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Résumé

La modélisation de la dynamique glaciaire passe par la compréhension et la reproduction
des processus physiques responsables des déplacements que 'on observe a la surface des glaciers.
Certains de ces mécanismes, tels que la déformation de la glace, sont bien connus et intégrés dans
les modeéles. D’autres processus, et en particuliers ceux qui ceuvrent & la base des glaciers, sont
moins bien maitrisés. Dans ce cas, ces lacunes s’expliquent en partie par les difficultés a observer
les phénomeénes sous plusieurs centaines de métres de glace. Ainsi, méme si le glissement a la
base des glaciers a été observé dés le début du XX°€ siécle et que certains des mécanismes ont été
identifiés, sa modélisation reste un probléme actuel.

La majorité des modéles de dynamique glaciaire utilisent des lois de frottement uniquement
basées sur la contrainte basale tangentielle pour déterminer les vitesses de glissement. Il est alors
nécessaire de faire varier en temps et en espace le parameétre de la loi de frottement pour obtenir
un champ de vitesse comparable aux données tout au long de I’année. Par ailleurs, de nombreuses
études ont montré que la pression d’eau a la base des glaciers jouait un réle important sur la
vitesse de glissement des glaciers. Or, cette pression d’eau est directement dépendante du volume
d’eau présent a l'interface entre le glacier et son socle rocheux et donc de 'apport d’eau liquide.
La prise en compte de la pression d’eau dans une loi de frottement permet alors de représenter
de maniére plus réaliste les variations saisonniéres des vitesses observées.

La mise en place d'une telle loi de frottement nécessite de développer un modéle d’hydrologie
qui soit capable de calculer la pression d’eau a la base du glacier. Jusque 13, les modeéles d’hydro-
logie sous-glaciaire s’intéressaient uniquement aux débits observés au front des glaciers. Dans la
plupart de ces modéles, les systémes de drainage sont définis en supposant que la pression d’eau
a la base du glacier est égale a la pression nécessaire pour amener le glacier a son point de flot-
taison, ce qui définit une pression effective nulle. L.’eau produite en surface et a la base du glacier
est alors «routée» au travers de ce systéme de drainage sans que sa pression soit réellement prise
en compte.

L’objectif de cette thése est de mettre en place un modéle d’hydrologie sous-glaciaire qui
permette le calcul de la pression d’eau a la base des glaciers et de le coupler ensuite a un
modeéle d’écoulement glaciaire par I'intermédiaire d'une loi de frottement. Plutét que de modéliser
de maniére exacte le systéme de drainage, on a choisi de mettre en place des milieux poreux
analogues représentant les deux composantes (inefficace et efficace) du systéme de drainage. Les
expériences de sensibilité présentées dans ce travail montrent que la méthode proposée permet de
reproduire les spécificités spatialse et temporelles d'un systéme de drainage sous glaciaire. Enfin,
la reproduction qualitative d’'un phénomeéne glaciologique extréme de jokulhlaup (vidange de lac
sous-glaciaire) a permis de vérifier la robustesse du modéle.






Abstract

Modeling glacier dynamics needs proper knowledge of a number of processes which are respon-
sible for the displacements that are observed at the surface of glaciers. Some of these mechanisms,
like ice deformation are well known and yet implemented into ice flow models. On the other hand,
processes that work at the base of the glaciers are much less controled. This lack of knowledge is
partly explained by the fact that access to processes that occur under hundreds of meters of ice
is not easy. Thus, even if glacier sliding has been observed since the early twentieth century and
that some of its mechanisms have been identified, its accurate modeling is still a current issue.

In order to determine glacier sliding, friction laws that are currently used in ice flow models
are only depending upon the basal shear stress. This simple relationship needs a precise fitting
of the parameters which vary both in time and space so as to yield surface velocities compatible
with data. Field observations also show that subglacial water pressure plays a crucial role in
glacier dynamics. Furthermore, water pressure is closely related to the volume of water present
at the bed of the glacier and, therefore to the production of water. Thus, introducing water
pressure in a friction law should allow to represent the seasonal velocity variations in a more
realistic manner.

Using such a friction law requires the development of an hydrological model capable of com-
puting the water pressure at the base of the glacier. So far, models of subglacial hydrology were
dedicated to the computation of the water discharge at the snout of glaciers. In most of these
models, the drainage systems are defined by assuming that water pressure at the bedrock is equal
to the pressure required to bring the glacier at its flotation, thereby leading to a zero effective
pressure. The water produced at the surface and bottom of the glacier is then "routed" through
the drainage system and its pressure is thus neglected.

The objective of this thesis is to develop a subglacial hydrological model which enables
the computation of water pressure at the base of glaciers and to couple it to an ice flow model
through of a friction law. Rather than modeling accurately the drainage system itself, we chose to
implement an equivalent porous media which, according to the chosen parameters, features both
the efficient and inefficient components of the system. The sensitivity experiments presented in
this work show that the proposed method can reproduce the spatial and temporal characteristics
of a subglacial drainage system. Finally, the robustness of the model arose from its ability to
qualitatively reproduce an extreme glaciological phenomenon under the form of a jokulhlaup
(sudden drainage of a subglacial lake).






Table des matiéres

Résumé
Abstract
Notation
Introduction

1 Fonctionnement des glaciers
1.1 De la neige a I'eau, le bilan de masse du glacier. . . . . . . .. .. .. ..
1.1.1 L’accumulation, source de masse du glacier . . . . .. ... ...
1.1.2 L’ablation, un frein au développement glaciaire . . . . . . . . ..

1.2 Des glaciers sculptés par la dynamique de la glace . . . . . . . . . . . ..
1.2.1  Calotte ou glacier de montagne, une interaction dynamique-climat

1.2.2 L’existence mouvementée de la glace . . . . . . .. .. ... ...

2 L’hydrologie sous glaciaire, un acteur de la dynamique glaciaire
2.1 Les différentes composantes de la dynamique glaciaire . . . . . . . . ..
2.1.1 La déformationdelaglace . . . . . . . . ... .. ...
2.1.2 Leglissement basal . . . . . ... ... ... .
2.1.3 La déformation du sédiment sous-jacent . . . . . . . ... . ...
2.2 Le développement des lois de frottement . . . . . .. ... .. ... ...
2.2.1 Théorie de Weertman . . . . . . . . . .. ... ... ..
2.2.2  Discussion sur les hypothéses de Weertman . . . . . . ... ...
2.2.3 Importance de la pression effective . . . . .. . ... L.
2.3 Les systémes hydrauliques glaciaires. . . . . . . . .. ... .. ... ...
2.3.1 La production d’eau des glaciers . . . . . .. ... ... ... ..

2.3.3 Le drainage sous-glaciaire, une combinaison de plusieurs systémes
2.4 Synthese sur la dynamique glaciaire . . . . . . . ... ... L.

ix

vii

xii

XV

0 ~1 O = W = -



3 Modélisation de la dynamique glaciaire 35
3.1 Les objectifs de la modélisation . . . . . . . ... ... 35
3.1.1 La reconstruction climatique . . . . . . .. ... ... ... ... 35
3.1.2 L’évolution future des glaciers . . . . . . .. . . ... L. 37

3.2 Des approximations adaptées aux problémes a traiter . . . . . . . .. .. .. ... 39
3.2.1 Approximation de la couche mince . . . . . .. . .. ... ... ... ... 40
3.2.2 Modélisation des plates-formes flottantes . . . . . . . . . . .. .. .. ... 42
3.2.3 Modeles d'ordres supérieurs . . . . . . ... 44
3.2.4 Modeles full-Stokes . . . . . . . ... 44

3.3 Présentation d'un modele «Full Stokes» adapté a la dynamique glaciaire . . . . . 45
3.3.1 Présentation de la méthode des éléments finis . . . . . . . ... ... ... 45
3.3.2 Résolution des équations de Stokes . . . . . . .. ... L. 46
3.3.3 Résolution de la surface libre . . . . . ... .. ... 00 47
3.3.4 Conditions aux limites des équations de Stokes . . . . . . .. .. .. ... 47

4 Un modéle d’hydrologie dédié au glissement basal 49
4.1 La modélisation de I’hydrologie glaciaire . . . . . . .. . . ... .. ... .. ... 49
4.1.1 L’hydrologie glaciaire, une modélisation a deux facettes . . . .. ... .. 49
412 EBtatdelart . . . . .. .. ... 50

4.2 Un modeéle hydrologique basé sur I'équation de diffusion . . . . . ... ... ... o6
4.2.1 Développement de I’équation de diffusion pour une nappe captive . . . . . 57
4.2.2 Introduction des équations d’état . . . . . . ... ..o 60
4.2.3 Passage a un probléme plan a deux dimensions . . . . . . ... ... ... 62

4.3 Implémentation de I’équation de diffusion dans Elmer . . . . . . . . . . ... ... 63
4.3.1 Formulation variationelle . . . . .. . ... . ..o 0L 63
4.3.2 Vérification d'un état stationnaire . . . . . .. ... 64
4.3.3 Importance de la durée des pasde temps . . . . . . . ... ... 66
4.3.4 Conservation du volume . . . . . .. ..o 68

4.4 Application de I’équation de diffusion & un systéme de drainage a deux composantes 69
4.4.1 Construction bicouche du modéle . . . . . . .. ... ... 70
4.4.2 Deux systémes de drainage interconnectés . . . . . . ... 70
4.4.3 'Transfert d’eau entre les deux systémes . . . . . . . .. ... ... .. 72
4.4.4 Conservation du volume pour le systéme couplé . . . . . .. .. .. .. .. 76

4.5 Conclusion sur la structure du modéle . . . . . . . ... .00 76
5 Application a4 un cas 2D 79
5.1 Présentation de 'expérience . . . . . . . . ..o 79
5.1.1 Cadre général de 'expérience . . . . . . . . .. . .. ... 79
5.1.2 Géométrie du probléme . . . . . ... 82
5.1.3 Déroulement du jokulhlaup et forcage imposé au modéle . . . . . . . . .. 82

5.2 Parameétres du modele spécifiques a 'expérience . . . . . . . . . . . ... .. ... 85
5.2.1 Conditions aux limites . . . . . . . . . ... ..o 85
5.2.2  Procédure d’initialisation et gestion des pas de temps . . . . . . . . . . .. 87

5.2.3 Sensibilité aux paramétres hydrologiques . . . . . . . .. .. ... ... 88



xi

53 Reésultats . . . . . e 96
5.3.1 Vérification des parameétres hydrologiques . . . . . . . . .. .. ... ... 96

5.3.2 Modélisation de la dynamique post-jokulhlaup . . . . . . ... .. .. .. 97

5.3.3  Sensibilité du modeéle en régime transitoire . . . . . . ..o 102

5.4 Conclusion sur les résultats obtenus . . . . . . . ... ... Lo 104
Conclusion 107
Annexes 109
A Présentation de la méthode des éléments finis 109
A.1 La formulation faible d’'un probléeme . . . . . . . . . ... ... L. 109
A.2 Lesfonctionsdebase . . . . . . . . ... 111

B Développement de I’équation d’état d’un solide poreux 115

C Principe de la méthode de pénalisation 121



xii

Notations

Les vecteurs sont en caractéres gras

Les tenseurs sont en capitales et en caractéres gras
paramétre de la loi de Glen [Pa™" a™!]

coefficient de glissement sans cavitation [m Pa=™ a~!|
bilan de masse de surface [m glace a~!]

valeur maximale de 7,/N dans la loi de frottement
épaisseur de la couche de sédiment [m)]
accélération de la gravité [m a=2]

charge hydraulique [m]

conductivité hydraulique [m a=!]

perméabilité intrinséque du solide [m?]

chaleur latente de fusion de la glace [J kg™!]
exposant de la loi de frottement

pression effective [Pa]

exposant de Glen

vecteur normal au socle orienté vers le haut
pression isotrope [Pal

pression hydrostatique de glace [Pa]

pression de l'eau [Pa)

débit par unité de surface [m a=!]

flux géothermicque [W m™2|

débit du au frottement du glacier sur son socle [m a=!]
débit du au flux géothermique [m a~!]

débit de recharge de I'aquifére [m a1

débit entre les deux systémes de drainage [m a~!]
débit par unité de volume [a~}]

CTO0OQORRVFFTT I I FTRTCC QTN
[y} [ ~

S coefficient d’emmagasinement de la nappe

S coefficient d’emmagasinement spécifique [m~?]
T transmitivité de 'aquifére [m? a=1!]

U  vitesse de filtration du fluide par rapport au solide [m a™!]
U, vitesse de filtration du solide [m a™!]

U, vitesse de filtration du fluide [m a=!]

U vitesse de la glace [m a~!]

u,  vitesse de glissement a la base du glacier [m a™!]
u¥  vitesse réelle du solide [m a™!]

u¥  vitesse réelle du fluide [m a™!]

z coordonnée verticale [m]|

2p altitude du socle [m|

2t altitude de la surface |m]|



xiii

compressibilité du sédiment [Pa=?|
compressibilité du fluide [Pa™!]

compressibilité des grains solides [Pa™?|
tenseur des vitesses de déformation

deuxiéme invariant des vitesses de déformation
viscosité de la glace [Pa a]

viscosité dynamique du fluide [Pa a

masse volumique de la glace kg m™

3
|
masse volumique du solide [kg m
masse volumique du fluide [kg m~3]
tenseur des contraintes [Pa]

tenseur des contrainte déviatoires [Pa)
contrainte basale moyenne [Pal

porosité






Introduction

LCévolution climatique actuelle est source de questionnement quant a la modification de la
géométrie des glaciers de notre planéte. Ainsi, la demande de la part des décideurs est de plus en
plus forte pour connaitre le devenir de cette eau actuellement stockée sous forme de glace. Cette
question se pose pour les grandes calottes polaires que sont Antarctique et le Groénland et qui
pourraient contribuer de maniére significative & une augmentation du niveau des mers (e.g. Alley
et al., 2005). Mais aussi & plus petite échelle, lorsque Ton se soucie des transformations subies
par les glaciers de type alpin dont la régression peut perturber les ressources en eau qui leur sont
afférentes, voire accroitre les risques dorigine glaciaire et méme agir, a leur échelle, sur le niveau
des mers.

La compréhension des mécanismes qui sont & Tceuvre dans le fonctionnement des glaciers
est donc nécessaire pour permettre de prévoir leur évolution et les risques potentiels qu’ils re-
présentent. La dynamique des glaciers est observable par tous, mais la prédiction de leur com-
portement & plus ou moins long terme nécessite de mettre en place des modéles numériques
complexes qui doivent prendre en compte les différents phénomeénes physiques qui entrent en
jeu dans cette dynamique. C’est pourquoi, bien que T'on dispose dobservations glaciologiques a
partir du XVIII® siécle, il faudra attendre la deuxiéme moitié du vingtiéme siécle pour que des
modeéles numériques permettant la prédiction voient le jour (Mahaffy, 1976; Jenssen, 1977; Oer-
lemans, 1982). Ces modelse s’avérent plus adaptés a la modélisation des calottes polaires dont
les dimensions particuliéres permettent de faire des approximations qui simplifient grandement
les calculs (Hutter, 1983; Morland, 1984). Ces modéles se basent sur les lois de déformation de
la glace qui ont été formalisées a partir dexpériences de laboratoire (Glen, 1955). Toutefois, il
leur manque le formalisme nécessaire a la prise en compte des processus basaux qui régissent le
glissement des glaciers sur leur socle.

Depuis, Témergence de nouveaux modeéles a permis de combler ces lacunes en reproduisant les
vitesses de glissement a la base des glaciers par lintermédiaire de différentes lois de frottement
(Weertman, 1957b, 1966; Tken, 1981; Schoof, 2005; Gagliardini et al., 2007). Le développement
de ces lois est resté plus théorique que celui a Torigine de la loi de déformation de la glace.
En effet, les faibles taux de déformation mis en jeu a la base des glaciers ainsi que le respect
des rapports daspect rend complexe la mise en place dexpériences de laboratoire (Budd et al.,
1979). Les observations in-situ pourraient remédier & ces problémes expérimentaux mais lacces
a la base des glaciers est au moins aussi compliqué que la mise en place de ces expériences.

En parallele, Taugmentation des capacités de calcul informatique permet dorénavant de traiter
des équations plus complexes et donc de s’affranchir de certaines approximations. Ces nouvelles
possibilités permettent de résoudre les équations de la dynamique de maniére exacte et non plus



xXvi

en considérant que la glace que l'on modélise a un rapport daspect comparable a celui dune plaque
de verglas. Ces nouvelles méthodes de résolution permettent de traiter des problémes a plus petite
échelle et daborder de nouveaux sujets tels que la datation des carottes ou la dynamique des
glaciers de plus petite taille (glaciers émissaires, glaciers de type alpin). Lamélioration de la
précision des modeles demande aussi une meilleure résolution des données dentrée, lesquelles
contraignent par la suite Tévolution des modéles.

Une observation plus précise des appareils glaciaires devient alors indissociable de la modé-
lisation. Lacquisition des données nécessaires a la mise en place des simulations numériques est
rendue possible par les évolutions technologiques permettant dobtenir le degré de précision sou-
haité (méme si ce n’est toujours pas plus facile). En effet, la mise en place de simulations a petite
échelle sur des processus de plus en plus complexes demande des niveaux de détails de plus en
plus fins, que ce soit en terme de précision ot de résolution. Des problémes se posent alors lorsque
Ton cherche & connaitre précisément la topographie mais aussi la nature du socle rocheux présent
sous quelques centaines de meétres de glace. En surface, les observations terrestres aéroportées et
satellitaires permettent de recueillir un volume de données plus important qui sert, entre autre,
a valider les résultats de modélisation.

