial geothermal activity. The power required to melt
0.019 km? (water equivalent) of basal ice in 5 days is 4000 MW, corresponding to an average geothermal flux
of 70 W m~2. Our technique is suitable for mapping short-term elevation changes of glaciers. If the surface
features are preserved, vertical displacements are measured every 25 m with an accuracy of about 0.5 m.
Applied to two pairs of images, it could solve for the 3-dimensional displacements of the Earth’s surface.

Key words: Geothermal activity, subglacial hydrology, SPOTS5, Iceland, image correlation
PACS:

1 Introduction monitored in situ at single ground-based points
and along profiles by geodetic and DGPS sur-

veying and aerial photography (1; 2; 3; 4). Dur-

Exploration of subglacial hydrology on a re-
gional scale by monitoring glacier surface dis-
placements from space is a challenging task.
The displacements of the ice surface may be due
to accumulation and release of water in basal
storage or water merely lubricating the bed and
aiding glacier sliding. Such variations have been

* Corresponding author
Email address:

etienne.berthier@cnes. fr (E. Berthier).

Manuscript submitted to Earth and Planetary Science Letters

ing the last 15 years, satellite and airborne re-
mote sensing techniques have captured varia-
tions in topography over large areas. These tech-
niques include repeated profiling by laser or
radar altimetry (5; 6; 7), but in terms of accuracy
(within few centimetres) and spatial coverage
(100 x 100 km for a SAR scene) SAR interfer-
ometry (InSAR) is the most efficient technique
for mapping elevation changes (8; 9). However,
with the exception of cold, high, polar areas
of low accumulation rate (10), conventional In-
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SAR cannot be applied if images are separated
by more than 1 to 3 days (11). Speckle track-
ing alleviates this shortening in certain cases
(12). In our case, on the temperate Vatnajokull
ice cap, only C-Band SAR images separated by
one day correlate well enough for interferomet-
ric comparison (13). On the other hand, optical
images correlate over longer intervals, typically
from a few days in the accumulation area to a
few years in the ablation zone of glaciers. Such
optical images have previously been used to de-
scribe horizontal motion of glaciers (14; 15),
horizontal displacements caused by earthquakes
(16; 17), and landslides (18). Here, we present
the first measurement of vertical motion ob-
tained by correlating optical images. We apply
our method to determine the extent and magni-
tude of the uplift of a floating ice shelf during
the filling of a subglacial lake (Grimsvotn) lo-
cated in the interior of the Vatnajokull ice cap
(8200 km?) in southeast Iceland.

2 Site description

The Grimsvotn subglacial lake is situated in
an ice-filled caldera at the Grimsvétn volcanic
centre (Figure 1, N 64.41°, W 17.33°). The
intense geothermal activity continuously melts
the ice and meltwater accumulates in the sub-
glacial lake. Its level rises until the lake drains
subglacially (at an interval of 1 to 10 years)
in large floods (named jokulhlaups in Iceland)
to the outwash plain Skeidararsandur (4). A
270-m-thick ice shelf floats on the lake. To the
south and the west, the lake is confined by the
steep caldera walls but can expand to the north
and northeast as the water level rises (4; 19).
Moreover, ice is occasionally melted by vol-
canic eruptions in the Grimsvotn volcano. Its
mean eruption frequency has been close to once
per decade during the eight past centuries (20).
The most recent eruptions took place in 1934,

-16°
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Iceland
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Skeidararsandur

| | | |
0 200 400 600 800 1000 1200 1400 1600 1800 (m)

Fig. 1. Study area of Grimsvdtn in Vatnajokull ice
cap. The footprints of the SPOTS images of 11 and
16 August 2004 are located on a digital elevation
model of the ice cap whose margins are drawn in
white. The thick black box shows the area displayed
in the Figure 4. The inset locates the volcanic zones
and the major ice caps in Iceland.

1983, 1998 and November 2004.

Monitoring the lake level of Grimsvotn is es-
sential for forecasting the timing of jokulhlaups.
A GPS receiver, located at the centre of the
floating ice shelf, monitors its elevation contin-
uously (Figure 2). Precise DGPS surveys are
also performed about 6 times a year. From June
2003 to late October 2004, the floating ice shelf
rose by 60 m. Then, it dropped suddenly due
to an abrupt drainage of the lake, leading to a
jokulhlaup. An eruption of the Grimsvétn vol-
cano started a few days later, presumably trig-
gered by the 15-m-drop in the lake level (21).
The volcano geothermal flux fills gradually the
lake, whose abrupt subsidence release the over-
burden pressure and triggers an eruption.

Observations of the area of the floating ice cover
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Fig. 2. Elevation of the Grimsvdtn floating ice shelf
deduced from standard GPS, barometric pressure
and sparse DGPS measurements at a single location
(MAST). The upper panel displays the 1998-2004
period, the lower panel the June 2003-December
2004 period. The horizontal dashed line indicates
the elevation (about 1370 m) where the ice shelf is
grounded. A longer time series (years 1930 to 2001)
of ice shelf elevations can be found in (4).

are required for estimating the lake volume and,
consequently, the size of the outburst floods.
After the lake drains in a jokulhlaup, the areal
extent of the ice shelf can be delineated by the
outermost crevasses which are formed when the
ice shelf abruptly subsides (19). Yet, this a pos-
teriori approach cannot forecast the amount of
water to be released. A previous study has used
InSAR from the ERS satellites tandem mission
to map the extent and rate of the uplift during
the period 1996-1999 (4). Since the tandem mis-
sion ended, we propose a new methodology to
monitor glacier surface elevation changes from
satellite optical images.

3 Methodology

Our method uses the correlation of two opti-
cal SPOT5 images to measure their offsets in
the line and column directions and then de-
rive the vertical component of the displacement
field. This technique measures the projection of
a ground displacement 5 [0x, d¢, 0.] in the fo-
cal plane of the sensor (with A the longitude, ¢
the latitude, and z the local vertical axis). This
focal plane can be defined by two unit vectors
m and U_COZ indicating the line and column di-
rections respectively.

focal plane

Track of the
satellite /

SATELLITE
S Aprovooemee
GROUND map view
a
Ice shelf surface 3
16 August ’
dz (uplift)
z
Ice shelf surface ® 1

11 August

Fig. 3. Schematic vertical cross section showing
how a vertical displacement between the acquisi-
tion dates of the satellite images produces an offset
in the column direction. The sensitivity to the ver-
tical displacement is proportional to the sine of the
incidence angle . The inset map view defines the
azimuth «, angle between the North and the line
direction.

If 0 is the incidence angle (varying by + 2°
throughout the images) and a the (azimuth) an-
gle between the line direction and the North
(varying by 4+ 0.01° and thﬁgonsideia)d as con-
stant), the coordinates of Uy, and U, are

m = [—sina, —cosa, 0] (1)



U_COZ = [cosf cosa, —cosh sina, sind| (2)

The correlation of the satellite images measures
the displacements J.,; and 0,

3)
“)

If the horizontal displacements ¢ and J4 can be
neglected, Equation 3 simply reduces to

500[

sind

5. =

(&)

A purely vertical movement will thus induce an
offset in the column direction (Figure 3). Fur-
thermore, Equation 5 shows that large incidence
angles increase the sensitivity to vertical mo-
tion. For the images used in this study, the 27°
incidence angles lead to a sensitivity of the order
of 0.45, i.e. 45% of the vertical motion should
be visible in the column-offset field.

In the case of the Grimsvotn ice shelf the hori-
zontal glacier flow is slow and mainly oriented
southward such that ) can be neglected, but not
d4. With these assumptions, combining Equa-
tion 3 and 4, we deduce the vertical displace-
ment:

(500 — (5m X 0 x sina
5z — l l ) cos cosa (6)
sind

The accuracy of the ground displacements ob-
tained by correlating two optical images is con-
trolled mainly by the distortions between the
images (22). The distortions are proportional to
the ratio of the baseline (the distance between
the two satellite positions) to the altitude of the
satellite. When correlating two images, the B/H
ratio measures the apparent horizontal displace-
ment that will be induced by an error in the dig-
ital elevation model (DEM) of the area (16). In

an optimal satellite configuration, the two im-
ages are acquired from exactly the same view-
point, the value of B/H is small and the off-
sets in column only reflect the surface eleva-
tion changes. Favorable situation occurs when
the time separation between the image dates is
a multiple of the orbital cycle duration, i.e. 26
days in the case of the SPOTS5 satellite.