Lexpérimentation et la théorie ont permis de formaliser a la fois la loi de déformation du
matériau glace et les lois de frottement & la base des glaciers. Ces lois ont ensuite été confirmées
par les observations réalisées. En particulier pour les lois de frottement, le lien entre hydrologie
sous-glaciaire et glissement basal a été clairement mis en évidence (Iken et Truffer, 1997; Mair
et al., 2001; Bartholomaus et al., 2008; Magnisson et al., 2010). Aujourdhui, les glaciologues
disposent dune loi de déformation de la glace et de lois de frottement capables de lier les pressions
deau sous-glaciaire aux vitesses de glissement. Dans la chaine de traitement, il manque alors des
modeéles dhydrologie sous-glaciaire qui soient spécifiquement adaptés a ce probléme. Cette lacune
n’est pas comblée par les modéles dhydrologie glaciaire existant qui sont peu nombreux et non
adaptés a notre problématique. Ces modéles ayant été développés pour calculer des débits au
front des glaciers, ils ne sont en effet pas adaptés a la modélisation du lien entre pression deau
et vitesses basales (Sharp et al., 1993; Richards et al., 1996; Arnold et al., 1998).

Le but de ce travail est donc de permettre lutilisation de lois de frottement précédemment
développées en mettant au point un modeéle Thydrologie capable de calculer la pression deau a
la base dun glacier. La particularité de ce travail réside dans le fait que la variable dintérét du
modéle hydrologique est ici la pression deau sous glaciaire et non le volume deau évacué comme
c’est généralement le cas. On peut alors se focaliser sur le systéme de drainage sous-glaciaire
laissant de coté les autres éléments du systéme, ce qui permet alors de traiter cet unique systéme
de maniére plus rigoureuse.

En guise dintroduction aux processus glaciaires, le Chapitre 1 de ce manuscrit s’attache a
présenter les grands mécanismes qui sont & lorigine de la formation mais aussi de Tévolution
des glaciers. On abordera rapidement dans ce chapitre les notions clés de la dynamique glaciaire
dont certaines seront développées plus en détail par la suite. Le Chapitre 2 donne un apercu
des différentes composantes qui entrent en jeu dans la dynamique glaciaire avant de s’intéresser
plus en détail & la composante basale du déplacement ainsi qu’aux particularités des systémes
de drainage sous-glaciaire.

Ensuite, les différents objectifs de la modélisation glaciologique ainsi que les principaux types
de modeles découlement seront présentés dans le Chapitre 3. Nous profiterons de ce chapitre pour
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introduire le modeéle d'écoulement qui a été utilisé au cours de ce travail. Le Chapitre 4 constitue
le coeur de ce travail et présente tout dabord Tétat de Tart sur la modélisation de Thydrologie
sous-glaciaire avant de décrire le modéle dhydrologie qui a été développé durant cette thése.

Enfin le Chapitre 5 conclut ce travail par une étude de sensibilité du modéle ainsi que son
application a un cas naturel.






Chapitre 1

Fonctionnement des glaciers

Lliboutry (1964) définit les glaciers comme des «masses de glace naturelles provenant de la
neige, permanentes a 1’échelle humaine» . Cette définition indique bien que la neige est le point de
départ pour la formation des glaciers mais ne parle pas de leur diversité. Les conditions spécifiques
a chaque environnement telles que la température ou la hauteur de neige accumulée durant 'hiver
jouent un role important sur la formation des glaciers. La rigueur du climat, directement lié a
la latitude et & l'altitude permet donc le développement glaciaire. Sous les latitudes tempérées,
les glaciers se formeront en haute montagne comme dans les Alpes. Dans les zones de latitudes
élevées, un climat plus rude permet aux glaciers de coloniser les basses vallées o1 leur croissance
entraine la formation de calottes glaciaires de tailles plus ou moins imposantes comme en Islande
ou au Svalbard. Pour les trés hautes latitudes, le climat est tel que les conditions de maintien
de la glace sont partout réunies ce qui entraine le développement de glaciers sur I'essentiel des
terres émergées. Le maintien de ces conditions durant de longues périodes permet alors de former
de gigantesques calottes polaires comme ’Antarctique et le Groenland. Ces différentes formes
glaciaires sont présenté sur la Figure 1.1.

Ce chapitre donne un premier apercu des mécanismes qui sont mis en jeu pour la genése et
I’évolution des glaciers. On traitera tout d’abord du bilan de masse qui controle la croissance
ou le déclin des glaciers avant d’aborder la dynamique glaciaire qui donne aux glaciers la forme
qu’on leur connait. Les différents mécanismes & I'ceuvre seront traités ici de maniére succincte et
de plus amples informations seront données dans les chapitres suivants.

1.1 De la neige a I’eau, le bilan de masse du glacier.

La croissance, ou le déclin, d’un glacier est la conséquence de deux mécanismes. L’accumula-
tion de neige d'une part et son ablation d’autre part. La différence entre ces deux termes constitue
le bilan de masse du glacier, lequel permet de savoir si le glacier est dans une phase de croissance
(bilan global positif) ou dans une phase de récession (bilan global négatif).
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Fia. 1.1: Localisation de différentes formes de glaciers a la surface de la terre. Les petites calottes glaciaires
(rectangles bleus, exemple du Vatnajokull (a)), les glacier de montagne (parallélogrammes noirs, exemple
de la mer de glace (b)) et les calottes polaires (ellipses rouges, exemple de I’Antarctique (c)). La barre
blanche dans (a) représente 10 km. (Photos B. Jourdain)
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F1G. 1.2: Schéma présentant 1’évolution de la densification de la neige (& gauche, issue de Hondoh, 2009).
Tlustration des différents stades de densification de la neige (en haut a droite) jusqu’a la glace (en bas a
droite) en passant par le névé (ou firn, au milieu a droite). Images de PANENA pour la neige et le névé
et de V. Lipenkov pour la glace.

1.1.1 L’accumulation, source de masse du glacier

L’accumulation & la surface des glaciers est principalement due aux précipitations solides de
neige. Toutefois on peut citer quelques autres phénomeénes qui entrent en jeu dans le bilan de
masse global du glacier. Ainsi, les parois abruptes qui surplombent les glaciers de type alpin se
chargent aussi de neige durant I’hiver laquelle, plus tard, est purgée sous forme d’avalanches et
s’accumule sur le glacier. Le vent peut aussi avoir un effet en redistribuant la neige.

Une fois déposée sur la surface du glacier, la neige commence un lent processus de densification
qui, a terme, formera la glace dont est composée la majeure partie du glacier. Cette densification
présentée sur la Figure 1.2 peut étre scindée en deux étapes principales :

(i) Trois différents processus permettent la transformation de la neige en névé. Dans les pre-
miéres couches de surface, le processus commun a tous les manteaux neigeux est le tasse-
ment de la neige sous l'effet de son propre poids. Deux processus se démarquent ensuite
suivant la température du site. Dans un environnement dont la température est inférieure
au point de fusion, des transferts d’eau sous forme de vapeur vont s’établir en fonction
du gradient de température vertical. Si la température passe au dessus du point de fusion,
alors, des processus de fusion et regel de la neige vont s’ajouter au transfert de vapeur d’eau.
La tendance de ces deux processus a réduire le niveau d’énergie libre du systéme entraine
la formation des grains de neige ronds qui forment le névé. Ce processus de métamorphose
dure quelques mois au maximum.

(7i) Le névé continue alors a se tasser sous 'effet de son propre poids. On considére que la glace
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est formée a partir du moment ou les bulles d’air présentes dans le névé se referment et ne
sont plus reliées a 'atmosphére extérieure. Ce deuxiéme processus pour passer du névé a la
glace est beaucoup plus long et fortement dépendant des hauteurs de neige accumulées et
de la température du site. Ainsi la transformation du névé en glace prend quelques années
pour les glaciers tempérés de montagne mais elle peut par contre durer plusieurs centaines
d’années au centre des calottes polaires pour lesquelles les températures sont trés basses et
les taux d’accumulation trés faibles.

1.1.2 L’ablation, un frein au développement glaciaire

Les processus d’ablation jouent un réle important sur le bilan de masse du glacier en 6tant
tout ou partie de la neige accumulée ainsi qu’'un certain volume de glace dans la zone d’ablation.
L’ablation peut prendre plusieurs formes dont la plus connue est la fonte qui intervient quand la
quantité d’énergie recue par le glacier est plus importante que celle qu’il émet. Cet exceés d’énergie
va commencer par réchauffer la surface de la neige (ou de la glace) jusqu’a une température de
0°C puis va entrainer la fonte. L’eau ainsi formée peut percoler et regeler dans le manteau neigeux
en zone d’accumulation ou alors, étre drainée a la surface du glacier puis vers son socle en zone
d’ablation comme on le verra plus en détail dans la Section 2.3. Ce processus de fonte est aussi
présent & la base du glacier ou le flux géothermique, I’énergie libérée par le frottement du glacier
sur son socle ou encore la fonte due au contact avec I’eau de mer, peuvent avoir une influence
non négligeable.

L’ablation peut aussi survenir sous forme de sublimation. La neige (ou la glace) passe alors
directement de I’état solide a 1’état de vapeur d’eau. Cette transformation survient principalement
lorsque 'air est sec (Sicart, 2002, p36). De plus ce changement d’état est trés gourmand en énergie
(8 fois plus que pour la fonte, Paterson, 1994, p58) et entraine donc des pertes de masses moins
importantes a apport d’énergie égal.

Le vélage d’icebergs enfin peut avoir un réle important dans le bilan de masse d'un glacier.
En effet les glaciers dont le front se situe dans la mer ou dans un lac évacuent un volume de
glace important sous forme d’icebergs. Ce processus est particuliérement actif pour la calotte
Antarctique ol régnent des températures extrémement basses qui n’entrainent que trés peu de
fonte ce qui fait du vélage d’icebergs le principal processus d’ablation pour cette calotte.

1.1.3 Le bilan de masse, indicateur de la “santé” glaciaire

Le bilan de masse est calculé comme la différence entre le terme d’accumulation d’une part
et le terme d’ablation d’autre part. Lors du processus de densification un gradient de densité
trés important s'établit entre la neige fraiche (en moyenne 200 kg m~3) et la glace (environ
900 kg m~—3). Ces épaisseurs de neige et de glace sont généralement converties en métres d’eau
équivalents |m w.e.] pour permettre le calcul du bilan de masse & partir des hauteurs de neige
précipitées et des hauteurs de neige et/ou de glace qui ont fondu durant I'année.

L’observation de I’évolution du bilan de masse au cours d’une année permet de mettre en
évidence ses différentes composantes comme présentées sur la Figure 1.3.

Le calcul du bilan de masse global sur un glacier permet donc de savoir si il a gagné ou
perdu de la masse au cours de ’année hydrologique écoulée. L’utilisation de I’année hydrologique
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FiG. 1.3: Définition des principaux termes du bilan de masse et leur évolution au cours du temps. Dans
les Alpes, 'année hydrologique s’étend généralement du 1¢ octobre au 31 septembre. Figure adaptée
d’apres Paterson (1994)

plutdt que I'année civile est due a la saisonnalité du bilan de masse. En effet la Figure 1.3
montre que la majorité de 'accumulation se fait durant I’hiver alors que la période d’ablation
a lieu en été. Le calage sur 'année hydrologique permet alors d’obtenir des bilans de masses
significatifs et comparables d’une année sur I'autre a la fin de la saison d’ablation (31 septembre
dans I’hémisphére Nord). La date de début de I’année hydrologique n’est donc qu’une indication
et pour coller au plus prés au bilan de masse réel du glacier, il faudrait effectuer les mesures
d’ablation juste avant la premiére chute de neige de 'automne et dés que la fonte & la surface du
glacier devient nulle. De méme pour obtenir un bilan hivernal fiable, les mesures d’accumulation
devraient étres effectuées aprés la derniére chute de neige de I’hiver mais avant que le manteau
neigeux ne commence a fondre. Toutefois, ces conditions ne sont que trés rarement observées
et la partie amont du glacier est généralement encore dans une phase d’accumulation a la fin
du printemps alors que la zone aval subit déja une ablation. Le méme phénoméne se produit
au début de 'automne ot 'on observe déja une accumulation a I'amont du glacier alors que la
partie aval continue & fondre.

Le bilan de masse permet de définir deux zones sur le glacier, la zone d’accumulation d’une
part pour laquelle le bilan est positif sur 'année et la zone d’ablation qui présente elle un bilan
négatif. Ces deux zones sont délimitées par la ligne d’équilibre. Cette ligne fictive correspond &
la limite entre neige et glace qui est observable a la fin de 'année hydrologique. En effet, dans
la zone d’accumulation, une partie de la neige précipitée durant ’hiver subsiste ce qui indique
bien un bilan positif. A 'aval de la ligne d’équilibre par contre, la totalité de la neige de I'hiver
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F1aG. 1.4: Série de bilans de masse spécifiques annuels moyens (a) et bilan de masse cumulé (b) du glacier
d’Argentiére. Les bilans sont exprimés en métres d’eau équivalent. La référence pour le bilan cumulé est
une mesure photogrammétrique de 1905 (d’autres mesures photogrammeétriques sont indiquées par des
cercles). Données du service d’observation GLACIOCLIM (Vincent et al., 2009).

ainsi qu'une partie de la glace plus ancienne a fondu indiquant ainsi un bilan de masse négatif
sur 'année.

Finalement, I'intégration de ce terme de bilan sur toute la surface du glacier permettra de
définir si la masse du glacier a augmenté ou diminué au cours de I'année hydrologique écoulée.
On divise alors généralement ces bilans de masses globaux par la surface du glacier pour obtenir
des bilans de masses spécifiques qui correspondent a la hauteur de la “lame d’eau” moyenne qui a
été accumulée ou fondue durant I"'année écoulée sur I’ensemble de la surface du glacier. La mesure
de ces bilans de masse durant de longues séries temporelles permet d’avoir une vue d’ensemble
de I’évolution de la masse d'un glacier comme présentée sur la Figure 1.4.

Ces séries de bilans de masse sont fortement liées aux paramétres climatiques et en particulier
a la température et aux précipitations. Ce lien fort permet par exemple de reconstruire, & partir
de données météorologiques, les bilans de masse passés des glaciers (Vincent, 2002).

1.2 Des glaciers sculptés par la dynamique de la glace

Le bilan de masse explique ainsi la formation des glaciers par I'accumulation de neige et sa
transformation en glace lors du processus de densification. Ces deux processus ne permettent
pas, par contre, d’expliquer les différentes formes glaciaires qui sont observées a la surface du
globe. Ainsi, si la glace une fois formée restait immobile, on observerait des volumes de glace
importants au dessus de la ligne d’équilibre et des champs de neige éphémeéres en dessous. La
dynamique de la glace joue donc un role important en la redistribuant de la zone d’accumulation
vers la zone d’ablation ce qui donne aux glaciers la forme sous laquelle on les observe.
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Fi1a. 1.5: Evolution de la forme d’un glacier vers une forme de glacier de montagne (a) ou vers une forme
de calotte (b) en fonction de l'altitude de la ligne d’équilibre (en rouge sur la figure). Les échelles de
temps ne sont pas respectées. La formation d’une calotte de glace demande beaucoup plus de temps que
celle d’un glacier en raison de son volume plus important et des accumulations faibles auxquelles elle est
soumise.

1.2.1 Calotte ou glacier de montagne, une interaction dynamique-climat

La Figure 1.1 montre une grande disparité de forme et de taille entre les glaciers de montagne
encaissés dans leurs vallées et les calottes glaciaires qui s’étendent sur de grandes surfaces et avec
des pentes trés faibles. Ces différences géométriques s’expliquent en grande partie par I’association
de la topographie qui contréle ’écoulement de la glace et I'altitude de la ligne d’équilibre. La
Figure 1.5 présente de maniére schématique et simplifiée comment se mettent en place les glaciers
de montagne et les calottes polaires en fonction de I'altitude de la ligne d’équilibre.

Ainsi, sous les latitudes tempérées voire tropicales, la ligne d’équilibre se situe & une altitude
assez élevée. La neige accumulée dans la partie haute du glacier va donc se densifier puis se
transformer en glace qui, en se déplagant vers 'aval sous l'effet de son propre poids, va passer
en dessous de la ligne d’équilibre et commencer & fondre. Aux plus hautes latitudes, la ligne
d’équilibre se situe beaucoup plus bas en vallée, voir en dessous du niveau de la mer pour
les grandes calottes ot 'on n’observe quasiment pas de fonte. La neige et la glace vont donc
s’accumuler sur toute la surface mise & leur disposition et former les calottes polaires.
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F1G. 1.6: Schéma d’un glacier de vallée & 'automne (la ligne d’équilibre correspond alors a la ligne de
neige).

1.2.2 L’existence mouvementée de la glace

On va s’intéresser dans cette partie a la morphologie des glaciers. On ne s’attardera pas sur
les calottes de glace qui sont formées d'une grande étendue de glace avec une pente trés faible au
centre et qui reprennent sur leur bords les caractéristiques principales des glaciers de montagne.

La Figure 1.6 montre les caractéristiques principales d'un glacier de montagne. A ’amont, la
zone d’accumulation forme une zone relativement plane qui est recouverte de neige en perma-
nence. On observe généralement en haut de la zone d’accumulation une crevasse trés profonde,
la rimaye. Cette crevasse se forme entre une partie du glacier qui est solidaire de son socle (par-
tie amont généralement appuyée aux parois du cirque glaciaire) et la partie aval qui glisse sur
son socle. D’autres crevasses, de différents types, sont présentes sur toute la surface du glacier.
Ces crevasses sont les témoins de fortes contraintes dans la glace qui entrainent sa rupture. En
bordure de vallée se forment des crevasses latérales (ou obliques) dues au frottement du glacier
contre les parois rocheuses. Transversalement & la direction principale d’écoulement, ce sont les
augmentations de la pente du socle qui entrainent 'ouverture de crevasses. On peut enfin trou-
ver des crevasses orientées parallelement & la direction principale de 1’écoulement lorsque 1'on
se rapproche du front du glacier. Ces derniéres se forment a la faveur d’un étalement du glacier
qui dans les zones de pentes moindres et lorsqu’il n’est plus confiné dans sa vallée a tendance
a s’étaler latéralement entrainant Papparition de nouvelles contraintes (lobes de piémont). Nous
parlerons plus en détail des phénomeénes de déformation qui sont a l'origine de la formation de
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ces crevasses dans la Section 2.1.

En se déplacant vers l'aval du glacier, on passe en dessous de la ligne d’équilibre pour se
retrouver dans la zone d’ablation. Dans cette zone, la totalité de la neige et une partie de la
glace fondent durant 1’été. L’eau ainsi mobilisée est drainée & la surface du glacier par un réseau
de bédiéres similaire & un réseau hydrologique terrestre. Cette eau peut ensuite s’enfoncer a
I'intérieur du glacier par l'intermédiaire de moulins ou de crevasses qui vont ’amener jusqu’au
socle du glacier ou elle est prise en charge par un systéme de drainage sous-glaciaire avant de
ressortir & ’air libre au front du glacier. Nous présenterons dans la Section 2.3.1 les différentes
sources d’eau du glacier. Le systéme de drainage quant & lui, formé des composantes supra, intra
et sous-glaciaire sera présenté dans la Section 2.3.2 en mettant plus 'accent sur la composante
sous-glaciaire.






Chapitre 2

L’hydrologie sous glaciaire, un acteur
de la dynamique glaciaire

2.1 Les différentes composantes de la dynamique glaciaire

L’écoulement des glaciers est un phénoméne facilement observable. De nombreux indices
en surface, (crevasses, moraines) mais aussi sur des zones précédemment englacées (linéations,
roches moutonnées) permettent de se faire une idée assez précise du mouvement des glaciers dans
leurs vallées. Ces évidences font déja apparaitre les différentes composantes de 1’écoulement. La
présence de crevasses met en évidence la déformation de la glace alors que les roches moutonnées,
lissées par le glacier, mettent en évidence le glissement basal. A ces deux processus on peut ajouter
une troisiéme composante due & la déformation d’une éventuelle couche de sédiments a la base
du glacier. Ces trois composantes mettent en jeu des processus physiques complexes qui font
I'objet de tout un pan de la glaciologie. Ainsi, I’'observation séculaire de 'avancée ou du recul des
fronts glaciaires trouve peu a peu son explication dans la compréhension des trois composantes
de I’écoulement des glaciers par les scientifiques.

2.1.1 La déformation de la glace

Soumise a la gravité, la glace s’écoule sous l'effet de son propre poids. Ces déformations
sont mises en évidence en laboratoire sur des échantillons de tailles modestes soumis a des
contraintes plus importantes que celles qui sont observées dans la nature. Ces expériences ont
permis de définir la loi de comportement de la glace qui permet de lier ses vitesses de déformation
aux contraintes qu’elle subit. Tracés sur un diagramme contrainte-déformation (Figure 2.1) les
résultats de ces expériences montrent pour la glace un comportement visco-plastique.

La glace est donc un matériau intermédiaire entre les matériaux plastiques parfaits pour les-
quels le taux de déformation devient infini & partir d’un seuil de contrainte 79 donné et les fluides
Newtoniens dont la déformation augmente linéairement avec I'augmentation de la contrainte.

Le comportement visco-plastique de la glace a été formalisé par Glen (1955) qui a défini la loi
de comportement de la glace & partir d’essais de cisaillement. Cette loi établit une relation entre
la vitesse de déformation par cisaillement €, et la contrainte de cisaillement 7, correspondante
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Fra. 2.1: Tlustration des lois de comportement pour des matériaux idéaux (plastique parfait et fluide
Newtonien) et pour la glace. La loi de comportement de la glace répond a la loi de Glen (Equation 2.1).
To est le seuil de plasticité & partir duquel le matériau plastique parfait se déforme.

par l'intermédiaire de coefficients obtenus expérimentalements :

€y = AT, (2.1)

Le coefficient A est un paramétre variant en fonction de nombreux facteurs tels que l'orien-
tation des cristaux, leur taille ou encore le contenu en impureté. Mais ces différentes variations
sont souvent négligeables devant celle que 1’on observe en fonction de la température. Cette dé-
pendance du parametre A a la température est décrite par une loi d’Arhenius mettant en jeu
I’énergie d’activation pour le fluage de la glace Q, la constante des gaz parfaits R, la température
T et un coefficient Ag indépendant de la température :

A = Apexp (7;—7?) . (2.2)

L’exposant n de la loi de Glen est une constante généralement prise égale & 3 bien que sa
valeur semble varier entre 1.5 et 4.2 suivant la profondeur a laquelle se trouve la glace dans le
glacier (Marshall et al., 2002). La loi de comportement ainsi définie par 'équation (2.1) a éte
déduite a partir d’essais uniaxiaux effectués en laboratoire. Cette loi doit donc étre généralisée
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avant que 'on puisse ’appliquer & un systéme glaciaire soumis a un régime de contraintes réaliste
(glacier ou calotte polaire). Cette généralisation demande de passer a une formulation tensorielle.

La loi de Glen sous sa forme tensorielle relie le tenseur des contraintes déviatoires T au tenseur
des vitesses de déformations € :

Tij = Al/néglfn)/néij . (2.3)

L’équation de Glen (2.3) s’écrit en fonction du tenseur des vitesses de déformation défini en
fonction des vitesses d’écoulement de la glace :

L Wig T Ju
€ij = ———, ol u;; = , (2.4)
2 83:]-
et de son deuxiéme invariant défini comme suit :
2 Eij€ij
2 = : (2.5)
2

La loi de Glen ainsi reformulée permet donc de calculer de maniére théorique les vitesses de
déformation de la glace en fonction des contraintes qui lui sont appliquées. Ce calcul se base
sur les équations de la dynamique ainsi que sur les propriétés rhéologiques de la glace. Ainsi, les
équations de la dynamique associées au fait que la glace est incompressible et posséde un nombre
de Reynolds treés faible permettent de mettre en place les équations de Stokes qui régissent son
écoulement. Ce systéme d’équation se compose d'une équation d’'incompressibilité :

divu =tre =0, (2.6)

et de I’équation de conservation du moment :
dive + p,g =0, (2.7)

o o = 7 — pI est la contrainte de Cauchy ( positive pour une traction) définie en fonction
de la pression isotrope p = —tro /3 (positive pour une compression), p; la densité de la glace
et g l'accélération de la pesanteur. La résolution des équations de Stokes associée a la loi de
comportement de Glen permet alors de calculer les vitesses de déformation de la glace et la
pression isotrope pour tout le glacier.

2.1.2 Le glissement basal

Contrairement a la déformation de la glace, le glissement basal est difficile & quantifier ex-
périmentalement. On sait qu’il ne peut se produire qu’en présence d’eau liquide a la base du
glacier. En effet, si la glace est en dessous de son point de fusion (de 0°C & la pression atmo-
sphérique & —1.6°C sous 2000 m de glace) la glace est soudée au socle rocheux et ne pourra donc
pas glisser (Holdsworth et Bull, 1970). Cette différenciation entre un glacier “glissant” ou “collé¢”
& son socle est donc assez facile a faire. Il est par contre beaucoup plus complexe, lorsque le
glissement existe, de quantifier les vitesses correspondantes. En effet, I'élaboration d’expériences
de laboratoire permettant de reproduire le glissement basal tout en étant compatibles avec la
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réalité est assez complexe. On se fie donc aux quelques expériences existantes comme celle de
Budd et al. (1979) et a des mesures de terrain en nombre limité du fait de la complexité de
I’accés a la base des glaciers.

Les vitesses de glissement obtenues sur le terrain proviennent d’observations directes ou
indirectes. Des diverses mesures directes, les plus faciles a effectuer sont celles qui consiste a
placer un dispositif de mesure dans un tunnel directement creusé a la base du glacier. Ces
mesures ne demandent qu'un équipement léger et donnent directement les vitesses de glissement
mais le creusement d’un tunnel qui débouche a la base du glacier est une opération complexe
qui n’a été effectué que sur de rares glaciers. On peut citer pour exemple les glaciers Blue
(Kamb et LaChapelle, 1964), d’Argentiére (Boulton et Vivian, 1973) et ceux mentionnés dans
le Tableau 2.1. Un deuxiéeme type de mesures directes de glissement peut étre réalisé a partir de
trous de forage. L’opération consiste a introduire dans le sédiment une ancre relié a une bobine

de fil maintenue dans la glace qui en se déroulant mesure le glissement du glacier (Figure 2.2).
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Fi1G. 2.2: Dispositif de mesure de la vitesse de glissement basale. L’ancre (Anchor) est fixée dans le lit
rocheux alors que la bobine (Drag Spool) est solidaire du trou foré dans la glace et mesure ’allongement
du fil. Figure issue de Fischer et Clarke (2001)

Le glissement basal peut aussi se mesurer de maniére indirecte. Ainsi le suivi de la position
de trous de forages en surface mais aussi des variations de leur inclinaison permet de déterminer
la vitesse de glissement d'un glacier en retranchant la déformation de la glace & la distance
totale parcourue. Une expérience de ce type a été menée par Hess qui a suivi un forage réalisé
sur 'Hintereisferner durant une trentaine d’années (Figure 2.3). Sur ce glacier, et durant cette
période, on observe un déplacement total de 940 m pour 840 m de glissement.

La derniére méthode pour quantifier le mouvement se développe avec la montée en puissance
de I'imagerie satellitaire qui, grace aux techniques d’interférométrie radar (InSAR), permet de cal-
culer des champs de vitesse de surface sur de grandes étendues. Ces champs de vitesse permettent
d’observer des variations temporelles de vitesse qui peuvent étre assimilées a des variations de
vitesse de glissement si 'on suppose que la dynamique de la déformation de la glace varie peu, ce
qui se vérifie bien tant que les deux dates d’acquisition ne sont pas trop éloignées dans le temps.
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FiG. 2.3: Evolution de la position de la tige de forage mise en place par Hess sur I’'Hintereisferner entre
1904 et 1934. Figure d’aprés Koechlin in (Lliboutry, 1964, p621)

Toutes ces mesures montrent une grande variabilité des vitesses de glissement entre différents
glaciers. Les valeurs du rapport entre les vitesses de glissement et les vitesses en surface présentées
dans le Tableau 2.1 montrent bien cette variabilité entre les glaciers pour lesquels la vitesse de
glissement peut représenter de 3 a 90% des vitesses de surface.

En plus de cette variabilité importante entre les différents glaciers, on peut remarquer une va-
riabilité temporelle assez marquée sur certains glaciers (Blue, Athabasca). Enfin, certains glaciers
montrent aussi des variations de vitesses locales qui ne peuvent étre expliquées par la topographie
de leur socle et qui sont probablement dues & la présence de zones présentant des vitesses de
glissement plus importantes. On observe ce type de variation locale sur le glacier d’Arolla o une
bande de glace d’une vingtaine de meétre de large présente des vitesses beaucoup plus importantes
que celles de la glace environnante (voir Harbor et al. (1997); Hubbard et al. (1998)).

2.1.3 La déformation du sédiment sous-jacent

La déformation d’'une couche de sédiments a la base des glaciers comme composante non
négligeable de la dynamique glaciaire a été décrite dans le milieu des années 80. La découverte
de ce processus est liée a celle d’une couche de sédiments gorgée d’eau a la base d’'un fleuve de
glace en Antarctique (Alley et al., 1986; Blankenship et al., 1986, 1987). Avant la découverte
de cette couche de sédiments, on pensait que les glaciers reposaient sur des socles rigides et donc
que l'importance du sédiment était négligeable du point de vue de la dynamique glaciaire. La
découverte de ces sédiments remet en cause cette hypothése et introduit la possibilité qu'une
partie du mouvement du glacier provienne de la déformation des sédiments sous-jacents.

Clarke (1987) s’est intéressé aux caractéristiques des sédiments sous-glaciaires du glacier
Trapridge (Canada). Son étude montre que ces sédiments ont une granulométrie trés étendue
allant de particules d’argiles (quelques pm de diameétre) jusqu’aux blocs de roche (diamétre
supérieur & 25 c¢cm). En considérant le sédiment comme un mélange d’eau, de particules fines
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TAB. 2.1: Rapport entre vitesses basales et vitesses en surface. Données synthé-
tisées par Paterson (1994).

Glacier Epaisseur Ratio de Référence

en (m) vitesses
Aletsch 137 0.5 Gerrard et Perutz (1952)
Athabasca 322 0.75 Savage et Paterson (1963)
Athabasca 209 0.1 Savage et Paterson (1963)
Athabasca 265 0.67 Raymond (1971)
Athabasca 316 0.87 Raymond (1971)
Blue * 26 0.9 Kamb et LaChapelle (1964)
Blue * 65 0.88 Kamb et LaChapelle (1968)
Blue * 65 0.03 Kamb et LaChapelle (1968)
Blue 120 0.07 Engelhardt et al. (1978)
Osterdalsisen * 40 0.65 Theakstone (1967)
Salmon 495 0.45  Mathews (1959)
Tuyuksu 52 0.65 Vilesov (1961)
Variegated 356 0.53 Engelhardt et al. (1979)
Variegated ° 385 0.95  Kamb et al. (1985)
Vesl-Skautbreen ¢ 50 0.9 McCall (1952)

% mesure effectués dans des tunnels
b L
en période de crue

et de solides plus grossiers, Clarke (1987) décrit différentes propriétés de ces sédiments et en
particulier le fait que leur déformation est fortement liée au volume d’eau qu’ils contiennent.

La présence de sédiments & la base d'un glacier induit différentes formes de profils de vitesse
a Uinterface glace-socle suivant I’état du sédiment (Murray, 1997). En effet, comme montré par
Clarke (1987), porosités et contenus en eau du sédiment ont une forte influence sur sa capacité
a se déformer. De plus, le couplage entre la glace et le sédiment a aussi son importance comme
le montrent les cas suivants :

(i) Siil n’y a pas de couplage entre la glace et le sédiment, on revient au cas ou le glacier repose
sur un socle rigide (Figure 2.4(a))

(7i) Si le couplage glace-sédiment est parfait, le seul mouvement basal que 'on observe est di
a la déformation du sédiment (Figure 2.4(b))

(731) Si le couplage entre glace et sédiment est plus faible, on observe une vitesse basale due a
la fois & la déformation du sédiment et au glissement de la glace (Figure 2.4(c))

Les mécanismes entrainant cet écoulement par déformation des sédiments sont encore mal
connus. En effet, comme pour le glissement basal, 'accés difficile au socle des glaciers rend
complexe 1’échantillonnage et donc I'étude des sédiments sous glaciaires. De plus, I’hétérogénéité
de ces sédiments complique les essais de résistance couramment utilisés en mécanique des sols
pour caractériser un matériau.

Ces trois processus d’écoulement (déformation, glissement et déformation d'une couche de
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Fi1a. 2.4: Profils de vitesse idéalisés pour un glacier reposant sur une couche de sédiment. Les échelles

Murray (1997)

sédiments) demandent des traitements différents du point de vue de la modélisation. La déforma-
tion de la glace répond & des lois connues qui, méme si une incertitude demeure sur la valeur de
leurs parameétres, peuvent étres implémentées dans les modéles numériques. De plus la déforma-
tion de la glace ne dépend que de paramétres que 'on peut mesurer (topographie, température
de la glace) et qui sont donc faciles a introduire dans un modele. Le glissement basal est moins
évident & modéliser car il rend compte de phénoménes plus difficilement observables et quanti-
fiables. Le but des lois de frottement développées dans la Section 2.2 est de modéliser le glissement
basal des glaciers en prenant en compte la méconnaissance de ces parameétres. Contrairement a
la topographie de surface qui régit la déformation de la glace, la rugosité du socle qui controle
le glissement basal est difficilement mesurable. La ot la loi de déformation repose donc sur les
mesures de topographie, les lois de frottement devront se baser sur des parameétres statistiques
représentant au mieux la rugosité du socle. Enfin, la déformation des sédiments reste un proces-
sus peu abordé par les glaciologues et qui demanderait la mise en place de lois de déformation
spécifiques aux sédiments sous-glaciaires qui permettraient des avancées dans ce domaine.

2.2 Le développement des lois de frottement

L’importance quantitative du glissement basal sur la dynamique glaciaire a poussé les glacio-
logues & définir des lois de frottements qui permettent de reproduire le glissement basal. Ces lois
relient la vitesse de glissement basal u; a la contrainte tangentielle moyenne a la base du glacier
7. On présentera dans cette section un historique de I’évolution de ces lois de frottement pour
arriver a la loi que I'on utilisera dans la suite de ce travail.

2.2.1 Théorie de Weertman

Weertman (1957b) fut le premier a développer une théorie qui pourrait expliquer le glissement
basal. L’observation du lit rocheux des glaciers, surface irréguliére et rugueuse, ne laisse pas pré-
sager d'un glissement significatif. Pour expliquer les vitesses de glissement observées, Weertman
(1957b) propose une théorie basée sur deux mécanismes qui pourraient expliquer ce glissement,
un phénoméne de fusion regel d’'une part et d’adoucissement de la glace d’autre part. En vue
de simplifier le probléme, Weertman (1957b) pose les hypotheéses suivantes pour développer sa
théorie :
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() Le lit rocheux sur lequel repose le glacier est constitué d’un plan incliné sur lequel sont dispo-
sés a intervalles réguliers des obstacles de forme cubique comme présenté sur la Figure 2.5.

Fia. 2.5: Socle rocheux définit par Weertman pour développer sa théorie du glissement. Figure adaptée
de Weertman (1957b).

(7i) La glace en contact avec le socle est supposée propre et le substrat rocheux indéformable.

(731) La glace et la roche sont séparées en tous points par un film d’eau d’une épaisseur de
l'ordre de 1 pum qui permet au glacier de glisser parfaitement sur son socle 14 ou il n’est
pas bloqué par un obstacle.

(7v) La glace et le socle rocheux ne sont en aucun point séparés par autre chose que le film
d’eau.

A partir de ces hypothéses, Weertman (1957b) développe une théorie mettant en jeu deux
modes de glissement différents :

(i) Un processus de fusion-regel qui met en jeu la variation de la température de fusion de
I’'eau en fonction de la pression. Ce processus est observable dans le cas d’un glacier pour
lequel la glace est au point de fusion & sa base. Dans cette configuration, la présence de
protubérances sur le lit rocheux va entrainer la mise en place de différences de pression de
part et d’autre de l'obstacle. A I’'amont, la pression est plus importante, abaissant ainsi
la température du point de fusion de la glace qui peut alors fondre. L’eau ainsi mobilisée
se déplace vers ’aval oul la pression est moins importante. Ainsi, & I’aval du bombement
et sous l'effet de la pression moins importante, ’eau regéle en dégageant de la chaleur qui



2.2.