4 Measurements. Spatial extent of the up-
lift

We have mapped the uplift of the Grimsvotn
ice shelf by correlating two SPOTS5 images ac-
quired on 11 and 16 August 2004 (Table 1) with
a ground resolution of 2.5 m. Their footprints
are drawn in Figure 1. They have the lowest
possible gain (1 for SPOTS5) which is crucial to
avoid radiometric saturation of the sensor on the
reflective surface of the glacier. For our study,
we could not obtain satellite image pairs sepa-
rated by exactly one 26-day SPOTS5 orbital cy-
cle due to cloud coverage and satellite schedul-
ing. Furthermore, in 26 days, changes on the
glacier surface could degrade the image cor-
relation, especially in the upper accumulation
area. Consequently, we apply our methodology
to images acquired 5 days apart from slightly
different viewpoints, with a B/H ratio of 0.064.
In this case, an error of 10 m in the DEM would
create an apparent horizontal displacement (in
the image column direction) of 0.64 m, equiv-
alent to a vertical displacement of 1.42 m. An
accurate DEM of the ice cap is thus required.

We have calculated a DEM from a second in-
dependent pair of SPOTS images acquired on
7 and 9 October 2004 (Table 1). These images
have a similar footprint as the 16 August image
(Figure 1). Only a 5 m resolution is available
due to sensor problems. The two days time sep-
aration ensures a good correlation between the
images even in the snow-covered region. The



Table 1

Characteristics of the 2004 SPOT5 image pairs used
in this study. B/H is the ratio of the baseline (dis-
tance separating the two successive positions of
the satellite) to the altitude of the satellite. High
B/H values are recommended for DEM computa-
tion whereas low B/H values are best for motion

mapping.

Image Pair Pix. size Incid. angle B/H t
11 & 16 Aug. 25 m -271-26.7 0.064 5
07 & 09 Oct. 5m -26.6/246 095 2

glacier flow in the slow moving area surround-
ing the Grimsvotn caldera during two days is
small enough to avoid a systematic bias in the
DEM. Errors could also result from the change
in the length of the shadows due to the dif-
ferent acquisition times of the two images (at
13:25 on 7 October and 12:23 on 9 October).
The B/H is close to 1 and optimal for elevation
mapping of the smooth topography of the ice
cap. The accuracy of our DEM is assessed by
comparing its elevation with a kinematic GPS
survey in a vehicle driving on the glacier in late
September 2004. The accuracy of the kinematic
GPS measurement is of the order of &+ 0.15 m.
For the 13800 comparison points, the SPOTS
DEM is 0.75 m lower than the GPS data, with
a RMS scatter of 7.8 m. On the Grimsvétn ice
shelf itself, our DEM has been corrected for the
vertical displacement occurring between mid-
August (date of the images used to map the up-
lift) and early October. The permanent GPS sta-
tion on the ice shelf indicates an uplift of 4.5 m
during this time. An error of 10% in this correc-
tion, which relies on the extrapolating the GPS
measurement to the entire ice shelf, would alter
the vertical displacement measurement by less
than a decimeter.

Figure 4 depicts the surface elevation changes
measured by comparing the 2004 DEM with an
older DEM, produced by airborne InSAR im-
ages acquired in August 1998 (23). The accu-

64.5°

64.45°

Fig. 4. Elevation changes of the Grimsvotn and
Gjalp areas for the 1998-2004 period. The differ-
ential DEM is obtained by subtracting the 1998
EMISAR DEM from the 2004 SPOT5 DEM. Pos-
itive values (red) correspond to an uplift (e.g.,
Grimsvotn ice shelf) or an ice thickening (e.g., the
Gjalp area). Gray areas correspond to gap either in
the EMISAR or in the SPOT5 DEM. The dashed
black rectangle locates the area covered by Figure 5.

racy of the 1998 DEM is 2 to 3 m over the
glacier surface. The differential DEM provides a
measurement of the long term elevation change
of the Grimsvétn ice shelf. The ice shelf was
55 m higher in 2004 than in 1998, albeit several
drainage events during the 6 years (see the upper
panel in Figure 2). Our map shows glacier thick-
ening of 30 to 40 m in the northern Grimsvétn
and Gjalp areas due to inflow of ice to the de-
pression created by the Gjalp eruption in 1996
(24). Farther from the depression, thinning of
the glacier is detected. This inflow has been
monitored and modelled with InSAR (9; 25).



Using the 2004 DEM and following the method-
ology presented by Berthier et al. (22), we co-
register and correlate the satellite images ac-
quired in August. From homologous points ex-
tracted automatically on the stable (off glacier)
area, the 16 August image is resampled in the
geometry of the 11 Augustimage. The area cov-
ered by both SPOT5 images (Figure 1) con-
tains very few stationnary points. The homol-
ogous points are extracted far away from our
area of interest, which slightly degrades the co-
registration of the two images.

The correlation of the 11 August image with
the resampled 16 August image is performed
every 10 pixels using windows of 21 by 21
pixels. Conversion of offsets in image geome-
try to ground displacements takes into account
the varying pixel size across the image. Noise
in the displacement maps is due to noise in
the DEM and changes at the glacier surface.
Around the Grimsvétn ice shelf, the mean off-
sets in the image line direction are small (0.1
pixel) and slightly positive (not shown). They
indicate a mean southward velocity of 14 m/a,
slightly smaller than the 20 m/a measured at the
ground-based DGPS station. Offsets in the col-
umn direction have to be corrected for a long
wavelength bias. We attribute this bias to the
difficulty of co-registering the two satellite im-
ages from homologous points located on the
edges of the images, far away from our area of
interest. This bias could also result from errors
in the DEM. Because we are only interested
in the relative displacement of the floating ice
shelf compared to its surroundings, we account
for this bias by removing from the column off-
set field a first-order polynomial which approx-
imates the column offsets outside the ice shelf
(17). The displacements in the column direction
are then converted into vertical displacement us-
ing Equation 6. The result maps the uplift of the
ice shelf between 11 and 16 August (Figure 5).

This map delimits the extent of the uplift zone.

The boundaries are displayed on the SPOTS im-
ages in the left panel of Figure 5. The area af-
fected by the uplift covers 10.9 km? (£ 1 km?).
The uncertainties concern the southeast part of
the ice shelf where errors in the DEM (due to
the shadows of the 300 m high caldera walls)
create a bias in the uplift map. Over this area,
the mean uplift is 1.71 m with a standard de-
viation of & 0.6 m. This standard deviation in-
cludes both measurement uncertainty and up-
lift variability over the ice shelf. The mean up-
lift corresponds to a displacement in the col-
umn direction of 0.3 pixels. This signal is only
slightly larger than the (conservative) accuracy
of 4+ 0.2 pixels found in a previous application
of our technique (22). This low signal-to-noise
ratio explains the noise in the uplift map and the
uncertainty in delineating the extent of the up-
lift zone. The main source of uncertainty in our
map is the errors in the DEM. Errors could also
originate from subtracting the first-order poly-
nomial, neglecting horizontal ice flow in longi-
tude (6,) or from the biases introduced by the
image correlation itself.

A permanent survey station located on the ice
shelf (named MAST) provides two ground-
based elevation measurements. A standard GPS
receiver measures the elevation every 10 min-
utes. The error of an individual measurement is
=+ 5 to 20 m. Comparison with DGPS measure-
ments indicates an uncertainty of &+ 2 m for
the daily average. Another estimate is provided
by standard barometric altimetry between one
station on the ice shelf (MAST) and another
on the mountain Grimsfjall, 3 km south-east
of MAST (Figure 5). Barometric pressure and
temperature are recorded every hour at both sta-
tions. The sites are affected by high winds, and
inverse temperature gradients. The uncertainty
in this estimation of the elevation difference
between the two stations is therefore high, + 2
to 5 m depending on atmospheric conditions.
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Fig. 5. (a) SPOTS5 image of the Grimsvotn caldera acquired the 16 August 2004. The extent of the subglacial
lake (white line) has been derived from the map of the uplift. The GPS station (MAST) on the floating ice
shelf and the Grimsfjall mountain are located. (b) Map of the uplift of the Grimvétn ice shelf between the
11 and 16 August 2004. In grey, pixels were the correlation failed.

Table 2
Comparison of the uplift rates (m/day) at MAST for different time intervals with the 0.23 + 0.1 m/day derived
from SPOTS5 images for 11-16 August. The uncertainty on the difference of two rates is 0,y = /0,2 + 0,2

because the compared rates are all independant. At the 66% confidence interval (respectively 95%), two
uplift rates are not significantly different when their difference is smaller then o, (respectively 2*0,_,).
These cases appear in bold.

11-16 Aug.  6-21 Aug.  1-26 Aug. 27 Jul.-31 Aug.

ot (days) 5 15 25 35
Baro 0.78+0.32 0.24+£0.06 0.19£0.03 0.19£0.02
GPS -0.25 £0.6 -0.02 £0.1 0.05 £0.05 0.18 £0.03

Baro - GPS 1.03 £0.68 0.26 £0.12 0.14 +£0.06 0.01 £0.03

SPOTS - Baro -0.55 £0.33 0.01 £0.12 0.04 +0.1 0.03 +0.1

SPOT5 - GPS 048 +£0.61 0.25 £0.14 0.18 £0.11 0.05 +0.1




In Table 2, we compare the different uplift
rates and determine if their difference is statis-
cally significant. Different time intervals are
investigated. The difference between GPS and
barometric altimetry measurements show that
estimating a mean uplift rate for a short-time
interval from our ground data is not robust.
The two ground-based uplift rates agree only
when the time interval is as much as 35 days.
In this case, at the 95% confidence interval, the
ground uplift rates 0.18 = 0.03 and 0.19 £ 0.02
m/day are not significantly smaller than the
0.23£0.1 m/day obtained from satellite data.
Thus, assuming a constant uplift rate over one
month, a good agreement is found between
satellite and ground measurements.

The satellite-derived uplift rate (0.23 &= 0.1 m/day)

is also in good agreement with the maximum
rates measured with InSAR during the period
1996-1999 (9). The extent and the shape of
the subglacial lake determined by correlating
SPOTS5 images agree well with the one deter-
mined previously (9; 19).

5 Discussion

Our results allow a discussion of the water and
energy balance of the subglacial lake. During
our 5-day observation interval in August 2004,
the mean lake level rose by 1.71 m over a
10.9 km? area indicating that 0.018 km? of wa-
ter was added to the subglacial lake. Surface
melting contributed about 0.013 km® of wa-
ter to the lake from a water drainage basin of
200 km? with mean surface ablation of about
1.3 cm (water equivalent)/day (Science Insti-
tute data). The remaining 0.005 km? is due to
melting by geothermal heat of basal ice in the
50 to 60 km? surrounding the lake (19; 26). The
power required to melt this much ice in 5 days
is 4000 MW, yielding an average geothermal
flux of the order of 70 W.m 2. These estimates
of the total power and the geothermal flux are a
factor of 1.5 to 2 higher than values over the pe-
riod 1960-1991 (19). Although our short-term
estimates are uncertain, they might suggest that
basal meltwater from the Gjélp eruption site of
1996 drains to the lake, leading to an overesti-
mate of the ice melted into the Grimsvotn area.

Assuming a vertical wall bordering the lake we
can assess an upper limit of the total water vol-
ume (V1) contained in Grimsvotn

Vlake - (Ziceshelf - ZgTounded) X SSPOT5 (7)

where Zj.cspep stands for the elevation of the
ice shelf, Zg,,undeq the elevation of the ice shelf
when it is grounded (dashed horizontal line
in Figure 2) and Sgpors the surface area of
the lake estimated by SPOTS5 correlation. Vg,
amounted to 0.74 km?® in mid-August 2004.

From a methodological point of view, this
study permits discussion of different ways to
measure elevation changes of glacier surfaces.
First, long-term elevation changes can be mon-
itored using differential DEM (Figure 4). The



compared DEM can be from various origins
(optical satellite images, SAR images, aerial
photographs) and the accuracy of the elevation
change measurement will be directly controlled
by the accuracy of each individual DEM. With
DEM derived from SPOT satellite optical im-
ages, an accuracy of + 2 m can be reached
(27). On the other hand, we obtain a better ac-
curacy by correlating SPOTS images acquired
with similar, large incidence angles. The simi-
lar viewpoint limits the impact of topographic
errors, whereas the large incidence angles in-
crease the sensitivity to the vertical motion
occurring between the two acquisition dates.

The main limitation of this new methodology
is the need for good correlation between the
two images which requires limited changes of
the surface features. Over glacier surfaces, good
correlations have been reported in the lower ab-
lation zone for summer images separated by as
much as one year (15). In the upper accumu-
lation zone, typically, correlation breaks down
if the images are separated by more than a few
weeks due to snowdrift and snowfall. For ex-
ample, over the Grimsvotn ice shelf, no results
could be obtained by correlating the 11 August
image with another SPOTS image acquired 6
weeks later, on 26 September.

In our case, the slightly different incidence an-
gles of the correlated images implied the use of
a precise contemporous DEM. In other cases,
this solution may not be possible. If the correla-
tion remains high after at least 26 days (one or-
bital cycle of SPOTS), this disadvantage could
be avoided by using images acquired from the
same viewpoint. In such a case, even a very
coarse DEM such as GTOPO-30 would suffice.

This technique could also provide a full 3-
dimensional description of the displacement
field. By correlating two optical images, we
measure two of the three components of the
displacement vector. Equations 3 and 4 consti-

tute thus a system of two equations with three
unknowns [6y, 04, 0. ]. In this study, the system
could be solved because &, can be neglected.
In general, an independent measurement of at
least one non-parallel component of the same
displacement field is required to solve the sys-
tem (e.g. Gray et al. (10)). This additional mea-
surement could be provided by InSAR, but the
SAR images need to span the same time interval
and this technique is not applicable to temper-
ate glaciers. We propose in Figure 6 an optical
satellite configuration that would increase the
sensitivity to vertical motion and resolve the
3D component of the surface motion. The im-
age correlation is applied to two image pairs
acquired from front and back looking position
of the satellite. Some sensors, like HRS on
board the SPOTS satellite, could perform this
measurement but, to our knowledge, their raw
data are not available to the public. The ASTER
sensor on board TERRA also presents some
stereoscopic capabilities but its resolution and
orbital control are not good enough to monitor
vertical motion rarely exceeding a few meters.

In this satellite configuration, the displacements
in lines and columns are measured twice from
two different viewpoints. Four measurements
are available to determine the three components
of the displacement vector; no assumption on
the horizontal flow is needed.

In the case of purely vertical motion, the vertical
displacement is given by

(5linfmm — (5linback
5h = 8
2 sinb ®)

If the incidence angle (6 in Figure 6) is 20°
(as for the HRS system), 70% of the vertical
displacement would be measured by the image
correlation versus 45% for our measurement of
the Grimsvotn ice shelf uplift.
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Fig. 6. A potential satellite configuration for map-
ping the three-dimensional displacement field of the
Earth’s surface. We assume an along-track stereo
capability similar to the HRS system on-board the
SPOTS satellite. During the first pass of the satel-
lite (t;), two images are acquired along the track
of the satellite from fore- and aft- looking sensors.
One orbital cycle later during the second pass (t2),
two more scenes are acquired. By correlating the
images acquired from a similar point of view, one
can deduce all three components of the displace-
ment field (here the displacement of a crevasse on
the surface of a glacier). Note that this figure is
drawn in a vertical plane that contains the track of
the satellite and lies perpendicular to the plane used
in Figure 3 because we consider the case of a sensor
with along-track stereo capabilities (such as ASTER
or HRS or HRS-C on-board Mars Express (29)).
The results presented in this article are based on
the HRG sensor on board SPOT5 with across-track
stereo capabilities.