Le développement des lois de frottement 19

se transmet vers l'amont a travers la bosse (Figure 2.6(a)). Sur le diagramme de phase
de l'eau (Figure 2.6(b)) le changement d’état est représenté par une fleche a double sens
représentant un changement d’état isotherme.
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F1G. 2.6: Tllustration du mécanisme de fusion-regel (a) et du diagramme de phase de 1’eau (b). Dans le
schéma (a), la zone bleue correspond & la de fusion de la glace et la zone rouge ala zone de regel. Les
fleches indiquent le transfert de chaleur (fleche noire pleine) et le mouvement de ’eau (pointillés blancs).

La taille de I'obstacle va donc jouer un role important dans cette théorie. En effet, le flux
de chaleur ne pourra pas s’établir a travers un obstacle de trop grande taille et le glissement
sera donc réduit & une valeur négligeable pour des obstacles de grandes dimensions. Comme
nous allons le montrer, cette derniére affirmation se vérifie si 'on développe la théorie du
glissement par fusion-regel. Cette théorie est basée sur la différence de la température du
point de fusion de la glace observée entre 'amont et ’aval d’un des obstacles cubiques. Cette
différence de température est due a 1’établissement de contraintes autour des obstacles.
Etant donné l'espacement L’ des cubes chaque cube controle une surface L? du socle.
Avec 7, la valeur moyenne de la contrainte tangentielle, chaque cube subit alors une force
L2, C'est cette force qui engendre une contrainte de compression sur la face amont
de T'obstacle et une contrainte de traction symeétrique sur la face avale. Etant donné la
surface de 'obstacle, les contraintes sur chaque face prennent comme valeur TbL’2/2L2. La
différence de température du point de fusion AT s’écrit en fonction de la différence de
contraintes entre les faces aval et amont de obstacle :

2

le coefficient () est définit par la relation de Clapeyron comme :

TAV
C=——, (2.9)
L;
ou T et AV sont respectivement la température et la variation de volume durant le chan-
gement d’état et L; la chaleur latente de fusion de la glace.
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Si I'on considére uniquement la vitesse de glissement wp, due a ce processus, alors un
volume d’eau ubf,,L2 est produit sur la face amont d'un cube par unité de temps. Ce
volume d’eau est alors regelé sur la face aval du cube en libérant une quantité d’énergie
uberQpiLi ou p; est la densité de la glace. A partir de I'équation (2.8) et de la vitesse de
transfert de la chaleur a travers le socle K3 L ou K} est la conductivité thermique du socle,
on peut égaler le terme de production et le terme de transfert de chaleur :

uppr L pi Ly = Ky LAT, (2.10)

la recombinaison des équations (2.8) et (2.10) donne alors I'expression de la vitesse de
glissement :
C[KbTb L/2

_. 2.11
LipiL L? (2.11)

Upfr =

Cette derniére expression montre donc bien que la vitesse de glissement due au processus
de fusion regel diminue si la taille de 'obstacle augmente.

(7) Un phénomeéne “d’adoucissement” de la glace & mesure que l'on s’approche du socle. Ce

phénomeéne est lié a 'apparition de contraintes sur les irrégularités du socle. En prenant en
compte la géométrie définie par Weertman (1957b) présentée sur la Figure 2.5 'augmenta-
tion de contraintes a "amont d'un obstacle s’écrit : 7,L/?/2L?. A partir de cette excés de
contraintes, et de la loi de comportement de la glace définie par Glen (1955) (équation (2.1))
la déformation de la glace a proximité de I'obstacle est de la forme : A(7,L"2/2L%)". Le
rayon d’effet de cette déformation doit alors étre connu pour qu'une vitesse de glissement
soit calculée. Weertman (1957b) a utilisé pour cela des valeurs de contraintes mesurées sur
la fermeture d’un trou de forage par Nye (1953). Ces expériences montrent que le rayon
d’effet de l'obstacle est égal a sa taille. La vitesse de glissement up, due & l'adoucissement
de la glace s’écrit alors :

L12 n
Upg — .AL (Tbﬁ) . (212)

Cette expression montre que si le rapport L'/ L est gardé constant, alors une augmentation
de la taille des obstacles entrainera un glissement plus important du glacier.

Les vitesses de glissement calculées par les équations (2.11) et (2.12) ne prennent en compte

quun seul des deux phénomeénes supposé par Weertman. Pour combiner ces deux équations il
considére I’évolution des vitesses calculées en fonction de la taille des obstacles et tout en gardant
un rapport L'/L constant (Figure 2.7).

Weertman (1957b) considére alors un socle sur lequel les obstacles présentent une gamme

importante de tailles différentes. Dans cette configuration, si le glissement est controlé par des
obstacles situés & gauche de l'intersection des deux courbes de la Figure 2.7 la vitesse de glis-
sement sera contrdlée par le processus de fusion-regel car les vitesses qu’il engendre sont plus
importantes que celles dues au processus d’adoucissement. Ainsi les obstacles qui vont limiter le
glissement seront ceux qui ont la plus grande taille et qui se trouvent donc a l'intersection des
deux courbes. Par le méme raisonnement, on observe que si les obstacles controlant le glissement
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F1G. 2.7: Evolution des vitesses de glissement en fonction de la taille des obstacles O pour le phénoméne
de fusion-regel et 0 pour le phénomeéne d’adoucissement. Le ratio L’/ L est gardé constant. Figure issue
de Weertman (1957b)

sont a droite de l'intersection des deux courbes, le glissement est dii majoritairement au processus
d’adoucissement et donc les obstacles limitant le déplacement seront les plus petits, ce qui nous
raméne au point d’intersection lorsque 1’on cherche la taille des obstacles qui limitent le glisse-
ment. Weertman (1957b) égale donc les équations de glissements (2.11) et (2.12) pour obtenir la
dimension critique L. de 'obstacle au point d’intersection des deux courbes de la Figure 2.7 :

1/2 —n/2 1-n
C1 K L
iPi 2 L

cette taille critique est alors injectée dans I'une des deux équations décrivant le glissement (équa-
tions (2.11) ou (2.12)) pour obtenir la vitesse de glissement wu; a la base du glacier :

n+tl n
oacik, " () 2 ()"
wp = | 22 i = (2.14)
Lip; 2 L

Dans cette équation, L’ et L représentent la taille caractéristique des irrégularités du socle comme
définies sur la Figure 2.5, A et n sont respectivement le coefficient et I'exposant de la loi de Glen.
De plus, la glace est caractérisée par sa densité p;, sa chaleur latente de fusion L; et la constante C}
issue de la relation de Clapeyron. Le dernier paramétre K représente quant a lui la conductivité
thermique du socle rocheux.

L’observation des phénomeénes de fusion-regel et d’adoucissement de la glace par Kamb et La-
Chapelle (1964) confirment la théorie de Weertman. Par contre les valeurs de glissement calculées
a partir de I'équation (2.14) donnent des vitesses qui semblent trop faibles par rapport a celles
qui sont observées. De plus la géométrie du lit rocheux utilisée par Weertman pose probléme lors
de la confrontation a la réalité. Enfin, le poids important du ratio L'/L dans ’équation finale
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(exposant n + 1) rend ce terme trés significatif dans le calcul du glissement alors que sa réalité
physique est peu probable.

Pour pallier "approximation géomeétrique du lit rocheux, Nye (1969, 1970) et Kamb (1970)
utilisent le méme raisonnement que Weertman (1957b) mais en utilisant cette fois une caracté-
ristique du socle qui pourra étre mesurée, la rugosité. Pour mesurer cette valeur, ils considérent
une surface de socle rocheux prise telle qu’elle soit assez grande pour étre représentative du socle
dans son ensemble et assez petite pour que les vitesses de glissement sur toute la surface soient
uniformes. Cette donnée de rugosité ne doit pas étre confondue avec la topographie du socle.
En effet, la rugosité est représentée par des paramétres statistiques sur toute la surface du socle.
La topographie quant a elle est constituée de variations de plus grande amplitude qui peuvent
étre mesurées et cartographiées en tous points du socle rocheux. Cette méthode permet d’appli-
quer les lois de glissement sans connaitre la configuration de chaque obstacle présent sur le socle
rocheux. Fowler (1981) donne une expression simple de cette loi de frottement sous la forme :

+1

nrl
2

uy=Cr, %, (2.15)

ou C' est une constante positive et n 'exposant de la loi de Glen.

2.2.2 Discussion sur les hypothéses de Weertman

Ces théories, auxquelles nous pouvons ajouter celles de Lliboutry (1975) et Morland (1976)
qui apportent de nouvelles généralisations souffrent toutefois de certains défauts. En effet la
comparaison entre calculs et données n’a jamais donné de résultats quantitativement concluants
bien que les phénomeénes décrits aient bien été observés (Kamb, 1970). Ce biais entre modélisation
et observation est probablement dii & la mise en place d’hypothéses trop fortes lors de I’élaboration
de la théorie. Paterson (1994) a synthétisé plusieurs arguments dans ce sens que I’on va reprendre
ici.

(i) T1 semble assez improbable que la glace a la base des glaciers ne contienne aucune impureté.
Les observations qui ont été faites a la base de glaciers tempérés révélent en effet la présence
d’une couche de glace d’épaisseur significative chargée de sédiments. Cette glace “sale”
aurait des caractéristiques différentes de la glace propre qui pourraient expliquer une partie
des biais observés.

(7i) Le film d’eau a la base du glacier qui doit étre présent en tous points du socle parait difficile
a admettre. En effet Robin (1976) émet des doutes quant au fait que la base d’'un glacier
soit tempérée en tous points et donc que le film d’eau soit partout présent. Le calcul de
I’épaisseur de ce film d’eau effectué par Nye (1973a) et qui donne en certains points des
épaisseurs négatives semble confirmer cette hypothése.

(741) L'hypothese sur la continuité du film d’eau est aussi mise & mal par le fait qu'il est fort
probable que des cavités se forment a ’aval des obstacles du socle rocheux.

(7v) Des expériences menées par Kamb et LaChapelle (1964) montrent que les vitesses dues
au processus de fonte-regel obtenues expérimentalement ne sont pas en accord avec les
vitesses calculées. Les expériences faites par Kamb et LaChapelle (1964) sur un cube chargé
emprisonné dans la glace sont confirmées par les expériences standards faites par Drake et
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Shreve (1973) dans lesquelles on mesure la vitesse d’avancement d’'un céble chargé a travers
un bloc de glace (Figures 2.8). Ces deux expériences montrent des vitesses bien moindres
que celles que 'on obtient en appliquant la loi donnée par Weertman (1957b).

(a) (0)

Glace fondante |

Masses

F1a. 2.8: Expériences permettant de calculer la vitesse due au processus de fusion-regel. (a) déplacement
d’un cube lesté emprisonné dans la glace et (b) déplacement d'un céble chargé. La glace utilisée est
tempérée (0°C) et les parties hachurées correspondent aux zone regelées.

2.2.3 Importance de la pression effective

Au vu des lacunes présentes dans les hypothéses de Weertman (1957b), la communauté des
glaciologues a cherché a développer de nouveaux schémas qui permettraient de se passer de
ces hypothéses. L’hypothése la plus contraignante & premiére vue est celle de la continuité du
film d’eau et de I'absence d’autres séparations possibles entre socle et glacier. Lliboutry (1968)
présente une nouvelle formulation de la loi de frottement dans laquelle la séparation entre le
socle rocheux et la glace est maintenant possible. Weertman (1966) se penche lui aussi sur ce
probléme de cavitation. I généralise sa théorie & un film d’eau d’une épaisseur plus importante.
En utilisant les développements faits par Nye (1969, 1970) et Kamb (1970), il montre qu’un film
d’eau d'une épaisseur appréciable peut noyer les plus petites irrégularités présentes sur le socle
rocheux et donc réduire sa rugosité. Ces nouvelles théories nécessitent de calculer la position de
la base du glacier qui n’est plus la méme que celle du socle rocheux. L’eau qui avait jusqu’alors
uniquement, un role dans le processus de fonte-regel prend une importance plus grande dans ces
études. En effet, la pression d’eau va ici déterminer si le glacier est en contact ou non avec son
socle. Une pression dite effective est déterminée pour localiser les zones ol les cavités se forment.
La pression effective N correspond & la différence entre la contrainte normale exercée par le



24 Chapitre 2. L’hydrologie sous glaciaire, un acteur de la dynamique glaciaire

glacier sur son socle et la pression d’eau :
N =—0pn —Duw- (2.16)

Dans cette expression, o,, est la composante normale du tenseur des contraintes, et p,, corres-
pond & la pression de ’eau a la base du glacier. Le signe négatif de oy, s’explique par le fait
que le vecteur normal au socle pointe vers le haut. Dans la définition de la pression effective, le
terme p; correspondant a la pression hydrostatique de glace (ou pression glaciostatique) remplace
souvent le terme —a,,. En effet cette approximation permet de simplifier de maniére importante
les calculs tout en gardant une valeur trés proche de la réalité dans la plupart des cas. Une
pression effective faible ou nulle (équivalente a une pression d’eau élevée) entrainera localement
la formation de cavités.

[’introduction dans les lois de frottement du phénoméne de cavitation a donc demandé
I'introduction de la pression effective dans ces lois. La nouvelle expression de la loi de frottement
est de la forme :

Tb:f(ub,N) . (2.17)

En se basant sur cette nouvelle formulation, 'effet de la pression effective est introduit dans
les modeéle glaciologiques. La méthode utilisée fait intervenir une combinaison heuristique prenant
en compte la définition de la loi de frottement donnée par Fowler (1981) (équation (2.15)) et la
pression effective. Cette loi s’écrit sous la forme :

7 = Cu"N"™, (2.18)

avec C, m et n des constantes positives. Cette loi est couramment utilisée pour modéliser le
glissement des glaciers tempérés (Bindschadler, 1983; Fowler, 1987; Paterson, 1994; Le Meur et
Vincent, 2003).

Toutefois, cette formulation souffre encore d’imprécisions. En effet, elle est en désaccord avec
les travaux de Tken (1981) qui a montré a partir d’'un modele simple basé sur une géométrie en
marches d’escalier que le terme 7,/ N devait étre borné. Cette borne est telle que le terme 7,/N
sera toujours plus petit que la pente locale ascendante maximale du socle. Si on se base sur la
Figure 2.9 on aura donc toujours 7,/N < tanf.

En prenant en compte la borne supérieure donnée par Tken (1981), Fowler (1986) développe
un modele a partir de la théorie de Nye et Kamb (Kamb, 1970; Nye, 1969). Son modéle décrit le
mouvement d'une masse de glace de viscosité uniforme glissant sur un socle périodique de faible
pente et dont la longueur d’onde des obstacles est faible par rapport a I'épaisseur de glace. Il
ressort de ce modele une nouvelle définition de la loi de frottement :

o f <Ub771/> avec, v = u, (2.19)

vN * \ N[zl 2]

dans laquelle [z] est une grandeur caractéristique horizontale, [y] 'amplitude des oscillations et
n=1/A7""! la viscosité de la glace définie par la loi de Glen.

L’inconvénient de cette nouvelle formulation est qu’elle n’a été développée par Fowler (1986)
que dans le cas de socles rocheux pseudo-sinusoidaux et que sa validité n’est pas acquise sur des
socles réels. Une évolution de ce modeéle a été mise en place par Schoof (2005) sur des topographies
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glacier

F1G. 2.9: Topographie du lit rocheux utilisé par Tken (1981) pour obtenir la borne supérieure de la loi de
frottement. La ligne pointillée correspond a la pente moyenne du socle (tanc).

se rapprochant plus de la réalité. Cette derniére étude a aussi permis de confirmer la borne de
Iken (1981). Gagliardini et al. (2007), suivant 'approche de Schoof (2005) proposent alors une
paramétrisation de la loi de frottement qui permet son utilisation dans un modeéle glaciologique.
Cette paramétrisation, que j’utiliserai par la suite, est définie comme suit :

1/n
. ,
ool ) (2.20)
N 1+ agxi”
avec
Up; (m—1)""1
o, T T 220

Dans ces équations, 7,; = t; - (6 - )|, est la contrainte basale dans la direction tangentielle
i (1=1,2) et up; = u(zp) - t; la vitesse basale tangentielle, avec n le vecteur normal au socle et
pointant vers le haut, ¢; les vecteurs tangentiels et z, ’altitude du socle rocheux. Les paramétres
A et n sont respectivement le taux de glissement en ’absence de cavitation et ’exposant de la
loi de frottement qui est le méme que celui de la loi de Glen. C' correspond a la borne supérieure
définie par Tken (1981) et m est I'exposant qui controle la décroissance de la loi de frottement
aprées qu’elle ait atteint son maximum. Ainsi, m = 1, correspond a une décroissance nulle, plus
m est grand plus la décroissance est rapide (voir Figure 2.10).

J'utiliserai par la suite la loi de frottement définie par 1'équation (2.20). Cette loi présente
I'avantage de proposer une paramétrisation simple tout en prenant en compte un grand nombre
de contraintes physiques. La prise en compte de la pression effective et donc de l'eau sous-
glaciaire est un point important de cette loi. En effet, une fois couplée a un modeéle d’hydrologie
efficace, cette loi permettra de modéliser les variations des vitesses de glissement dues au régime
hydraulique du glacier sans qu’il soit nécessaire de modifier les coefficients de la loi de frottement.
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F1a. 2.10: Loi de frottement proposée par Gagliardini et al. (2007) en fonction de différentes valeurs
de lexposant m. La définition des axes permet de ne pas modifier la forme de la courbe en fonction
des valeurs de C et A,. La ligne tiretée-pointillée correspond a la loi de frottement sans cavitation :
up = Ay La ligne tiretée quant a elle correspond elle a la valeur maximale atteinte par 7,/CN.

2.3 Les systémes hydrauliques glaciaires.

La Section 2.2 nous a montré la nécessité de connaitre avec précision la répartition de la
pression effective & la base des glaciers. En effet, cette pression est la variable principale des lois
de frottement et controle donc la vitesse basale du glacier. La pression d’eau a la base du glacier
doit donc étre connue précisément en vue de permettre le calcul de cette pression effective. Ainsi,
le volume d’eau apporté & la base des glaciers mais aussi les processus de drainage qui se mettent
en place a l'interface entre glace et socle rocheux devront étre connus et modélisés pour que la
répartition de la pression d’eau soit calculée.

2.3.1 La production d’eau des glaciers

L’eau que I'on retrouve a la base des glaciers provient de différentes sources qui peuvent étre
caractérisées en fonction de leur origine. Une source de surface et une source basale peuvent ainsi
étre mises en évidence.

A la surface du glacier, la fonte de la neige et de la glace ainsi que les précipitations sous forme
liquide peuvent constituer une source importante d’eau pour le glacier. Ces deux phénomeénes
(fonte et précipitation) ont une forte dépendance saisonniére mais aussi journaliére. Ainsi, sur la
Figure 2.11 les effets dus aux précipitations et ceux qui sont dus a la fonte sur le glacier d’Arolla
(Suisse) peuvent étre découplés. Avant le 21 Juin, le débit observé dans le torrent issu du glacier
montre une forte variabilité en fonction des épisodes pluvieux. Ensuite, le débit est contrélé par
des variations journaliéres dues & une augmentation de la fonte dans la journée sous 1'effet des
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fortes chaleurs.
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Fia. 2.11: Débits mesurés 950m & ’aval du glacier d’Arolla durant I’'été 1990 et précipitations observées
durant la méme période (en bleu). Ces données sont issues de Richards et al. (1996)

Ces volumes d’eau produits en surface vont alors rejoindre la base du glacier en utilisant
deux modes de drainage différents. L’eau va tout d’abord étre drainée en surface par un réseau
de bédiéres similaire a un réseau hydrographique terrestre. Ensuite elle s’enfonce dans le glacier
par un systéme de moulins et de crevasses qui I’améne jusqu’a la base du glacier ot elle est alors
prise en charge par un systéme de drainage sous-glaciaire qui sera abordé dans la Section 2.3.2.
Le systéme de drainage intra-glaciaire peut étre plus ou moins efficace suivant les glaciers et la
saison entrainant des temps de transfert et des volumes d’eau transférés plus ou moins importants
entre la surface et la base du glacier.

A la base du glacier, ’eau produite correspond & un apport beaucoup plus constant dans le
temps. Ici, la production d’eau est due & deux mécanismes :

(i) le flux géothermique généré par la terre engendre une quantité d’énergie suffisante pour
fondre un certain volume de glace. A partir d’estimation du flux géothermique Qg et de la
chaleur latente de fusion de la glace L;, on peut estimer le flux d’eau par unité de surface
Qng généré par cette source sous la forme :

%

QRhg = ; (2.22)
7 piL

En utilisant la valeur moyenne du flux géothermique terrestre (6 x 1072 W m~2) et en
considérant que la glace a la base du glacier est a la température de fusion, alors la lame
d’eau générée est d’environ 6.4 mm a~'. Cette valeur peut étre plus importante. En Islande
par exemple oti le flux géothermique est plus important (2 x 10! W m~2) la fonte de la
glace entraine la formation d’une lame d’eau d’environ 2 cm a~! toujours en supposant que
la température a la base du glacier est celle du point de fusion.
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(4) le frottement du glacier sur son socle génére de I’énergie qui est dissipée en fondant une por-
tion de la glace basale. Ce flux d’eau par unité de surface Q¢ est directement proportionnel
au produit de la vitesse par la contrainte basale :

Qny = —- (2.23)

Pour cette deuxiéme source, si I'on considére un glacier alpin typique (200 m d’épaisseur de
glace, pente du socle de 'ordre de 5% et glissement basal de l'ordre de la dizaine de métres
par an) le frottement basal génére une lame d’eau de l'ordre de 3 mm a~!. Ce deuxiéme
processus agit comme une boucle de rétroaction positive, plus le glacier glisse vite, plus il
va créer d’eau a sa base augmentant ainsi la pression d’eau basale et donc la vitesse de
glissement.

Ces deux flux de chaleurs doivent étre bien dissociés. En effet, le flux géothermique est une valeur
externe au modéle qui ne sera pas impactée par la dynamique glaciaire. L’énergie dégagée par
le frottement par contre est directement liée a la dynamique glaciaire et engendrera donc des
boucles de rétroaction complexes.

2.3.2 Les systémes de drainage sous-glaciaire

La majorité de I'eau produite sur les glaciers est drainée vers la base par un réseau de moulins
et de crevasses. Une fois la base atteinte, ’eau produite en surface rejoint celle qui est produite a
I'interface entre la glace et le lit rocheux pour étre drainée jusqu’au front du glacier. Les systémes
de drainage qui existent & la base des glaciers sont mal connus du fait de la difficulté de leur
acces. La connaissance de ces systémes vient donc de trois types d’analyses :

(i) Pobservation de zones précédemment englacées
(7i) des observation hydrologiques menées sur les glaciers (temps de parcours de traceurs, me-
sures de débit, mesures de pression dans des trous de forage)
(744) D'approche théorique par la modélisation qui peut valider les observations et donc les
systémes de drainage supposés.
Ces observations ont permis de décrire différents types de systémes de drainage qui sont
susceptibles de se mettre en place & la base des glaciers.

2.3.2.1 Les films d’eau

Les films d’eau en tant que mode de drainage de I’eau ont été développés par Weertman (1972)
pour expliquer le mouvement de ’eau suite a sa théorie de production par fonte-regel autour des
rugosités du socle (Weertman, 1957b). Ces films d’eau se présentent comme des nappes d’eau
d'une épaisseur de l'ordre du micromeétre & l'interface entre la glace et le socle rocheux. Des
observations indirectes de dépots de calcite (Vivian, 1975; Hallet, 1979; Sharp et al., 1990)
permettent de confirmer I'existence de ce type de réseau. L’observation fine de ces dépots donne
de plus amples informations quant a leur caractéristiques. Ces dépots présentent des linéations
qui laissent penser que le film d’eau entre socle et glacier est trés fin. De plus des particules de
tailles plus importantes (10 & 100 um) piégées dans la calcite mettent en évidence des zones dans
lesquelles le film d’eau a une épaisseur plus importante.
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2.3.2.2 Les réseaux de cavités

L’eau présente a la base des glaciers peut s’accumuler & 'aval de certains obstacles du socle
rocheux (Lliboutry, 1968). En effet la pression de glace moins importante a ces endroits permet
la formation de cavités entre roche et glace. Ces cavités peuvent étres reliées par de petits orifices
qui permettent de former un réseau hydraulique comme présenté sur la Figure 2.12.

Fia. 2.12: Configuration d’un réseau hydraulique formé par des cavités interconnectées (a) et coupe a
travers les cavités (b) et les orifices (¢). La glace est présentée en bleu clair, le socle en gris. Les fleches
bleues correspondent & la circulation d’eau et les fleches creuses noires au flux de glace. Figure adaptée
d’aprés Kamb (1987).

Des évidences de l'existence de ce type de drainage ont été observées par Walder et Hallet
(1979) et Hallet et Anderson (1980) dans différentes zones. De plus, ces systémes de drainage pour
lesquels la vitesse de déplacement de I’eau est faible présentent des temps de transfert importants
mais drainent une quantité d’eau importante du fait d’'un grand nombre de passages existant. Ces
caractéristiques ont été mises en évidence par des expériences d’injection de traceurs durant un
«surge» du Variegated glacier (Alaska) par Kamb et al. (1985). Lors de cet événement de crue
glaciaire, la vitesse de transfert des colorants injectés dans le systéme de drainage (0.02 m s—1)
était compatible avec des canaux de diamétre millimétrique. Or, des canaux de cette taille ne
pourraient pas évacuer la totalité du volume d’eau que ’on mesure au front du glacier. Il conclut
donc & un systéme de cavités pour lequel la vitesse de transfert est controlée par les faibles
vitesses de déplacement dans les cavités alors que le débit total est maintenu grace aux vitesses
élevées qui sont supposées aux orifices entre cavités

2.3.2.3 Les chenaux et canaux
Plusieurs géométries ont été proposées pour des systémes de drainage formés par un réseau

de chenaux a l'interface entre le socle rocheux et la glace.

Rothlisberger (1972) propose des tunnels circulaires incisés dans la glace comme indiqués sur
la Figure 2.13(a). Toutefois les résultats de son étude peuvent aussi s’appliquer a des chenaux
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semi-circulaires dont la base serait le socle rocheux alors que la votite serait incisée dans la
glace (Figure 2.13(b)). Son étude met en jeu un équilibre entre I'élargissement des canaux di
au frottement de '’eau sur les parois et leur rétrécissement dia a la déformation de la glace.
Il montre ainsi qu’un tunnel d'une taille importante présenterait une pression hydraulique plus
importante qu'un tunnel de taille plus réduite. Ainsi les canaux présentant un diamétre important
draineraient ’eau de canaux de plus petite taille formant ainsi des réseaux arborescents.

Hooke et al. (1990) proposent une nouvelle géométrie en se basant sur le fait que la théo-
rie des canaux de Rothlisberger donne souvent des pressions d’eau plus faibles que celles qui
sont observées. En se basant sur I’étude de Rothlisberger (1972), Hooke et al. donnent une nou-
velle forme aux canaux qui permet de reproduire plus fidélement les pressions observées. Pour
reproduire ces pressions, ils définissent une géométrie beaucoup plus “plate” pour les chenaux
constitués d'un arc de cercle interceptant le socle rocheux (Figure 2.13(c

F1G. 2.13: Forme des canaux pour les différentes théories, la glace est en bleu, le socle marron et le canal
en blanc : (a) et (b) canaux selon Rothlisberger (1972), (¢) canaux selon Hooke et al. (1990), (d) canaux
selon Nye (1973b) et (e) selon Walder et Fowler (1994)

Nye (1973b) propose quant & lui d’inciser des canaux dans le socle rocheux lui méme (Fi-
gure 2.13(d)). Cette hypotheése est avancée pour expliquer la permanence des systémes de drai-
nage. En effet des canaux incisés dans la glace pourraient étre fermés si le mouvement de la glace
les amenait au contact d’un obstacle. Un canal incisé dans le socle, au contraire, ne pourra étre
fermé si la pression d’eau reste suffisante. De plus ce type de chenaux incisés dans le socle est
observé sur des zones déglacées ce qui vient confirmer la théorie.

Walder et Fowler (1994) se placent dans le cas d’un socle constitué de sédiments non soli-
difiés. Dans ce cas, les chenaux qui se développent se mettent en place a l'interface entre glace
et sédiments et sont incisés dans les deux milieux (Figure 2.13(e)).

2.3.2.4 L’écoulement dans une couche de sédiments

Quand une couche de sédiments meubles est mise en évidence a la base d'un glacier, la
solution la plus évidente pour drainer ’eau est la mise en place d’une couche aquifére poreuse
(Fountain, 1994; Hubbard et al., 1995). Toutefois les sédiments glaciaires présentent des valeurs
de conductivité hydraulique assez faibles de 5x 10712 4 1x 1074 m s~! (Freeze et Cherry, 1979),
exceptionnellement jusqu’a 2 x 1072 m s~! (Piotrowski, 2006). Ces faibles valeurs ne permettent
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pas de drainer un volume d’eau trés important. Moeller et al. (2007) ont montré par exemple
qu’une couche de sédiment seule ne pouvait drainer la totalité de ’eau produite par les glaciers
du Nordfjord (Norvege) durant le Weichselien.

2.3.3 Le drainage sous-glaciaire, une combinaison de plusieurs systémes

Les différents systémes hydrologiques que ’'on a défini ci-dessus peuvent étre classifiés en deux
grandes familles. D’une part les systémes dits efficaces et d’autre part, les systémes inefficaces.
On trouve aussi dans la littérature les termes “arborescents” et “non arborescents” (e.g. Hubbard
et Nienow, 1997) ou encore “chenalisés” et “distribués” (e.g. Raymond et al., 1995). Toutes
ces dénominations se rapportent & une seule caractéristique qui est la pression d’eau dans les
différents systémes.

2.3.3.1 Les systémes de drainage efficaces (SDE)

Les systémes de drainage dit efficaces permettent d’évacuer des quantités importantes d’eau
tout en gardant une pression faible & la base du glacier. Cette famille regroupe les différents
types de chenaux. En effet, dans ces systémes, la pression d’eau diminue quand la taille du canal
augmente et donc quand le volume d’eau évacué est plus important. Cette relation entre taille
du canal et pression d’eau explique aussi le terme “chenalisé”. Plus un conduit est important,
moins sa pression est grande. Il peut donc drainer ’eau des chenaux plus petits qui présentent
une pression d’eau plus élevée. Le sigle SDE sera utilisé dans la suite de ce travail pour décrire
ces systémes.

2.3.3.2 Les systémes de drainage inefficaces (SDI)

On regroupe sous cette appellation, les systéme hydrauliques de faible capacité de drainage
et qui entrainent donc des pressions d’eau beaucoup plus importantes. Cette famille regroupe
les films d’eau, les réseaux de cavités et ’écoulement dans une couche de sédiments. Dans ces
différents systémes, une augmentation du volume d’eau & évacuer entrainera directement une
augmentation de la pression d’eau a la base du glacier. Le sigle SDI sera utilisé dans la suite de
ce travail pour décrire ces systémes.

2.3.3.3 La combinaison des systémes de drainage

Walder et Fowler (1994) ont mené une étude trés compléte sur la stabilité relative des diffeé-
rents systémes de drainage en fonction du volume d’eau & évacuer. Ils montrent que les réseaux de
drainage efficaces prennent le relais des réseaux inefficaces une fois que le volume d’eau a évacuer
devient trop important pour ces derniers. La Figure 2.14 présente la synthése de leur étude dans
le cas des calottes de glace (pente faible : sinac ~ 0.001) et des glaciers de type alpins (pente
forte : sinav ~ 0.1). Sur ces graphes, les courbes pleines représentent 1’évolution d’un systéme de
drainage en fonction du débit (). a évacuer. Les courbes en tireté correspondent & des systémes
qui peuvent exister mais qui seront rapidement abandonnés du fait de leur faible efficacité.

Les différences de pression entre ces différents systémes vont donc entrainer la mise en place
de flux d’eau d'un systéme a I'autre. Shoemaker et Leung (1987) montrent les interactions entre
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F1G. 2.14: Evolution de la pression effective en fonction du volume d’eau a évacuer. Les canaux R et W
sont respectivement ceux décrits par Rothlisberger (1972) et Walder et Fowler (1994). L’interface dont
on parle ici est l'interface glace socle rocheux. p; correspond a la pression hydrostatique de la glace et p*
A la pression correspondant & un changement de régime hydraulique. Figure adaptée d’aprés Walder et
Fowler (1994)

une couche de sédiments et un chenal en fonction de la stratification du socle. Boulton et al.
(2007b) mesurent les charges hydrauliques proches du front du Breidamerkurjokull (Islande) et a
proximité d’un canal. Ces mesures montrent bien que le canal a tendance a drainer ’eau présente
dans le sédiment et donc a abaisser la charge hydraulique.

2.4 Synthése sur la dynamique glaciaire

Les modeles d’écoulements glaciologiques devront donc prendre en compte les trois com-
posantes du déplacement pour rendre compte des vitesses observées a la surface des glaciers.
IL’avancée des recherches pour chacune des composantes du déplacement est loin d’étre la méme.
Il semble en effet que le probléme de la déformation de la glace soit résolu depuis 'apparition de
la loi de Glen (équation (2.1)). A I'inverse, la déformation des sédiments sous-glaciaires est encore
un domaine méconnu qui n’a fait I'objet que de peu d’études depuis sa mise en évidence par Alley
et al. (1986). Les recherches effectuées pour résoudre ce «nouveau» probléme se confrontent a
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de nouvelles barriéres tant au niveau expérimental qu’au niveau de la formalisation du déplace-
ment. Le probléme du glissement basal a beaucoup évolué depuis les premiéres loi de glissement
développées par Weertman (1957b). Les recherches se sont peu a peu axées sur des loi de frot-
tement qui permettaient de rendre compte des nombreux phénoménes physiques a 'ceuvre a la
base des glaciers. Ainsi 'apparition de la pression effective dans les lois de frottement a permis
d’introduire des processus physiques l1a ot les premiéres loi de frottement utilisaient de simples
paramétrisations. Cette nouvelle approche du glissement basal demande de mettre en place des
modéles d’hydrologie sous-glaciaire dédiés au calcul de la pression effective qui donneront alors
une variable d’entrée pour le calcul des vitesses basales. On présentera dans le chapitre suivant
les objectifs de la modélisation glaciologique ainsi que les méthodes qui sont utilisées avant de
parler plus en détail du modéle d’hydrologie développé dans le Chapitre 4.






Chapitre 3

Modélisation de la dynamique glaciaire

Les différentes composantes de la dynamique glaciaire ont été présentées dans la Section 2.1.
Nous allons nous attacher ici & montrer 'intérét qu’il y a & modéliser cette dynamique. Dans un
deuxiéme temps nous expliquerons les méthodes numériques utilisées pour résoudre les équations
de I’écoulement de la glace.

3.1 Les objectifs de la modélisation

L’extension spatiale des glaciers est fortement liée a 'environnement dans lequel ils se déve-
loppent. Ainsi on observe des formes glaciaires différentes allant des calottes polaires jusqu’aux
glaciers de vallée en fonction de la latitude & laquelle se forment ces glaciers. Le climat a, de
méme, un impact important sur la géométrie glaciaire. Ainsi, les glaciers témoignent de I’environ-
nement dans lequel ils se forment et 1’évolution de leurs géométries sont des indices des variations
climatiques. Toutefois, les relations entre le climat et la géométrie glaciaire sont beaucoup plus
complexes que celles qui existent entre le bilan de masse et les variables climatiques. Ainsi, des
modeles complexes devront étre mis en place si 'on souhaite prévoir I’évolution de la géométrie
des glaciers en fonction des changements climatiques.