) front
looking

—> Track of the satellite —>

6 Conclusions

We have measured ice rising at an average rate
of 23 cm/day above a subglacial lake in south-
east Iceland. We conclude that correlation of
SPOTS images is a useful method to observe
vertical motions of glaciers. Application of the
technique has given motivating results for stud-
ies of the mass and energy balance of a sub-
glacial lake over a geothermal area. The tech-
nique has the potential to detect new areas of
subglacial geothermal activity. Such areas are
important for the assessment of natural hazards

-\
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in volcanic regions. As a supplement to oth-
ers technique (10), correlation of satellite opti-
cal images may contribute to regional studies of
subglacial hydrology and its relation to glacier
dynamics.

The accuracy of the measurement cannot be
definitively assessed here due to inaccurate
ground-based measurements but appears to be
of the order of £+ 0.5 m, one fifth of the pixel
size. This accuracy is mainly controlled by the
ground resolution and remains one order of
magnitude worse than that obtained with SAR
interferometry. Better accuracy could be ob-
tained in the near future thanks to the sub-meter
ground resolution planned for satellite mis-
sions following the SPOTS program. The main
limitation of our technique is the difficulty of
obtaining two cloud-free images from a similar
point of view. Our scalar measurement of the
Grimsvétn elevation changes is based on one
pair of images. If two image pairs from a satel-
lite with along-track stereo capabilities were
available, it would be possible be to solve for
the 3-dimensional vector displacements.
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Annexe E

"MFE DECOIS PAS" & déformation
co-sismique

L’étude du cycle sismique requiert des mesures précises des déformations de la surface ter-
restre. Ces déformations sont de quelques millimétres ou centimétres par an durant la phase
inter-sismique. Le GPS différentiel est 'instrument le plus adapté a l'estimation de ces trés
faibles mouvements. Les déplacements induits par le séisme lui méme (dits co-sismiques) sont
décimeétriques a métriques. L'InSAR est la technique de prédilection pour les cartographier (Mas-
sonnet & Feigl, 1998). Elle montre toutefois ces limites au voisinage de la faille ou le gradient
de déformation est trop important. C’est dans cette zone que la corrélation d’images est complé-
mentaire.

La corrélation d’images SPOT a donc été appliquée a plusieurs reprises a la mesure de la
déformation co-sismique. Elle localise précisément la rupture de surface (si elle se produit) et
mesure le jeu le long de cette rupture. Les séismes d’Izmit en Turquie (Vadon & Massonnet,
2000; Van Puymbroeck et al., 2000; Michel & Avouac, 2002; Feigl et al., 2002), de Chi Chi a
Taiwan (Dominguez et al., 2003), de Kokoxili en Chine (Klinger et al., 2004) et de Bam en Iran
(Binet & Bollinger, 2005) ont été observés par cette méthode.

Le séisme d’Izmit, parce qu’il a déja été bien étudié par cette technique, nous a servi de
site test pour adapter notre chaine de traitement. Nous verrons que nos résultats sont cohérents
avec les travaux précédents et qu’ils permettent d’affiner I’estimation des paramétres d’un modéle
simple de séisme. Ce modéle amélioré est comparé a des mesures indépendantes par GPS décrites
par ailleurs (Reilinger & Co-auteurs, 2000; Feigl et al., 2002).

Le séisme d’Al-Hoceima au Maroc est beaucoup plus récent et moins bien documenté. Ce
séisme a engendré des déformations beaucoup plus faibles (décimétriques). L’objectif de la cor-
rélation d’images SPOT5H est de déterminer si la rupture a atteint la surface. Répondre a cette

question est important pour contraindre un modéle de faille fondé essentiellement sur des données
InSAR.

E.1 Séisme d’Izmit : déformation co-sismique

Le séisme d’'Izmit s’est produit le 17 aott 1999. De magnitude 7.4, il est lié a la rupture d’un
segment de prés de 120 km de long de la faille Nord Anatolienne. L’épicentre se situe prés de
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la ville d’Izmit, située entre la Mer de Marmara a l'ouest et le lac Sapanca a I'Est (figure E.1).
C’est d’ailleurs cette zone uniquement qui est incluse dans les deux images SPOT du 9 juillet
et du 16 septembre 1999 que nous utilisons. Le rapport B/H pour ce couple d’image est faible,
voisin de 0.01.
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Fiac. E.1 A gauche : Localisation des images SPOTI1-4 dont la partie commune se limite a
la région entre la Mer de Marmara et le Lac Sapanca. Les triangles indiquent les mesures GPS
(en millimétres) de la déformation co-sismique. A droite : détail de la zone de faille. Les lieuz
ot la rupture de surface a été cartographiée sont localisés (les différents figurés correspondent a
différents auteurs) ainsi que sa position (trait rouge) déduite de la corrélation des images SPOT.

E.1.1 Particularités méthodologiques

Par rapport aux glaciers, pour lesquels des zones stables sont facilement identifiables afin
d’extraire des points homologues, un séisme de forte magnitude va déformer ’ensemble d’'une
scéne SPOT. Pour remédier a cette difficulté, lors de I'extraction de ces points homologues, un
modéle a priori de déformation induite par la faille est utilisé. C’est la principale originalité de
notre étude sur Izmit.

La déformation (nommée par la suite a priori et notée U en metres) a une distance X (km)
de la faille est approchée par la relation :

S . 2 X
U= 5 1 x signe(X) — — arctan (5)} (E.1)

ou S (métres) désigne le glissement (Slip en anglais) le long de la faille et D (Depth) la profondeur
(km) du foyer du séisme. Il existe une discontinuité en X = 0 tel que uy_,o+ - ux_g- = S. Les
paramétres choisis sont (Feigl, communication personnelle) : S — 3 m et D — 25 km (figure E.2).
Pour appliquer un tel modéle, la géométrie de la faille doit étre connue. Nous la déduisons d'une
premiére corrélation des images SPOT utilisant des points homologues extraits uniquement dans
la partie Nord des images.

Les points homologues sont donc extraits par corrélation des deux images (comme pour
les glaciers) mais leurs coordonnées dans l'image secondaire (post-sismique) sont corrigées des
décalages induits par la faille (tels que modélisés par I'équation E.1). Ces points permettent alors
une orientation relative précise des deux images.
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Fia. E2 A gauche : définition de la distance X (km) a la faille. Une premiére corrélation des
images SPOT indique que la faille peut étre assimilée a une droite. A droite : modéle a priori de
déformation en fonction de la distance a la faille. S désigne le glissement le long de la faille.

Apres ré-échantillonnage de I'image secondaire puis corrélation, il reste deux types de biais
a corriger dans le champ de déformation (figure E.3) :

— Un biais a grande longueur d’onde qui avait déja été noté par Vadon & Massonnet (2000).
Ce biais est probablement lié & un effet orbital : les orbites de SPOT1-4 sont moins bien
connues que celle de SPOTS5. Il est modélisé par un polynéme de 1¢" ordre aprés avoir
soustrait la déformation a priori de la faille.
des biais liés au systéme optique de SPOT1-4 et qui se traduisent par des sauts brutaux
dans les cartes de décalage aux limites des inter-barrettes (Van Puymbroeck et al., 2000).
Ces biais sont corrigés en estimant ’amplitude de chacun des sauts.

Apres élimination des différents biais, on ajoute a la carte finale des résidus (notée RESIDU3
sur la figure E.3) le modele de déformation a priori pour obtenir la carte des déformations
présentée en figure E.4.
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Fic. E.3 — Suite des étapes permettant la correction des différents biais dans les décalages en
longitude. L’échelle de couleur est la méme pour toutes les cartes.
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FiG. E.4 — A gauche : carte des déformations en longitude induites par le séisme d’Izmit. Les
déplacements (en millimeétres) mesurés a des stations GPS ont été reportés. En gris les zones ot
la corrélation a échoué. A droite : valeur du glissement a la surface le long du segment de faille
entre la Mer de Marmara et le lac Sapanca. Le glissement est estimé tous les 300 m le long de
la faille (carrés bleus). Les ronds rouges correspondent G une moyenne mobile sur 3 km.

E.1.2 Cartographie de la rupture de surface et valeur du glissement

Parce que la faille d’Izmit est orientée Est-Ouest et a surtout un jeu décrochant, la défor-
mation est essentiellement dans la direction des longitudes. C’est donc cette carte (figure E.4)
que l'on utilise pour localiser la faille. Pour tester la qualité de cette localisation, on mesure
la distance entre la faille déduite de la corrélation SPOT et les mesures in situ de la rupture
(figure E.1). Pour 73 points, I’écart moyen est de 12 m (écart-type = 76 m). Ceci démontre la
bonne précision de la cartographie obtenue par corrélation.

Le glissement le long de cette faille est déterminé en moyennant des profils perpendiculaires
a la faille. Tl est en moyenne de 3.5 m (en accord avec les résultat de Michel & Avouac (2002)
pour cette portion de faille) et n’est pas identique tout le long du segment (figure E.4 & droite).

E.1.3 Amélioration du modéle de rupture de surface

Lorsqu’on compare les résultats de la corrélation SPOT avec le modéle a priori de défor-
mation, des écarts importants apparaissent (figure E.5). Les 2 parameétres de ce modeéle (D,
profondeur du séisme et S, glissement) sont donc ajustés pour minimiser la différence entre les

déformations modélisées et celles mesurées par SPOT. Une inversion nous conduit aux valeurs
D—95kmetS — 3.6 m.



Le modéle amélioré s’avére en trés bon accord avec des mesures indépendantes de la défor-
mation co-sismique obtenues par GPS. Lorsqu’on le compare aux 4 mesures GPS dans la région
étudiée, le biais du modéle amélioré est de seulement 0.03 m avec un écart-type de 0.09 m.
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Fic. E.5 — Déformation en fonction de la distance a la faille pour 'ensemble du bloc entre la
Mer de Marmara et le bloc Sapanca. On compare les mesures SPOT et GPS, auzx déformations
modélisées a priori et apres ajustement des parameétres du modéle. Les déformations positives
dans les données SPOT vers -20 km sont probablement un artefact de la mesure puisque de tels
valeurs n’existent pas dans les données GPS.

Nos résultats confirment que la corrélation d’'images est un outil adapté & la mesure de la
déformation co-sismique en particulier au voisinage de la rupture. Une comparaison systématique
& des mesures in situ montre que la localisation de la faille n’est presque pas biaisé et précise
a + 150 m (intervalle de confiance a 90%). Le champ de déformation déduit de la corrélation
peut étre utilisé pour contraindre un modeéle de faille cherchant les valeurs optimales des para-
métres sources du séisme. Ce travail devrait étre poursuivi dans les mois a venir (Feigl et al., en
preparation).

E.2 Séisme d’Al-Hoceima : rupture de surface?

Le séisme d’Al-Hoceima (Mw — 6.4) s’est produit le 24 février 2004 dans le Nord du Maroc
(figure E.6). Une description du séisme et de ces effets pourra étre trouvée dans Jabour et al.
(2004). Les travaux présentés ici, utilisant la corrélation d'images SPOT5, s’intégrent dans un plus
vaste chantier dans lequel diverses méthodes géodésiques (GPS, InSAR, corrélation d’images)
sont combinées pour mieux caractériser la déformation inter- et co- sismique dans cette région.
Ce travail, au centre de la thése d’Abdelilah TAHAYT, devrait se conclure par deux articles
(Fadil et al., en preparation; Tahayt et al., en preparation).

Ce séisme est moins bien documenté que celui d’Izmit. Ainsi, il existe des incertitudes fortes
sur la localisation du foyer du séisme. Les campagnes de terrain n’ont pas détecté de rupture
primaire de la surface terrestre et ne permettent pas de trancher facilement sur la direction de la
faille (probléme du choix d’un des 2 plans nodals du mécanisme au foyer). Seules deux stations



GPS ont enregistré la déformation liée au séisme. C’est 'InSAR qui caractérise le mieux la défor-
mation co-sismique. En contraignant un modéle de rupture par les données interférométriques,
Tahayt et al. (2005) proposent une faille est orientée NE-SW. Cette faille modélisée est nommeée
faille "InSAR". Par une méthode similaire mais en utilisant deux interférogrammes, Biggs et al.
(2005) privilégient I’autre plan nodal soit une orientation NW-SE. L’orientation de la faille et sa
rupture ou non de la surface terrestre sont parmi les questions importantes restant ouvertes. La
corrélation d’images SPOTH apporte-t-elle des informations complémentaires 7

" 3500 N

\\
B / 13 sept. 2002
% différents épicentres J '
Faille "InSAR" 18 octo. %003 16 octo. 2004
A Station DGPS
430 W 400 W 330W

F1G. E.6 — Zone géographique ot s’est produit le séisme d’Al-Hoceima. Les empreintes au sol des
images SPOT sont positionnées ainsi que la faille "InSAR". Adapté d’une figure d’A. TAHAYT.

E.2.1 Deéformations mesurées par SPOT5

Deux images SPOT5 pré-sismiques ont été acquises les 13 septembre 2002 et 18 octobre 2003
(tableau E.1), Une image post-sismique le 16 octobre 2004. Cette image a la méme empreinte au
sol que celle du 13 septembre 2002 mais est acquise d’'un point de vue différent (rapport B/H de
0.24). Une erreur de 10 m du MNT (précision du MNT SRTM utilisé dans cette étude) entrainera
une distorsion (surtout en colonnes) de 2.4 m entre les deux images, largement supérieure au
signal recherché. Cette paire n’est donc pas adaptée & la mesure de déformations d’amplitude
décimétrique.

En revanche, les images du 18 octobre 2003 et du 16 octobre 2004 sont acquises avec exacte-
ment 14 cycles orbitaux (soit 364 jours) d’écart donc du méme point de vue. Ceci se traduit par
un B/H trés faible!. La sensibilité a des erreurs du MNT est quasi nulle. Le fait que les images
soient acquises & un an d’écart assure des conditions d’illumination quasi identiques. C’est donc
ce couple qui est utilisé par la suite. Il est dommage que la région commune a ces deux images soit
aussi réduite. Cela souligne la difficulté de programmer les images dans les conditions optimales.

!Si les angles d’incidence ne sont pas égaux c’est parce qu’ils correspondent au centre des images qui sont
différents pour les deux scénes. Réciproquement, des angles d’incidence proches ne sont pas une condition suffisante
pour que les distorsions entre les images soient faibles...



TaAB. E.1  Couples d’images SPOT5 sur la zone d’Al-Hoceima.

Couple d’images Angle d’incidence B/H 6t
13 Sept. 2002 / 16 Octo. 2004 -1.8 / +12.0 0.24 764
18 Octo. 2003 / 16 Octo. 2004 +8.5 / +12.0 0.0007 364

Puisque ce n’est pas le champ de déformation mais uniquement la zone ou la faille aurait
pu rompre la surface qui nous intéresse, un traitement plus simple que pour Izmit est utilisé.
De toute fagon, au moment ou la corrélation a été réalisée, la connaissance a priori du séisme
(localisation et parameétres sources) était trop limitée pour reproduire la méthodologie "Izmit".
On fait simplement 'hypothése que le bloc a ’Ouest de la faille est stable, c’est donc dans cette
zone uniquement que sont extraits les points homologues. Aprés corrélation, on cartographie les
déplacements dans la direction des longitudes et latitudes (figure E.7).