3.1.1 La reconstruction climatique

Les observations de bilan de masse permettent d’enregistrer de maniére directe les variations
du climat. Toutefois, ces observations demandent la mise en place de campagnes de terrain assez
lourdes et qui doivent étre répétées au moins deux fois par an. Les bilans de masse ne sont donc
connus que pour un petit nombre de glaciers et durant des périodes généralement assez courtes
(la plus longue série a commencé en 1946 sur le Storglaciaeren (Suéde)). On peut par contre
rassembler des données concernant la position du front des glaciers depuis la premiére moitié du
XIXE€ siécle environ grace a des témoignages, des informations cadastrales ou encore des gravures
précises. De plus, I'observation de la position du front est beaucoup plus facile a mettre en place
et donc applicable & un grand nombre de glaciers (plus de 700 glaciers référencés par le World
Glacier Monitoring Service, Haeberli et al., 2008).

Il est par contre beaucoup plus complexe, a partir de ces mesures sur la position du front
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de remonter a un signal climatique. La Figure 3.1 montre, pour le glacier d’Argentiére (France),
la variation de la position du front ainsi que le bilan de masse cumulé qui a déja été présenté
sur la Figure 1.4. La durée relativement faible de la série de bilan de masse par rapport aux
observations de front est évidente méme si, dans le cas du glacier d’Argentiére, ’apport de la
photogrammeétrie permet d’allonger la période d’observation des bilans. Dans la période récente,
ou les deux séries de données sont disponibles, on observe une certaine corrélation entre bilan
de masse et position du front. Cette corrélation laisse penser que l'on pourrait reconstruire une
série des bilans de masse passés a partir des observations effectuées sur la position du front des
glaciers. Ainsi, la reconstruction de ces bilans de masse donnerait directement accés & la variable
climatique. Toutefois, I'observation des deux séries de données nous montre des différences tant
dans la phase que dans 'amplitude des signaux. En particulier, on observe que I’évolution de
la position du front présente un retard par rapport a celle des bilans de masse. Ce retard est
di au temps de réponse nécessaire au glacier pour adapter sa géométrie au climat du moment.
ce temps de retard mais aussi la différence d’amplitude entre les signaux, ne permettent pas de
mettre en place des relations simples entre bilan de masse et évolution de la géométrie glaciaire.
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Fr1a. 3.1: Comparaison entre le bilan de masse cumulé (trait plein pour le bilan mesuré sur le terrain
et cercles pour les bilans obtenus par photogrammétrie) et la position du front du glacier d’Argentiére
(tireté). La position du front du glacier est prise a partir d’un point de référence arbitraire. L’augmentation
de cette distance correspond & une avancée du glacier alors que sa diminution correspond & un retrait.
Données du service d’observation GLACIOCLIM (Vincent et al., 2009).

La complexité de cette relation géométrie-climat s’observe bien sur les variations temporelles
a petite échelle. La Figure 3.2 présente I'évolution de la position du front de différents glaciers
alpins. Le regroupement de ces glaciers dans une petite zone géographique laisse penser qu’ils
subissent tous le méme forcage climatique et donc une relation simple entre géométrie et cli-
mat entrainerait une réponse similaire de la part de tous les glaciers. Comme on le voit sur la
Figure 3.2(a), le comportement de ces glaciers est en effet similaire sur des échelles de temps
importantes. Par contre, si on observe les variations de position de leur front a plus petite échelle
de temps (Figure 3.2(b)) on remarque un déphasage entre les différents glaciers. Ainsi le recul du
front du glacier des Bossons a été amorcé dans les années 80 alors que le front du glacier d’Ar-
gentiére a continué & avancer jusqu’au début des années 90. Ces différences dans la variation de
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la position des fronts sont uniquement dues & des paramétres inhérents a la dynamique glaciaire
qui engendrent un temps de réponse et une amplitude propre & chaque glacier en réponse a une
perturbation climatique donnée.
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F1G. 3.2: Evolution de la position des fronts de différents glaciers alpins durant les 4 derniers siécles.
Données du service d’observation GLACIOCLIM (Vincent et al., 2004)

Ainsi, la réponse de la géométrie des glaciers aux variations du climat ne peut étre prise en
compte que par des modeéles numériques qui permettent de reproduire la dynamique glaciaire.
La modélisation directe de la dynamique glaciaire a partir d’un forgage climatique donné permet
de vérifier les modeéles numériques en les comparant aux glaciers réels. Une fois que la modélisa-
tion directe reproduit correctement la réalité, une modélisation inverse peut étre envisagée pour
reconstruire le bilan de masse des glaciers, puis les conditions climatiques passées a partir des
variations géométriques connues.

3.1.2 L’évolution future des glaciers

La modélisation directe de la dynamique glaciaire a aussi des intéréts pour la communauté
glaciologique. Cet exercice permet en effet de prédire la réaction des glaciers aux changements
climatiques mais aussi de prendre en compte des phénomeénes a plus petite échelle de temps
comme ceux qui sont impliqués dans les problématiques de risque glaciaire. Dans le contexte du
réchauffement climatique, deux voies principales sont explorées. La communauté glaciologique
s’'intéresse au devenir des glaciers de vallée d'une part et a I’évolution des calottes polaires d’autre
part.

La modification des conditions climatiques entraine une réaction des glaciers qui vont chercher
& revenir au nouvel état stationnaire correspondant aux conditions climatiques du moment. La
dynamique joue un role trés important dans ces processus dont le résultat se traduit par une
modification de la géométrie du glacier en fonction de 'altitude de la ligne d’équilibre et donc de
la taille relative des zones d’accumulation et d’ablation. Ainsi, la dynamique glaciaire redistribue
la masse de glace qui compose le glacier en vue de retrouver un état stationnaire (bilan de masse
global nul) qui soit compatible avec les nouvelles conditions climatiques. On peut noter que cet
état d’équilibre n’est jamais effectivement atteint car le temps de réponse des glaciers entraine
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un certain retard de ces derniers par rapport au signal climatique qui varie continuellement.

Dans le contexte actuel de réchauffement climatique, les modeéles d’écoulement glaciologiques
sont utilisés afin de prévoir quel sera le devenir des glaciers de montagne. Des exercices de
modélisation permettent de définir la nouvelle géométrie des glaciers et donc de se faire une idée
sur I'impact que pourrait avoir leur retrait sur certains aspects économiques et sociaux. Ainsi,
la modélisation du glacier de St Sorlin (France) présentée sur la Figure 3.3 laisse présager de sa
disparition a 'horizon 2100. Economiquement, la disparition de ce glacier n’aurait qu’un impact
limité lié a la disparition de certaines activités de tourisme de montagne mais ce serait une perte
inestimable pour les skieurs aoutien de Grenoble.
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F1aG. 3.3: Résultats issus de la modélisation de I’évolution de la géométrie du glacier de St Sorlin. Figure
adaptée de Le Meur et al. (2007)

La récession d’autres glaciers peut par contre avoir un impact économique plus important.
Par exemple, le retrait du glacier de la Mer de Glace oblige la compagnie E.D.F. a relocaliser
ses captages d’eau sous-glaciaire nécessaires au fonctionnement de la centrale hydroélectrique
des Bois (vallée de Chamonix, France). Dans cette optique, la modélisation permet de définir la
géométrie future du glacier et donc d’évaluer la localisation la plus favorable et la durée de vie
du nouveau captage.

Pour les calottes polaires (Antarctique et Groenland), 'enjeu de la modélisation est un peu
différent. Ces calottes constituent en effet un stock d’eau qui pourrait étre transféré dans les
océans en cas de fonte ou de modification de leur dynamique. La totalité de 'eau contenue dans
ces deux calottes représente une hausse de 70 m du niveau des mers moyen (dont 7 m environ
pour le Groenland, Alley et al., 2005). Ainsi, la modélisation de la dynamique des calottes
polaires s’intéresse au volume de glace qui pourra étre transféré de la calotte vers 'océan en
fonction de divers scénarios climatiques. L’estimation de ces volumes permet alors de prévoir la
hausse future du niveau des mers due a la modification de géométrie des calottes polaires.

L’étendue spatiale des calottes polaires en fait des objets géophysiques complexes. Leur modé-
lisation nécessite en effet de prendre en compte différents mécanismes qui agissent a des échelles
de temps et d’espace spécifiques. Ainsi, les vitesses de surface qui sont observées au centre des
calottes sont principalement dues a la déformation de la glace. Sur le bord des calottes, par
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contre, il se forme des fleuves de glace ou glaciers émissaires dont la dynamique est fortement
liée aux processus basaux. Les différents modes de déplacement des glaciers (déformation, glis-
sement basal et déformation possible de I’éventuelle couche de sédiments) ont été présentés dans
la section 2.1. Nous présenterons dans la suite de ce chapitre les méthodes qui sont utilisées pour
modéliser les différentes composantes de la dynamique glaciaire.

La Figure 3.4 présente les différentes maniéres dont on peut envisager la modélisation de la
dynamique glaciaire. La méthode directe (fléches évidées en haut) permet de reconstruire des
géométries glaciaires passées ou futures & partir d’observations ou de scénarios climatiques. Ces
reconstructions mettent aussi en jeu des modéles de bilan d’énergie qui permettent de calculer
le bilan de masse a partir des variables climatiques. La méthode inverse (fleches pleines en bas),
plus complexe & mettre en ceuvre, permet, a partir d’une géométrie glaciaire donnée, de recalculer
les bilans de masse et ensuite de reconstruire des scénarios climatiques passés.

Obsel(‘)\:latlons Modéle Bilan de Modéle Géométrie
scénarios de bilan masse d'écoulement laciaire
) : d'énergie 8
climatiques

Fi1G. 3.4: Schéma présentant les différentes étapes nécessaires a la modélisation de la géométrie glaciaire.
Les carrés représentent les entrées/sorties et les ellipses les modeéles. La modélisation directe est indiquée
par les fleches évidées et la modélisation inverse par les fléches pleines.

3.2 Des approximations adaptées aux problémes & traiter

La dynamique de la glace est régie par un terme de déformation et un terme de déplacement
basal. Les lois de frottement qui permettent de calculer le glissement a la base du glacier ayant
été abordées dans la Section 2.2, nous nous intéresserons dans cette partie a décrire les modéles
utilisés pour calculer le terme de déplacement da a la déformation de la glace. Dans les modéles
d’écoulement glaciologiques, cette déformation est prise en compte par 'intermédiaire du systéme
de Stokes constitué par une équation d’incompressibilité (2.6) et une équation de conservation
du moment (2.7). Le glissement basal est, quant & lui, généralement défini par une relation liant
la contrainte basale 7, a la vitesse de glissement u; et appliqué comme une condition limite & la
base du glacier.

On présentera dans ce Chapitre les différentes méthodes permettant la résolution des équa-
tions de Stokes et leur domaine d’application. Ces différents modes de traitement seront introduits
en commengant par les modeéles a grande échelle pour finir par les modéles traitant de problémes
plus locaux.
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3.2.1 Approximation de la couche mince

La modélisation d'une calotte polaire telle que la calotte Antarctique nécessite d’avoir des
modeéles capables d’effectuer des simulations d’une durée importante tout en gardant des temps de
calcul raisonnables. En effet, ces exercices de modélisation portent sur des domaines étendus (15
millions de km? pour I’Antarctique) et demandent de mettre en place des simulations longues
(quelques centaines de milliers d’années) pour observer des variations de géométrie qui ne se
manifestent de maniére significative qu’a partir de ces échelles de temps.

Les modeéles de type «couche mince» sont les premiers & apparaitre a la fin des années 70
(Mahaffy, 1976; Jenssen, 1977; Oerlemans, 1982). Ces trois modeéles ont été développés sépa-
rément mais utilisent le méme type d’approximation qui sera formalisé plus tard sous le nom
«approximation de la couche mince» (ou Shallow Ice Approximation, d’ou le sigle STA qui sera
utilisé par la suite) par Hutter (1983) et Morland (1984). Les modéles de type SIA se basent
sur une particularité géométrique des calottes polaires. En effet, ces derniéres présentent une
épaisseur trés faible par rapport a la longueur d’une ligne de courant. La Figure 3.5 présente
une coupe effectuée a travers le continent Antarctique qui montre bien ce rapport d’aspect entre
épaisseur de glace et longueur d’une ligne d’écoulement.
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Fr1a. 3.5: Topographie de I’Antarctique obtenue grace au satellite ERS (a), et coupe effectuée a travers
la calotte (b). Le tracé de la coupe est indiqué sur la figure (a). On remarquera 'exagération verticale
introduite dans la coupe (environ 200) et la forme des lignes de courant tracées entre Déme C et Dumont
d’Urville. Images LEGOS (a) et F. Remy (b)

La mise en place de la STA revient & «adimensionaliser» les équations de Stokes (2.6) et (2.7)
présentées dans la Section 2.1.1 avant de les développer en séries de perturbation. On introduit
pour cela dans les équations le rapport d’aspect entre épaisseur et distance horizontale caracté-
ristique parcourue par la glace. Cette méthode implique aussi que I'on considére que le rapport
entre les vitesses horizontales et verticales soit le méme que le rapport d’aspect géométrique
(vitesses verticales trés faibles par rapport aux vitesses horizontales) ce qui introduit des limita-
tions dans son usage. Ces équations adimensionalisées sont alors exprimées sous la forme d’une
perturbation développée en puissances du rapport d’aspect. Le développement peut alors étre
mené a différents ordres (suivant le plus haut degré du rapport d’aspect) qui vont peu a peu
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rajouter de la complexité dans les équations. Lorsque 'on parle de modéle de type SIA, l'ordre
0 est généralement sous entendu.

L’avantage de ce traitement SIA & Pordre 0 est d’aboutir & des équations qui peuvent étre
calculées analytiquement (si I'on consideére de la glace isotherme) pour les vitesses de déplacement
de la glace. Les modeéles basés sur ces méthodes sont alors capables de résoudre des problémes
présentant des extensions géographiques et temporelles importantes en conservant des durées de
simulation raisonnables.

Ces modeéles STA sont par contre rapidement mis en défaut du fait des approximations qui
sont & la base de leur développement mathématique. On citera trois limitations principales qui
restreignent 1'utilisation de ces approches :

(7) la premiére est directement liée au choix du rapport d’aspect. En effet, il n’est pas acceptable
d’un point de vue mathématique d’appliquer le développement en série de perturbation
pour des rapports d’aspect dont la valeur est du méme ordre de grandeur que 1. Ainsi cette
méthode est tout a fait adaptée aux calottes polaires pour lesquelles le rapport d’aspect
est faible (1 x 1073 pour I’Antarctique, 5 x 1073 pour le Groenland si on prend les valeurs
les plus favorables) mais ne peut étre appliquée sur des appareils glaciaires plus modestes
de type glacier de vallée pour lesquels le rapport d’aspect est beaucoup plus important
(localement de I'ordre de 1 pour le glacier d’Argentiére).

(7i) la deuxiéme limitation est due au fait que I'on suppose que le champ de vitesse a la méme
forme que la géométrie ce qui est généralement bien vérifié sur les calottes polaires sauf
en quelques endroits. En effet, a ’aplomb des domes la glace s’enfonce verticalement avec
une composante horizontale trés faible comme on le voit sur la Figure 3.5. Ainsi, a petite
échelle, les modeles de type SIA donneront des résultats erronés. Cette limitation n’est pas
pénalisante étant donné que le but de ces modeles est d’effectuer des simulations a grande
échelle mais elle ne permet pas d’effectuer d’autres taches telles que la datation de forages
pour lesquelles cette composante verticale de la vitesse prend toute son importance.

(7i1) la derniére limitation dont on traitera ici concerne la résolution de ces modeles. En effet,
pour couvrir des surfaces importantes et pour conserver un rapport d’aspect localement
faible, les mailles de ces modeéles ont une résolution qui est de 'ordre de quelques dizaines
de kilomeétres. Ainsi ces modeéles ne peuvent pas rendre compte de phénomeénes a petite
échelle comme la dynamique propre aux glaciers émissaires qui drainent la majorité de la
glace de I’Antarctique (Figure 3.6).

Basé sur cette approximation, de nombreux modéles destinés a la modélisation des calottes
polaires ont vu le jour (e.g. Letréguilly et al., 1991; Ritz et al., 1996; Greve, 1997). Ces modéles
ont tout d’abord été utilisés sur la calotte Groenlandaise pour laquelle les glaciers émissaires ne
forment pas de plate-formes de glace flottante (ice-shelf) contrairement aux glaciers Antarctiques
(Zones violettes sur la Figure 3.5(a)). En effet, ces zones flottantes ont un role majeur sur la
dynamique des glaciers émissaires (e.g. Gagliardini et al., 2010) et demandent un traitement
particulier qui sera développé dans la Section 3.2.2.
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F1G. 3.6: Carte des vitesses de bilan de la calotte Antarctique. Ces vitesses sont calculées a partir du
bilan de masse en surface, de la topographie actuelle, de 1’épaisseur de glace et d’'une hypothése de
stationnarité de la géométrie. On voit bien sur cette carte que la glace est drainée sur les bords de la
calottes par quelques glaciers émissaires & écoulement rapide. Figure issue de Rémy et al. (2001).

3.2.2 Modélisation des plates-formes flottantes

Sur les bords des calottes polaires, les glaciers émissaires finissent dans la mer. On observe
alors deux cas de figure. Lorsque les glaciers se jettent dans une baie assez confinée, une plate-
forme de glace flottante (on utilisera le terme «ice-shelfy par la suite) se forme comme c’est le
cas en Antarctique pour le Ross ice-shelf et le Ronne-Filchner ice-shelf par exemple. Si la baie
est trop ouverte, l'ice-shelf ne pourra se maintenir et le glacier formera un front s’avancant plus
ou moins sur la mer et & partir duquel des icebergs seront réguliérement vélés.