Tout d’abord, on notera que les déformations restent faibles, comprises essentiellement entre
-0.5 et 0.5 m (soit entre -0.2 et 0.2 pixel d’une image SPOT5 THR). Comme déja remarqué
par Binet & Bollinger (2005), il reste des distorsions entre les deux images trés probablement
d’origine orbitale (méconnaissance de 'attitude du satellite). Cela se traduit par des ondulations
(A — 4 a5 km) dans les champs de déplacements (surtout dans les déplacements en longitudes,
ce qui suggére un effet de roulis).

On ne voit pas de discontinuité nette dans les champs de déplacements au niveau de la faille
"InSAR". On observe simplement, dans la partie Sud du champs de déplacement en latitude, une
discontinuité orientée N110°, perpendiculairement & la faille "InSAR" (figure E.7). La direction
de cette discontinuité est en accord avec celle de la faille privilégiée par Biggs et al. (2005).
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Fic. E.7  En haut : carte des déplacements en longitude (au centre) et latitude (4 droite) entre
les images du 18 octobre 2003 et 16 octobre 2004. En noir, les zones ou la corrélation a échoué.
A gauche, la zone correspondante de l'image SPOTSH du 18 octobre 2003. La faille "InSAR" a été
reportée (en blanc) ainsi que 2 profils qui lui sont perpendiculaires (en gris). La fleche indique
des ondulations dans les champs de déplacements. En bas : détail de la zone de faille. Une fléche
noire pointe sur une zone (en bas) ot il existe une discontinuité dans les déplacements en latitude.



E.2.2 Y’a-t-il eu rupture de surface ?

Pour répondre a cette question, nous avons extraits et moyennés des profils perpendiculaires
a la faille "InSAR" (figure E.8). Les deux profils extrémes ont été localisés sur la figure E.7 (traits
gris).
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Fia. E.8 Moyenne de profils perpendiculaires a la faille "InSAR". A gauche, pour les dépla-
cements en longitude. A droite pour ceux en latitude. La fleche et le " 2" indiquent une faible
discontinuité qui traduirait un léger (environ 10 ¢cm) jeu sénestre.

L’interprétation de la forme de ces profils n’est pas simple. Elle traduit a la fois les déforma-
tions induites par le séisme et (surtout) les distorsions géométriques résiduelles. Mais la continuité
de ces profils, notamment au niveau de la faille "InSAR", permet de conclure que, s’il y a eu

rupture de surface, elle n’a pas entrainé de glissements supérieurs a 50 cm (et vraisemblablement
25 cm).

La corrélation d’images est donc adaptée a la cartographie de la rupture (ou son absence) lors
d’un séisme et a 'estimation du jeu le long de cette rupture. Elle est plus délicate & utiliser pour
étudier la déformation loin de la faille & cause des distorsions a basse fréquence entre les images,
le plus souvent d’origines orbitales. Nous avons montré qu'un modéle a prior: de déformation
co-sismique est utile & la corrélation d’images dont les résultats, peuvent, en retour, affiner les
parameétres d’'un tel modéle.



Annexe F

"ME DECOIS PAS" & glissements de
terrain

F.1 Introduction

Les glissements de terrain (parfois nommés mouvements gravitaires) correspondent au dé-
placement d’une masse de terrains meubles ou rocheux le long d’une surface de rupture par
cisaillement (http ://www.brgm.fr/). Leur cinématique est contrélée a la fois par des facteurs
internes & la masse glissée (rhéologie, hydraulique, géométrie) et des parametres extérieurs (pré-
cipitations, anthropisation végétation, tectonique), qui agissent a différentes échelles de temps
et d’espace (Delacourt, 2004). Leur dynamique est régie par la mécanique des sols (éboulements
rocheux, glissements de terrain) ou par la mécanique des fluides (laves torrentielles, écoulements
hyperconcentrés, crues).

Du point de vue de leur déformation, les glissements de terrains se positionnent de maniére
intermédiaire entre les glaciers et les séismes. Comme les glaciers, leurs mouvements sont (plus ou
moins) continus mais "'amplitude des déplacements est, en général, plus faible. Il est important
d’opérer un suivi régulier des glissements de terrain car ces mouvements sont loin d’étre stables
et prévisibles. Ils touchent parfois directement les activités humaines.

Le suivi des mouvements de terrain peut se faire a partir de mesure in situ : GPS différentiel,
tachéométrie, visée laser. L'interférométrie radar (InSAR) permet la mesure des déplacements
avec une précision centimétrique et une résolution décamétrique (Fruneau et al., 1996; Rott
et al.,; 1999). La différence des phases n’est possible que si les deux images sont cohérentes ce qui
suppose une séparation temporelle de quelques jours a quelques mois selon le site étudié.

La corrélation d’images optiques a trés haute résolution (taille du pixel inférieure a 1 m) four-
nie elle aussi une large couverture spatiale. Les scénes corrélées peuvent étre des photographies
aériennes ou des images satellites. L'intérét des photographies aériennes, outre leur résolution (50
cm), réside dans lexistence d’une archive importante (tout au moins en France) permettant de
remonter plusieurs décennies dans la passé (Delacourt et al., 2004). La trés haute résolution per-
met également de proposer une zonation des glissements de terrain et de la relier aux paramétres
lithologiques ou hydrométéorologiques (Casson et al., 2003).

La corrélation d’image satellitaires haute résolution (2.5 métres pour SPOTH) ne conduira
évidemment pas une meilleure précision. En revanche, sa trés large couverture spatiale (60 x
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60 km pour SPOT) permet d’envisager la détection et le suivi des mouvements gravitaires &
I’échelle régionale. Cette technique peut par exemple étre utile pour suivre en continu des glis-
sements dont l'activité faible ne justifie pas I'investissement de réguliéres campagnes de terrain.

Par rapport aux glaciers, la lenteur des mouvements gravitaires est en partie compensée par
une persistance des structures de surface sur une plus longue durée. Des images espacées de une
voire plusieurs années (contre quelques semaines pour les glaciers) peuvent donc étre corrélées
ce qui présente trois avantages :

1. le signal a détecter augmente avec 1’écart temporel ;
2. le choix des images & corréler est plus large;

3. il devient ainsi possible (et conseillé) d’utiliser des images acquises aux méme dates chaque
année ce qui limite les effets de changements d’orientation des ombres.

L’objectif de notre étude est la détection des glissements de terrain dans les Alpes du Sud.
Ces glissements sont connus et bien instrumentés mais le “jeu” consiste ici a les localiser sans
connaissance a priori de leur position.

Ces travaux sur les mouvements gravitaires ont été menés dans le cadre d’une sympathique
collaboration avec Christophe Delacourt de I'Université de Lyon (puis Brest en septembre 2005).
C’est grace a David Baratoux que cette collaboration s’est initié.

F.2 Zones d’étude et images SPOT5
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Fia. F.1  Topographie de la zone étudiée dans les Alpes du Sud et localisation des empreintes
au sol des images SPOTS. Un MNT de résolution 50 m est utilisé sur la partie francaise des
images. L’encart localise la zone d’étude dans le Sud-Est de la France.



Les caractéristiques des images utilisées pour cette étude sont listées dans le tableau F.1, leurs
empreintes au sol (quasi confondues) sont positionnées sur la figure F.1. Entre "acquisition des
deux images, 338 jours soit 13 cycles orbitaux de 26 jours se sont écoulé. Les deux images sont
acquises depuis des positions quasi identiques : le rapport B/H est faible (tableau F.1). Cette
configuration, qui minimise les distorsions, est optimale pour notre étude. Les angles d’incidence
assez faibles font que la contribution des mouvements verticaux aux décalages dans la direction
des colonnes peut étre négligée.

TaB. F.1  Images SPOTS permettant pour la détection des glissements de terrain sur les Alpes

du Sud. Sol.= solaire ; Azi. = azimut.
Site d’étude date Angle d’inc.  Azi. Sol. Elev. Sol. B/H 4§t (jours)
Alpes du Sud 19 sept. 2003 -8.67 160.3 45.8 0.0059 338
22 aotut 2004 -8.97 152.2 54.8

F.3 Orientation absolue et relative des images

L’orientation absolue (§4.3.1) est réalisée a partir de points de controle essentiellement situés
a proximité des glissements de terrain (figure F.2). Leur répartition n’est pas homogéne mais
permet une orientation satisfaisante de I'image du 19 septembre 2003. L’écart type moyen des
résidus de cette orientation pour les 7 points de controle valides est de 2.04 m en ligne et 2.71 m
en colonne.
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FiG. F.2 — Localisation des points de contréle (en blanc) utilisés pour ’orientation absolue de
limage SPOTS du 19 septembre 2008 (a). Les principauz glissements de terrain de cette zone
sont identifiés et des zooms sur La Clapiére (b) et La Valette (c) sont présentés.



Faisant I’hypotheése que l'image du 19 septembre 2003 est maintenant bien géoréférencée,
I'orientation relative va permettre de lui superposer I'image du 22 aotit 2004 sur les zones sans
mouvements. Elle est réalisée en deux étapes ici :

— dans une premiére étape, les points homologues (PH) sont extraits "manuellement",
en identifiant a I’écran des pixels identiques. Les écart-types moyens des résidus de cette
orientation sont : ., = 0.85 m; 075 = 1.29 m; N = 33.
dans une seconde étape, les PH sont extraits automatiquement par corrélation des images
sur les zones stables (ici tout I'image est utilisée car on ne connait pas a priori les zones sans
mouvements). Les écarts types moyens des résidus de cette orientation sont : 0., = 0.29 m;
olig = 0.46 m; N — 259.

Aprés cette orientation relative, I'image de 2004 est ré-échantillonnée dans la géométrie de celle
de 2003. Les deux images sont alors corrélées tous les 5 pixels en utilisant des fenétres de 21 par
21 pixels. Les distributions des décalages en colonne et en ligne sont présentées en figure F.3.
Pour les décalages en colonne, la distribution est bien centrée sur zéro avec un écart type de 0.37
pixels (soit 0.92 m) alors qu’en ligne, la moyenne de tous les décalages n’est pas nulle (biais de
0.3 m) et I’écart type est légérement plus fort.
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FiG. F.3 — Distribution des décalages en lignes (a) et colonnes (b) pour l’ensemble des zones
ot la corrélation est considérée comme wvalide. On trouve une distribution symétrique pour les
décalages en colonne alors qu’il existe un léger biais sur les décalages en ligne.

Comme démontré au §4.4.4.1, la distribution non centrée des écarts en ligne ne peut pas
s’expliquer par un effet topographique, le rapport B/H étant plus faible d'un facteur 20 dans la
direction des lignes que dans la direction des colonnes. C’est & nouveau le résultat du changement
de longueur et d’orientation des ombres (figure F.4) qui crée un décalage apparent des ombres
du Sud vers le Nord et donc affecte essentiellement les décalages en ligne.

Cet effet n’affecte pas (ou peu) la mesure de I’écoulement glaciaire car les ombres sont limités
a la surface des glaciers (chapitre 4). Il pourrait toutefois créer un biais dans le cas des glissements
de terrain si des ombres sont présentent. On préconisera donc la corrélation d’images acquises
dans les mémes conditions d’éclairement pour minimiser cet effet. Si une étude plus poussée de
cet effet était entreprise, on peut indiquer deux pistes de travail :

Cet effet dépendant de paramétres connus comme les conditions d’éclairements, les orienta-
tions des pentes, il semble possible de le modéliser & partir d’'une hypothése sur la hauteur
moyenne des structures (arbres, batiments...) créant les ombres.



On pourrait aller plus loin et utiliser cet effet pour mesurer par inversion la hauteur
moyenne d’une végétation clairsemée ou de batiments dont les ombres sont bien identi-
fiables.
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Fic. F.4  Schéma expliquant comment le changement des conditions d’éclairement solaire entre
les deuz dates d’acquisition des images génére des décalages artificiels principalement dans la
direction des lignes.

F.4 Détection des glissements de terrain

Pour chercher les glissements sur notre zone, nous n’avons pas développé d’algorithme de
détection automatique. De tels algorithmes pourraient se fonder sur la recherche de plusieurs
pixels voisins pour lesquels les décalages en ligne et/ou en colonne seraient homogénes et si-
gnificativement supérieurs & un seuil de détection (par exemple 2 fois 'écart type de la figure
F.3). Ici, nous avons opéré cette recherche visuellement en modifiant a I’écran la dynamique des
champs de déplacements. De cette maniére, trois glissements ont été détectés : La Valette, Super
Sauze et le glissement de Poche. En revanche, le glissement de La Clapiére n’a pas été trouvé. La
figure F.5 montre les champs de vitesse horizontale pour les 4 glissements mentionnés ci-dessus.
Les zones ot le déplacement est inférieure & 0.5 m.a~! (soit ~ 0.2 pixel de décalage) apparaissent
en noir. Pour les 3 glissements détectés les vitesses maximums atteignent entre 10 et 15 m.a~’.
Si le glissement de La Clapiére n’a pas été détecté, c’est simplement car, durant cette année, son

activité a été faible.
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FiG. F.5 Vitesse horizontale (m.a™') des différents glissements inclus dans les images SPOTS5.
Les glissements sont (a) La Valette (b) La Clapiére (c) Poche (d) Super Sauze. On notera I’ab-
sence de déplacement significatif sur la Clapiére.

Nous n’irons pas plus loin dans Uinterprétation de ces résultats qui est en cours (Delacourt
et al., en preparation). On peut simplement noter que nos mesures satellitaires détectent :

— un ralentissement trés sensible du glissement de La Clapiére;
une reprise d’activité du glissement de La Valette. Le suivi in situ de ce glissement a été
trés fortement allégé car les mouvements étaient faibles ces derniéres années. Ici, notre
mesure dépasse les enjeux scientifiques puisqu’une route qui traverse la partie basse du
glissement est menacée.

— La corrélation SPOT5 permet pour la premiére fois par télédétection de suivre I'amplitude
de la déformation de la coulée de Super Sauze (méme si notre champ de déformation n’est
pas continu car la corrélation ne marche pas sur certaines zones). Les photos aériennes
(une mission tous les 4 a 5 ans) étaient en effet trop espacées dans le temps pour que les
structures de surface persistent.

Ces quelques points révélent l'intérét de notre méthode satellitaire qui peut, de plus, étre
appliquée trés rapidement (48h de traitement et temps de calcul) & une nouvelle zone, notamment
en situation quasi-opérationnelle.



Annexe G

Et I’écoulement 3D des glaciers?

Suite & la mesure de mouvements horizontaux (chapitre 4) et verticaux (chapitre 6), il est
logique de s’interroger sur la possibilité de mesurer les 3 composantes du champ de déplacement &
la surface terrestre. En prolongement de nos travaux sur la corrélation d’images, nous développons
ici deux méthodes pour atteindre cet objectif. Si ces méthodes semblent adaptées a la terre solide
(volcan, séisme, etc...), leur application aux glaciers pose certains problémes.

La corrélation d’images optiques fournie deux mesures alors que trois sont nécessaires pour
caractériser un vecteur déplacement a la surface de la Terre. Pour obtenir ce vecteur, des hypo-
théses peuvent étre faites sur la direction de I’écoulement (§3.3.3.1). Mais ces hypotheéses sont
rarement valides pour les glaciers de montagne ou les fortes accumulations et ablations induisent
des vitesses d’enfouissement et d’émergence.