Ces ice-shelves présentent un comportement mécanique trés différent de celui de la glace
posée. Ces différences sont dues aux conditions aux limites qui s’appliquent. Ainsi, & la base de
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Iice-shelf, le contact entre I'eau et la glace se fait sans qu’il n’y ait de contrainte qui s’oppose au
glissement. De plus, a l'extrémité de l'ice-shelf, la différence de densité entre la glace et 'eau de
mer entraine la mise en place d'une force de traction au front comme présentée sur la Figure 3.7.
C’est la combinaison de cette force et de 'absence de contraintes basales qui est & origine des
vitesses de déplacement rapides des ice-shelfs (quelques kilomeétres par an).
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Fi1a. 3.7: Schéma représentant les forces qui s’appliquent & extrémité de 1’ice-shelf. Figure d’aprés Rom-
melaere (1997)

Les premiers développements de modéles concernant les ice-shelves ont été faits par Weertman
(1957a). Pour modéliser cet écoulement, il s’appuie sur le fait que le glissement & la base est parfait
ce qui entraine la mise en place d'un champ de vitesses constant sur toute I’épaisseur de la glace.
En effet, on est passé ici d'un régime de déformation de la glace par cisaillement horizontal (pour
la glace en contact avec le socle) & un régime d’amincissement vertical sous l'effet de contraintes
normales pour la glace des ice-shelves (Figure 3.8).
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Fi1a. 3.8: Schéma représentant la différence entre les régimes de déformation & I'ceuvre dans la glace posée
(a) et dans la glace flottante (b). L’état initial est tracé en pointillé et 1’état final en trait plein, les fléches
représentent, le régime de contrainte.

L’approximation utilisée par Weertman (1957a) et généralisée par MacAyeal (1989) a été vali-
dée du point de vue mathématique par Rommelaere (1997). Restait alors le probléme consistant
& introduire cette nouvelle équation dans les modéles existants qui traitaient déja de la glace
posée. Différentes méthodes ont alors été mises en place pour permettre de traiter dans le méme
modeéle la glace posée et flottante et ainsi modéliser la totalité de la calotte Antarctique.
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La combinaison des modéles utilisant 'approximation de la couche mince et des modéles
d’ice-shelf permet alors de modéliser entiérement les calottes polaires & une échelle de temps
compatible avec les périodes de glaciation s’étalant sur plusieurs dizaines de milliers d’années.
Toutefois, 'introduction de deux équations différentes pour traiter la glace flottante et posée crée
une discontinuité dans ces modeéles qui n’existe pas dans la réalité. Ainsi, la zone de transition
entre glace posée et glace flottante (généralement appelée zone ou ligne d’échouage) est assez mal
représentée par ces modeéles du fait du changement d’équations et des différences importantes dans
les conditions aux limites qui sont appliquées. D’autres modéles, introduisant des approximations
moins fortes ont donc été développés et sont présentés dans la suite.

3.2.3 Modéles d’ordres supérieurs

Ces modeéles d’ordres supérieurs ne sont pas, comme on pourrait le penser, des modeéles qui
utilisent ’approximation de la couche mince & un ordre supérieur & zéro. En effet le dévelop-
pements & 'ordre 1 de la STA n’a pas beaucoup d’intérét car il n’apporte que peu de précision
supplémentaire. Mangeney et Califano (1998) ont par contre montré que l'ordre 2 donnait des
résultats intéressants pour la modélisation de la glace isotrope. Les modéles d’ordres supérieurs
dont on parle ici sont basés sur la SIA a 'ordre 0 & laquelle des termes ad hoc sont ajoutés pour
prendre en compte les contraintes longitudinales.

Hindmarsh (2004) a effectué un classement de ces différents modéles en fonction de leurs ca-
ractéristiques principales. Les différentes méthodes qu’il décrit se distinguent par la fagon qu’elles
ont d’approximer les contraintes longitudinales. Sur les sept modéles présentés par Hindmarsh
(2004), seuls deux permettent d’améliorer significativement les résultats par rapport a ceux issus
de I'approximation de la couche mince. Certains des schémas présentés par Hindmarsh (2004) pré-
sentent des instabilités quand le rapport d’aspect entre épaisseur de glace et longueur de la ligne
d’écoulement devient trop grand. Toutefois, d’autres développements plus robustes permettent
de modéliser des glaciers de vallées. Ainsi, Hubbard et al. (1998) présentent une application du
modele de Blatter (1995) sur le glacier d’Arolla (Suisse). On peut aussi citer le modele de Pattyn
(2003) qui permet de traiter des problémes aux différentes échelles de grandeur que I'on connait
en glaciologie (du glacier de vallée a la calotte polaire).

Ces modeéles d’ordres supérieurs partagent donc les avantages des modeéles STA et des modéles
full-Stokes présentés ensuite. Ainsi ils permettent, dans certains cas, d’améliorer significativement
les résultats issus de I'approximation de la couche mince tout en gardant des temps de calcul
raisonnables (e.g. Schéifer, 2007). Toutefois, ces modeéles ne sont pas aussi précis et rigoureux que
les modéles full-Stokes dans le traitement des équations de la mécanique.

3.2.4 Modéles full-Stokes

Les premiers modéles full-Stokes datent des années 80. Leur développement coincide avec
I’amélioration des performances informatiques qui permet de résoudre de maniére compléte le
systeme des équations de Stokes. Ces modeéles sont donc basés uniquement sur les équations de
Stokes qu’ils résolvent de maniére compléte et sans approximation.

Ces modéles peuvent traiter de maniére précise tous les problémes d’écoulements glaciaires.
La contrepartie & cette résolution exacte est le temps de calcul nécessaire a la résolution. De
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plus, pour bien rendre compte des phénoménes a petite échelle et donc valoriser la méthode de
traitement, le maillage utilisé doit étre assez fin. Des données de topographie précises et & fine
résolution sont donc nécessaires a la mise en place de ces modéles. Nous présenterons plus en
détail dans la section suivante le modeéle Elmer /Ice que nous utiliserons dans la suite de ce travail
pour la résolution des problémes de dynamique auxquels nous sommes confrontés.

3.3 Présentation d’un modéle «Full Stokes» adapté a la dyna-
mique glaciaire

On présentera tout d’abord le principe de la méthode des éléments finis. Puis, la méthode de
résolution des équations de Stokes qui décrivent la mécanique de la glace sera présentée avant
d’aborder les conditions qui seront appliquées aux limites du modéle.

3.3.1 Présentation de la méthode des éléments finis

Elmer /Ice est basé, pour la résolution des équations, sur une méthode de discrétisation aux
éléments finis. Cette méthode revient a chercher une solution approchée a une équation aux
dérivées partielles sur un maillage donné. Ainsi la méthode donne une solution approchée du
probléme sur une géométrie approchée. Les valeurs de la solution approchée seront définies aux
noeuds du maillage et en prenant en compte uniquement les nceuds du méme élément. Ainsi
cette méthode autorise I'utilisation de maillages irréguliers qui permettent d’approcher au mieux
la géométrie du probléme et d’introduire des raffinements sur les principales zones d’intérét. Les
deux points clés de la méthode sont donc la définition de la formulation approchée de I’équation
(ou formulation variationnelle) et le choix des fonctions de base qui permettront de calculer la
valeur de cette solution approchée sur les nceuds de la grille. On présentera dans la suite les
généralités sur ces deux points. Une description plus précise de la méthode est présentée dans
I’Annexe A

3.3.1.1 La formulation faible d’un probléme

Les problemes de physique se réduisent généralement a une équation de conservation du
moment et une équation d’état propre au matériau considéré. On synthétise généralement ces
deux équations en une unique équation aux dérivées partielles (EDP). C’est sur cette EDP que
l'on va travailler pour obtenir la formulation faible ou variationelle du probléme. On utilise
généralement pour cela la méthode de Galerkin qui permet de décrire de facon simplifiée cette
EDP par lintroduction d’un champ solution virtuel cinématiquement admissible. On applique
alors finalement le principe du travail virtuel en cherchant un champ solution qui minimise
I’énergie du systéme définie comme la somme des travaux des forces extérieures et intérieures.
La formulation faible ainsi obtenue est alors discrétisée sur les différents éléments du maillage
qui définissent 'objet & modéliser. Le champ des solutions approchées est alors décomposé en un
nombre de termes égal au nombre d’éléments qui composent le systeme. Ce sont ces différents
termes qui seront alors réécrits en fonction des fonctions de base du systéme pour résoudre le
probléme.
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3.3.1.2 Les fonctions de base

Les fonctions de base sont directement liées & la discrétisation du domaine. Ainsi le domaine
d’étude est divisé en un nombre d’éléments donnés. Les coins de chaque éléments correspondent
aux nceeuds du modeéle sur lesquels la solution approchée de 'EDP sera calculée. Chacun des
neeuds posséde alors une fonction de base qui lui est propre. Ces fonctions sont généralement
définies de sorte qu’elles valent 1 au noeud auquel elles sont rattachées et zéro sur tous les
autres noeuds. Ainsi la somme de toute les fonctions de base sur le modéle permet de décrire
complétement le modele discrétisé et I’application d’une seule fonction donne la valeur approchée
de 'EDP au nceud auquel elle se rapporte. L’application de ces fonctions de base a 'EDP
discrétisé permet alors de batir un systéme matriciel qui pourra étre résolu numeériquement.

3.3.2 Résolution des équations de Stokes

La déformation de la glace est traitée comme l'écoulement d’un fluide incompressible sous
leffet de la gravité. La résolution de ce probléme d’écoulement se fait par l'intermédiaire du
systéme de Stokes composé d'une équation d’incompréssibilité et de ’équation de conservation
du moment (équations (2.6) et (2.7)). La fonctionelle & minimiser est alors écrite comme :

J(u,p) = / ¢+ peii — pigu; dSY, (3.1)
Q
ou ¢, le potentiel de dissipation est lié¢ au tenseur des contraintes déviatoires par la relation :

_ 99

= (3.2)

T

Une variation 0.J de J(u;,p) est alors définie en fonction de variations arbitraires du; et dp
de u; et p.

0J = / 0ij0€ij + POEi; + OpEy; — pigdu; dS2. (3.3)
Q
Etant donnée la symétrie du tenseur des contraintes (0ij = 0ji), la définition des vitesses de

déformation (équation (2.4)) et en utilisant la définition des contraintes de Cauchy (o0 = 7 — pI)
I'équation (3.3) se simplifie sous la forme :

0J = / Jij(suiJ + 0péii — pigdu,; dS). (3.4)
Q
L’intégration par partie du terme o;;0u; ; par le théoréme de Green donne alors :

0J = /Q [_5Uz (Uz‘jJ —|—pig) 5péii] dQ) + / 5uia¢jnjdl“. (3.5)
T

La résolution du systéme de Stokes revient donc a chercher pour quelle valeur de la variation
arbitraire du; de u; et de celle de la pression dp la fonction §J s’annule traduisant un état d’énergie
minimale pour le systéme.
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3.3.3 Reésolution de la surface libre

La surface supérieure d’un glacier n’est soumise qu’a la pression atmosphérique. Cette pression
peut étre négligée devant les autres forces qui sont en jeu dans la déformation de la glace et on
considére donc généralement cette surface comme libre.

La gestion de cette surface libre se fait par I'introduction d’une fonction implicite de ’espace et
du temps F(z,y, z,t). Cette fonction est définie par une altitude initiale zy et 'altitude explicite
z de la surface libre dépendant du temps et de 'espace :

F(xvyv th) =20 — Zt(ﬂ%y,t) . (36)

La conservation de la masse implique alors que la variation de la position de F' soit compatible
avec sa vitesse de déplacement uy :

OF
— +ugpgrad F' = 0. (3.7)
ot
La différence entre la vitesse de déplacement de la surface libre uy et celle de la glace w définit
alors un flux entrant ou sortant :

b= (up—u). (3.8)

En injectant I’équation (3.8) dans I’équation (3.7) on a alors :
OF
E-l—bgradF—i—ugradF:O. (3.9)

On remplace finalement F' par son expression dans I'équation (3.9) :

8Zt 8zt 8Zt

— F+Up— F Uy— —u, = b(x,y, 1), 3.10

R R T (X (3.10)
ou les u; (i = x,y, z) sont les composantes du vecteur vitesse sur la surface dans les trois directions
de I'espace. La formulation variationelle de cette équation est alors mise en place en introduisant
la fonction test ¢ tel que :

/ 02 4,22 40, 0 qbdQ—/b( £)¢dQ (3.11)
o ot Uy B Uy ay Uy - 0 x,y, ) '

ou la distribution du bilan de masse b(x,y,t) est donnée en métres équivalents glace pour éviter
les problémes de conversion. Ce traitement rajoute une non-linéarité dans le modéle mais il
permet de traiter de problémes transitoires. C’est aussi grace a cette approche que 'on peut
introduire le bilan de masse a la surface du glacier.

3.3.4 Conditions aux limites des équations de Stokes

Les conditions aux limites sont un paramétre important de tout systéme physique. En effet,
c’est en général ces conditions qui permettent de garantir 'unicité de la solution obtenue. On
présentera dans cette section les différentes conditions qui peuvent étre appliquées sur chacune
des frontiéres du modéle.
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3.3.4.1 Conditions latérales

On peut différencier pour les glaciers deux types principaux de conditions latérales. La pre-
miére, la plus simple a traiter, concerne les zones pour lesquelles ’épaisseur de glace au bord du
maillage est trés faible. On observe ce cas lorsque 1’on modélise la totalité d’un glacier. En effet,
sur les bords et au front du glacier on ne peut pas fixer une épaisseur de glace nulle sur le dernier
élément du maillage. Ainsi on obtient sur les bords du maillage des portions de glaces verticales.
Ces limites, tout comme la surface supérieure ne sont en contact qu’avec lair et sont donc traitées
comme des surfaces libres. Le deuxiéme type de condition aux limites est mis en place lorsque
I’'on modélise seulement une portion d'un objet glaciaire de grande taille. On prescrit alors les
vitesses sur ces limites. Le cas le plus courant est celui pour lequel la limite latérale du domaine
modélisé correspond aux limites du bassin versant. Ainsi il n'y a pas de flux de glace qui passe
au travers de ces limites ce qui se traduit par une vitesse normale a la frontiére nulle.

3.3.4.2 Condition basale

La condition limite a la base du glacier va nous permettre de lier le modéle d’écoulement que
I’on vient de décrire au modéle d’hydrologie qui est présenté dans le chapitre suivant. On utilise
pour cela la loi de frottement (2.20) présentée dans la Section 2.2.3.

Cette loi de frottement constitue une condition aux limites de type Robin. On peut voir la
condition de Robin comme une combinaison d’une condition de Dirichlet, qui applique & un point
donné la valeur de la variable, et une condition de Neumann qui, 1a ou elle s’applique, impose la
dérivée de la variable.

Ici, on observe une relation non-linéaire entre la contrainte basale tangentielle 7; (que I'on
pourrait écrire en fonction des dérivées des vitesses basales grace a la loi de Glen (2.1)) et les
vitesses basales. Cette relation s’écrit en fonction de trois paramétres (C, As et n) et de la pression
effective. Ainsi, le but de ce travail réside dans le développement d'un modéle d’hydrologie qui
permette le calcul de la pression effective en vue de mettre en ceuvre cette loi de frottement.
On disposera alors d’une paramétrisation physique de la loi de frottement qui permettra de faire
évoluer la vitesse basale d’un glacier en fonction de la pression d’eau a sa base.



Chapitre 4

Un modéle d’hydrologie dédié
au glissement basal

4.1 La modélisation de I’hydrologie glaciaire

La présence d’eau a la surface des glaciers est une évidence facilement observable et les
volumes d’eau libérés par les glaciers sont importants au point de vue économique (irrigation,
eau potable, production d’énergie). L’hydrologie glaciaire, qui s’intéresse au devenir de cette eau,
est ainsi rapidement devenue une branche importante de la glaciologie. L’acheminement de I’eau &
travers le glacier entre sa disparition de la surface par 'intermédiaire de moulins et de crevasses et
sa résurgence au front est une question importante de I’hydrologie glaciaire. Les différents modes
de drainage observes a la surface des glaciers (supra-glaciaire), dans la glace (intra-glaciaire) et &
la base du glacier (sous-glaciaire) doivent donc étres caractérisés précisément en vue de retracer
le parcours de ’eau entre son lieu de production et le front du glacier.

4.1.1 L’hydrologie glaciaire, une modélisation & deux facettes

Le probléme initial que cherche a résoudre la modélisation de ’hydrologie glaciaire est de
connaitre, en fonction des sources d’eau et de leur répartition dans le temps, les débits que I'on
peut attendre au front d’un glacier. Les observations et les différents types de modeéles apportant
des réponses a ce probléme seront ensuite présentés comme «a vocation hydrologique». L’appa-
rition de lois de frottement, liant la vitesse de glissement basal des glaciers a la pression effective
(et donc a la pression d’eau) dans les années 1970, souléve une nouvelle problématique pour la
modélisation de 1’hydrologie glaciaire. En effet, les modeéles qui jusque 1a n’utilisaient la pres-
sion d’eau que pour connaitre sa vitesse de propagation doivent étre adaptés pour faire de cette
pression leur variable d’intérét. Ces nouveaux modéles d’hydrologie ainsi que les observations qui
leurs sont liées seront dits par la suite «a vocation glaciologique».

Ces deux objectifs pourraient étre remplis par un modéle unique mais ce dernier devrait
alors contenir tous les processus actifs alors que si les deux objectifs restent découplés, certains
de ces processus peuvent étres négligés en fonction du but que I’on recherche. En effet, un modéle
& vocation hydrologique devra rendre compte précisément du débit observé & ’exutoire tant en
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terme de volume que de durée des événements. Dans ce but, le modeéle devra prendre en compte les
vitesses de déplacement de I’eau dans les différentes portions du systéme hydrologique (supra-
glaciaire, intra-glaciaire et sous-glaciaire). Dans le cas d’'un modéle a vocation glaciologique,
I’accent sera plus mis sur le calcul de la pression de 'eau & la base du glacier. Les systemes de
drainage supra et intra-glaciaires seront donc moins importants de ce point de vue. Par contre,
dans ce deuxiéme cas, on ne peut plus faire 'approximation d’une pression effective nulle qui
était admissible dans le premier cas.

4.1.2 Etat de l’art

L’'importance de I'hydrologie glaciaire, tant en terme économique (production d’énergie, ir-
rigation, eau potable) qu’en terme de risque naturel (crue sous-glaciaire, vidange de lacs ou de
poches d’eau) ainsi que la découverte tardive du lien entre pression hydraulique et dynamique
glaciaire a longtemps favorisé la recherche sur les modéles & vocation hydrologique par rapport a
ceux dont la vocation est glaciologique. Dans la suite de cette section on présentera donc 1’état de
I’art au niveau des observations avant de s’intéresser plus précisément aux modéles existants. On
ne reviendra pas dans cette section sur les études qui ont été menées pour décrire les différents
types de drainages et qui ont déja été présentées dans la Section 2.3.2.