Gray et al. (2005) ont combiné récemment la technique du speckle-tracking (sensible surtout
aux déplacements horizontaux) avec I'InSAR (sensible aux mouvements verticaux) pour obtenir
un champs de vitesse 3D sur une zone de I’Antarctique ot la cohérence est maintenue méme
aprés 24 jours (durée du cycle orbital de RADARSAT). Mais le speckle-tracking fourni des résul-
tats décevants sur les glaciers du massif du Mont-Blanc (Arnaud, communication personnelle).
Pour obtenir la nécessaire 3¢ donnée, différentes approches sont possibles. Les deux que nous
décrivons s’appuient sur des systémes satellitaires qui fournissent une large couverture spatiale.
Quelques mesures GPS peuvent aussi étre utilisées (Gudmundsson et al., 2002b), mais on perd
alors la large couverture satellitaire.

G.1 Fusion InSAR / corrélation d’images optiques

L’InSAR mesure la projection du vecteur déplacement 5 (0x, 04, 0-) dans la ligne de visée!

du satellite radar. Cette composante est notée d;0g. La sensibilité de I'InSAR aux mouvements
de surface est indiquée par le vecteur unitaire Uros — [Aros, ¢ros, zros| dirigé de la surface
terrestre vers le satellite. Dans le cas des satellites ERS, un exemple des coordonnées de ce
vecteur (Gudmundsson et al., 2002a) est [-0.39, -0.11, 0.91]. L'InSAR est donc particuliérement
sensible aux mouvements verticaux. La corrélation d’images optiques étant elle plus sensible aux
mouvements horizontaux, il est logique de combiner les deux techniques.

Si le vecteur unitaire Urpg est relativement constant, les vecteurs unitaires en optique sont

'Line Of Sight -LOS- en anglais
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eux beaucoup plus variables d’une image & 'autre du fait du dépointage des satellites SPOT.

Dans le cas du couple acquis au cours de 1’été 2003 entre le 23 aofit et le 18 septembre
(0=16.5° au niveau du massif du Mont Blanc et o« = 17.06°), ces vecteurs unitaires ont pour
— —
coordonnées : Urrg = [—0.29, —0.96,0] et Ucor, = [0.91,—0.28,0.28]

Chacune des mesures est donc particuliérement sensible a 'une des composantes du vecteur

déplacement. Le probléme consiste a résoudre le systéme de 3 équations & 3 inconnues :

— —
dros = Uros-

l

1)
oric =Urig. 0 (G.1)
scor, = Ucor- 0

En remplacant par les valeurs numériques :

dros = —0.390 — 0.115¢ +0.914,
oria = —0.296y — 0.965¢ (G.Q)
dcor, = 0916y — 0.285¢ + 0.284,

La résolution de systéme de 3 équations a 3 inconnues (dy, 64, 9,) revient a inverser la matrice
A définit par :

-0.39 -0.11 0.91
A= -0.29 0.96 0
091 —-0.28 0.28

L’inversion conduit a :

—0.28 023 0.9
At =1 008 -—097 —027
0.99 —0.21 0.35

On obtient donc les 3 composantes du vecteur déplacement 5. Cette combinaison TnSAR-
optique pourrait étre utilisée pour des mouvements géophysiques autres que ceux des glaciers.
L’InSAR n’est plus possible actuellement sur ces derniers, une alternative est donc proposée qui
utilise une double corrélation d’images optiques.

G.2 Corrélation de deux couples d’images optiques

Pour obtenir deux couples d’images optiques avec chacun des angles d’incidence semblables et
non verticaux, les capteurs a capacité stéréoscopiques le long de la trajectoire (HRS sur SPOT5
ou ASTER sur TERRA) semblent les plus adaptés. La figure G.1 illustre le cas d’un satellite
comme HRS avec deux capteurs, I'un tourné vers I’avant, 'autre vers I’arriére.



isé . . . visé
’E\ Vis€e  _, Trajectoire du satellite —> L oee @\
avant arriere

& colonnes
t2 t1 7z

t1 t
lig front
lig back
1 1
-0, )
1 1
1 \

i

Iigfront oz olig back

2

Fia. G.1  Une configuration satellitaire qui permettrait la mesure des 3 composantes du vecteur
déplacement de la surface terrestre. Cette configuration permet également d’accroitre la sensibilité
de la corrélation d’images aux mouvements verticaur.

Si les indices f et b indiquent la visée vers Uavant (front) et vers l'arriére (back), la corrélation

mesure :
—_— —
ULic,- 0 =dLic,
—_ =
UcoL,-0 =dcoL, a
. (G.3)
Uria,-0 =dLic,
—_— —
Ucor,-9 =dcor,
Ce systéme donne 'impression d’étre surdéterminé avec 4 équations pour seulement 3 incon-
- . e
nues, les coordonnées de ¢ . Dans la pratique, les vecteurs de sensibilité Ucor, et Ucor, sont
quasiment identiques car ils sont horizontaux et perpendiculaires a la trace du satellite. En re-
vanche, Urrq, et Urig, sont différents : ils sont paralleles a la trace mais orientés vers I'avant et
I’arriére. On dispose donc de 3 mesures indépendantes et non paralléles du méme déplacement,

le systéme peut étre résolu. Si un mouvement purement vertical est étudiée 5 [0, 0, J.], son
amplitude peut étre déduite de :

OLIG; — OLIG,
_ 4
0 2 X sinb (G-4)

Le facteur 2 au dénominateur montre que cette configuration permet une sensibilité 2 fois
plus forte aux mouvements verticaux (On comparera l'équation G.4 a ’équation 4.8). Avec ce
systéme, il n’est pas nécessaire de supposer que le mouvement est constant au cours du temps
comme c’est le cas en couplant I'InSAR (typiquement mesure du déplacement en 1 jour) et la
corrélation optique (déplacement en quelques semaines).

Nous n’avons pas pu tester la faisabilité et la précision d’une telle mesure au cours de cette
thése, faute d’'images adaptées. Les images du satellite ASTER ont une résolution trop faible
(15 m) et une orbite mal controlée, alors que les images de SPOT5-HRS ne sont pas, malheureu-
sement, disponibles pour la communauté scientifique.



G.3 Ces applications sont-elles possibles sur les glaciers 7 Autre-
ment dit... que mesure-t-on ?

L’application des méthodes décrites précédemment ne pose pas de problémes pour suivre des
phénomeénes géophysiques a volume constant (glissement de terrain, déformation co-sismique,
gonflement et subsidence des volcans). En revanche, dans le cas des glaciers I’ablation et ’accu-
mulation vont perturber les mesures satellitaires des vecteurs déplacements (figure G.2). Il faut
revenir a la nature méme de la mesure.

OPTIQUE : reflexion surface INSAR : rétrodiffusion volumique

mois mois +1

jour jour +1
VOPTIQUE J/ (|)1 /lq)z

Bande de
Forbes

Fia. G.2  Comparaison des vitesses réelles du glacier en zone d’ablation avec celles mesurées par
corrélation de deux images optiques (espacées d’un mois en été) et par InSAR (images acquises
a 1 jour d’intervalle).

Dans le cas des images optiques, c’est la réflectance de la surface (il n’y a pas de pénétration du
rayonnement solaire) que I'on corréle entre les images. Les impuretés, les pierres ou les crevasses
qui engendrent le contraste radiométrique ne suivent pas le mouvement des particules de glace.
Meéme en résolvant les 3 composantes du vecteur vitesse, la corrélation optique mesurera toujours
un déplacement paralléle a la surface du glacier. L'InSAR est plus performant de ce point de
vue puisque le signal radar pénétre dans le neige (plusieurs dizaines de métres) ou dans le glace
(quelques décimetres a métres) et donc Uinterférométrie permet de suivre le déplacement d’un
ensemble de cibles (qui forment un pixel) dont on peut penser (?) qu’elles se déplacent avec les
particules de glace.

La combinaison InSAR-optique serait donc la plus prometteuse mais supposerait, pour l'ins-
tant, de combiner des mesures pour des intervalles de temps trés différents (1 jour en InSAR, 1
a 2 mois en optique) et uniquement pour quelques périodes des années 1996 & 1999 o ERSI et
ERS2 étaient en tandem.
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