4.1.2.1 Les observations hydrologiques en glaciologie

La base des observations nécessaires aux modeéles hydrologiques sont les observations météo-
rologiques. Ainsi, la mesure des radiations solaires, de la température et de 'humidité relative
permettent de calculer un taux de fonte a la surface du glacier (e.g. Arnold et al., 1996). La
mesure des précipitations liquides permet de compléter ces observations et d’obtenir la totalité
des volumes d’eau injectés a la surface du glacier. A 'autre extrémité de la chaine, les données de
contréle sont souvent fournies par des mesures de débit du torrent émissaire prenant naissance
au front du glacier (e.g. Arnold et al., 1998; Fowler, 1999). Entre ces données d’entrées et les
volumes mesurés au front des glaciers, d’autres méthodes peuvent étre utilisées pour valider les
résultats des modéles hydrologiques.

La méthode la plus couramment utilisée est celle du suivi de marqueurs. Cette technique
consiste a injecter dans des moulins ou des crevasses connectés au systéme hydraulique sous
glaciaire des solutions dont on pourra mesurer les concentrations a I’aval du point d’injection
(e.g. Fountain, 1993; Sharp et al., 1993). En glaciologie, les solutions les plus couramment
utilisées sont des saumures ou des solutions fluorescentes. Ces injections controlées de traceurs
permettent de déduire différentes caractéristiques du systéme de drainage en fonction du temps
de transit du marqueur mais aussi de la quantité de traceur récupéré ou de I’évolution au cours
du temps des concentrations récupérées.

(i) Les vitesses de transit des marqueurs permettent de caractériser les systémes de drainage.
Ainsi des vitesses de drainage supérieures a 0.2 m s~
SDE alors que des vitesses plus faibles sont associées aux SDI (e.g. Krimmel et al., 1973,;
Burkimsher, 1983). La répétition de ces observations au cours d'une saison permet alors de
mettre en évidence une évolution des systémes de drainage au cours du temps. Par exemple
pour le glacier d’Arolla, Nienow et al.1998)Nienow (Sharp) ont montré que I'on passait au

sont communément associées a des
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cours de I’été d’un SDI & un SDE. En plus de donner des informations sur le systéme de
drainage existant, ces mesures de temps de transfert permettent de valider les résultats de
modeles hydrologiques comme présentés par Arnold et al. (1998).

(7i) La mesure du volume de traceurs recouvrés se fait en général en mesurant des concentrations
dans le torrent émissaire et en utilisant le débit du cours d’eau pour les convertir en volume.
Ainsi, si moins de la moitié de la quantité de traceur est retrouvé a I’exutoire aprés un temps
donné, on peut penser a des pertes ou & un stockage important d’eau dans le systéme de
drainage (Willis et al., 1990), ce qui semble arriver plus fréquemment dans un systéme
complexe mais peut aussi étre dii & la sorption (absorption ou adsorption) du marqueur
sur les particules en suspension dans I’eau.

(#41) L’étude de la forme de courbes présentant 1’évolution de la concentration de traceurs recou-
vrée en fonction du temps permet de fournir de nouveaux détails quant aux caractéristiques
des systémes de drainage (Behrens et al., 1975). En effet la forme de ces courbes, comme
présentée sur la Figure 4.1, permet de quantifier un terme de dispersion qui ceuvre dans le
systéme de drainage (Seaberg et al., 1988).

I2~]

10— (Cotm) Travel distance = 1077 m
.'é‘. 4
g 4.
1 Injection #2
= 7 (4.7.1990)
2
£ 6 J
u (Cm/Q,tl) (Cm/27t2) (e 2
& . "njection #1
:j 4 — (17.6.1990)
>
& 1 |yene) €. /24
2 -
| ]
0 —ij ' Y T lﬂ?omtlnool T T T T T Y T T T T T ]
0 100 200 300 400

Time since injection (minutes)

F1G. 4.1: Evolution de la concentration de colorant mesurée lors de deux expériences d’injection menées
sur un moulin du glacier d’Arolla. L’injection #1 conduite en juin montre un temps de retour long
permettant de calculer une vitesse de transit de l'ordre de 0.1 m s~!. Cette vitesse est caractéristique
d’un drainage s’effectuant principalement sous une forme distribuée. L’injection #2 conduite en juillet
montre par contre un temps de retour plus court et un pic plus marqué donnant des vitesses de transit
de I'ordre de 0.54 m s~! indiquant le développement d'un SDE. Les coordonnées des différents points
permettent de calculer le coefficient de dispersion. Figure adaptée de Hubbard et Nienow (1997).
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On utilise pour quantifier cet «étalement» des concentrations de retour (concentrations
que 'on observe en sortie de systéme hydrologique) un terme de dispersivité d [en m| qui
représente le taux de dispersion d'un nuage de traceur décrit par le coefficient de dispersion
D [en m? s71] relativement au taux d’advection u; en [m s71] du traceur durant son transit
dans le systéme de drainage :

d=

D
—. (4.1)
Ut

En glaciologie, la forme communément admise pour D a été dérivée par Brugman (1986) :

(e

D:Mﬁmm%mWﬂ’ 42

ou x correspond & la distance en ligne droite entre le point d’injection et le point de
récupération du traceur, t,, est le temps écoulé avant d’atteindre le pic. Enfin ¢; pouri = 1,2
sont les temps lorsque la concentration atteint la moitié de sa concentration maximale pour
la branche ascendante (¢;) et pour la branche descendante (t2). Les différentes variables
sont reportées sur la Figure 4.1. A partir des deux équations obtenues (i = 1,2) les valeurs
de D et t,, sont calculées par itérations successives.

Toutefois, ces expériences de traceurs ne permettent de déduire que des caractéristiques

globales du systéme de drainage. Le recours a des mesures effectuées dans des trous de forage
permet alors d’obtenir des informations plus ponctuelles ou a plus petite échelle que celle du

bassin complet.

(i) Si les forages sont directement liés au systéme de drainage, alors le niveau de I’eau observé

dans ces forages correspond a la charge hydraulique du systéme de drainage. Cette ob-
servation n’est valable que dans le cas ou 'on considére que le volume d’eau transporté
par le systéme de drainage est suffisant pour remplir le trou de forage sans changer ses
caractéristiques. Ainsi, par cette technique, Boulton et al. (2007b) ont mis en évidence le
lien qui existe entre deux systémes de drainage en mesurant la charge hydraulique le long
d’un profil perpendiculaire & la direction principale d’écoulement du glacier. Si des sondes
de pression sont mises en place dans les trous de forage, alors le niveau d’eau peut étre
suivi durant de longues périodes sans qu'’il soit nécessaire de réouvrir le trou (e.g. Fudge
et al., 2008).

(7)) La mise en place dans ces forages de mesures de conductivité et de turbidité permet aussi

de mieux connaitre la structure de drainage au niveau de ces forages. Ainsi I'étude de
Gordon et al. (2001) montre que 'on doit étudier avec précaution les données issues de
trous de forage et qu’il faut vérifier leur connectivité au systéme hydraulique avant de faire
des suppositions quant & ce dernier.

(731) L’étude de trous de forage non connectés au systéme hydrologique a aussi son importance.

En effet une étude de Waddington et Clarke (1995) montre qu’a partir d'un trou de forage
non connecté au réseau, on peut remonter aux caractéristiques décrivant les sédiments
présents a la base des glaciers.
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A partir de ces différents modes d’observation, les systémes hydrauliques sous-glaciaires
peuvent étres modélisés a des fins hydrologiques. Pour mettre en place la modélisation & but
glaciologique, il faut ajouter & ces observations des mesures de la dynamique du glacier.

Les mesures liées & la dynamique glaciaire sont courantes en glaciologie. Elles s’intéressent
aux différentes composantes de la dynamique que sont la déformation de la glace, le glissement
et la déformation du sédiment. En vue de mettre en place une modélisation hydrologique & but
glaciologique on devra donc disposer des mesures effectuées sur le systéme hydraulique comme
décrit ci-dessus simultanément & des mesures de dynamique. Différentes études couplant des
observations hydrologiques et glaciologiques sont présentées dans le Tableau 4.1.

TAB. 4.1: Différentes études hydrologiques a vocation glaciologique et les méthodes de mesures
mises en ceuvre. La notation h,, correspond a la charge hydraulique.

Référence de I'étude mesures hydrologiques mesures glaciologiques
Anderson et al. (2004) débit au front vitesses de surface GPS*
Bartholomaus et al. (2008) hy de lacs vitesses de surface GPS*
Fischer et Clarke (2001) pression d’eau basale  glissement et déformation
de sédiments
Iken et Truffer (1997) hy, dans des forages vitesses de surfaces GPS®
Magntsson et al. (2007, 2010) mesures de débit vitesses de surface InNSAR
Mair et al. (2001, 2002, 2003)  h,, dans des forages vitesses de surfaces GPS®
Mair et al. (2008) hy dans des forages variation de l'inclinaison
de forages

“ systéme autonome, mesures en continu
b .. .
mesure de positions de balises, mesures ponctuelles

Les différentes techniques de mesure que I'on a présentées ici permettent de mettre en place
des modeles hydro-glaciologiques a vocation hydrologique ou glaciologique. Certains de ces mo-
deéles sont présentés dans la partie suivante.

4.1.2.2 Les modéles hydro-glaciologiques

Dans un souci de clarté, on parlera en premier lieu des modéles a vocation hydrologique avant
de se pencher sur les modéles a vocation glaciologique.

Les modéles a vocation hydrologique visent & décrire précisément les débits d’eau que I'on
observe dans les torrents qui prennent naissance au front des glaciers. Certains de ces modéles
se basent sur le calcul d'un potentiel hydraulique ® définis par Shreve (1972) :

® = puwgzy + pig(z — 2) . (4.3)

oll p,, et p; sont respectivement les masses volumiques de I'eau et de la glace alors que z; et z
correspondent aux altitudes respectives de la surface et de la base du glacier. A partir de cette
expression, et de nombreux tests de traceurs, Sharp ef al. (1993) ont déterminé le systéme de
drainage du glacier d’Arolla (Suisse). Plusieurs modeéles hydrologiques ont alors été développés
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a partir de la configuration du systéme de drainage donné par Sharp et al. (1993). Richards
et al. (1996) ont mis en place un modeéle constitué de quatre réservoirs a deux parameétres qui
représentent les différentes composantes du systéme de drainage. Arnold et al. (1998) ont congu
un modeéle sur des bases physiques. Ils ont délimité pour cela les sous bassins versants de chacun
des moulins définis comme points d’entrée du systéme par Sharp et al. (1993). Un modéle
d’ablation par bilan d’énergie permet alors de calculer le volume d’eau produit dans chacun de
ces sous bassins. Ces volumes d’eau sont alors «routés» a la surface du glacier et le temps de
transfert de ’eau entre un point donné et le moulin est calculé en fonction de son éloignement et de
I’épaisseur de la couche de neige a travers laquelle I'eau devra percoler. L’eau est ensuite prise en
charge par un systéme de drainage sous-glaciaire distribué (durant I’hiver) ou chenalisé (pendant
I’été) jusqu’a étre évacuée au front du glacier. Ce modéle donne des résultats intéressants tant
au niveau de la comparaison des flux au front du glacier que de la charge hydraulique mesurée
et modélisée au niveau des trous de forage.

L’étude de Flowers et Clarke (2002) se démarque des précédentes par le fait que le systéme de
drainage n’est pas prescrit comme c’était précédemment le cas au travers du potentiel hydraulique
donné par Shreve (1972). Dans ce modéle, eau est prise en charge par quatre systémes différents
(supra-glaciaire, intra-glaciaire, sous-glaciaire et nappe souterraine) qui sont connectés par des
termes de transfert. Ainsi ce modeéle s’adapte automatiquement au volume d’eau qu’il recoit tant
en terme de géométrie que de capacité d’évacuation. Ce méme modéle a ensuite été simplifié
pour s’intéresser uniquement mais plus précisément au drainage sous-glaciaire (Flowers et al.,
2003; Flowers, 2008). Dans ces nouvelles versions, seule la portion du modeéle sous-glaciaire est
conservée et séparée en deux couches présentant des SDE et SDI.

Le modele développé par Moeller et al. (2007) vise un objectif différent de ceux précédemment
cités. En effet, ce modeéle est concu pour confirmer le fait qu'une couche de sédiments ne suffit
pas & évacuer la totalité de I’eau produite par un glacier donné. Ce modéle se base sur le transfert
de 'eau au travers d’une couche de sédiments & laquelle est ajoutée une couche drainante. La
conductivité de cette couche drainante est définie de sorte que la pression d’eau & la base du
glacier reste en dessous de la pression nécessaire pour amener le glacier & la flottaison. Cette
étude montre bien la nécessité d’'un SDE qui permet d’éviter la mise & la flottaison de tout le
glacier.

Les modéles a vocation glaciologique ont pour objectif de mieux contraindre la vitesse de
glissement a la base des glaciers en la liant a la pression de I’eau sous-glaciaire par I'intermédiaire
d’'une loi de frottement. Cette approche récente de I’hydrologie sous-glaciaire n’a été appliquée
qu’a un nombre de cas réduit car seul un petit nombre de modéles peuvent modéliser ces inter-
actions. Les modéles utilisés dans le cadre de cette approche sont généralement plus simples que
les modéles a vocation hydrologique. En effet, ici, le point d’intérét du modéle est de fournir la
pression d’eau a la base du glacier. Ainsi ces modéles négligent en général les systémes de drai-
nage supra- et intra-glaciaires pour s’intéresser plus précisément aux systémes de drainage sous
glaciaires. Par contre, certaines approximations faites par les modeéles a vocation hydrologique ne
peuvent étre faites ici. Ainsi I'expression du gradient hydraulique donnée par Shreve (1972) ne
peut étre utilisée car elle suppose que la pression effective est nulle ce qui n’est pas compatible
avec 'utilisation de lois de frottement.
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Le modele proposé par Kessler et Anderson (2004) illustre bien les simplifications du systéme
hydrologique qui sont mises en place pour accéder a la pression d’eau. Ainsi, ce modéle se base sur
une équation de conservation du volume d’eau qui est «routée» a travers trois types de systémes
différents présentés sur la Figure 4.2.

W = glacier width
H =ice thickness
hg = pressure head

Us = sliding velocity
ke =ramp wavelength
o =ramp angle

P =bedslope angle
wic = flowpath spacing

F1G. 4.2: Présentation des différentes composantes du modeéle de Kessler et Anderson (2004). A) vue en
plan du glacier et du systéme de drainage (en bleu) avec un canal de drainage efficace au centre connecté
a de nombreux conduits inefficaces formés par un réseau de cavités modélisées comme présenté en E). La
section B) montre la charge hydraulique (tireté) imposée par le lac. C) montre une coupe longitudinale
du glacier et D) présente le détail de la géométrie du socle rocheux.

Dans ce modéle, le systéme de drainage est & géométrie fixe mais sa capacité évolue en
fonction du volume d’eau & drainer. La vitesse de glissement est ici calculée par une loi de
frottement développée par Tken et Truffer (1997) et reprise par Anderson et al. (2004). Ce
modéle permet alors de reproduire la dynamique que I'on observe lors de la mise en pression du
systéme hydrologique au printemps (Figure 4.3).

Le passage du modeéle développé par Flowers et Clarke (2002) de quatre couches a seulement
deux couches concentrées sur le systéme de drainage sous-glaciaire permet de mettre en place des
modélisations a vocation glaciologique (Flowers et al., 2005). Dans ce modeéle, le glissement basal
est décrit par une loi adaptée de Payne (1995) et utilisant F' = p,,/p; le rapport de la pression
d’eau p,, sur la pression glaciostatique p; pour lier la vitesse de glissement wu; a la contrainte
basale 7, sous la forme :

up = —BsFpigh; grad(h; + z) (4.4)

Y

ot B est un parameétre controlant le taux de glissement et h; I’épaisseur de la glace. Ce modéle,
couplé de maniére asynchrone avec un modéle de dynamique glaciaire a été utilisé pour évaluer
la sensibilité de la calotte Islandaise du Vatnajokull au réchauffement climatique (Flowers et al.,
2005).

Avec le méme type d’approche, Hewitt et Fowler (2008) proposent un systéme de drainage
mettant en compétition des canaux R (de type «Rothlisbergery) et un réseau de cavités liés
par un terme de transfert. La pression effective alors calculée est utilisée pour modéliser la
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F1a. 4.3: Résultats obtenus par Kessler et Anderson (2004) pour la modélisation d’'un événement d’ac-
célération da & la mise en charge du systéme de drainage. A) montre une coupe le long du glacier ou les
lignes de couleurs indiquent la localisation des données présentées sur B et C. B) montre 1’évolution de
la position de la source du canal central. C) présente I’évolution des vitesses de surface en fonction du
temps aux points marqués sur A). D) présente 1’évolution du débit d’eau injectée (tireté) et du débit au
front du glacier (trait plein).

vitesse de glissement en se basant sur une loi puissance (équation (2.18)). Cette étude s’attache
a modéliser des ondes de vitesses observées tout au long de 'année sur le glacier Nisqually (état
de Washington, U.S.A.).

Le modeéle développé dans ce travail s’inspire de ces approches multicouches dans lesquelles
un terme de transfert permet de mettre en compétition les composantes efficaces et inefficaces
du systéeme de drainage. La particularité du modele développé ici est de se baser sur la méme
équation de diffusion (décrite dans la Partie 4.2) pour décrire les deux composantes du systéme.
Le lien entre hydrologie sous-glaciaire et dynamique glaciaire sera alors mis en place sous la forme
de l’équation de frottement (2.20) proposée par Gagliardini et al. (2007).

4.2 Un modéle hydrologique basé sur I’équation de diffusion

Nous allons présenter dans cette partie, les hypothéses ainsi que la méthodologie qui per-
mettent d’aboutir a I’équation de diffusion décrivant le routage de 'eau & la base du glacier.
C’est cette équation qui sera implémentée dans le code aux éléments finis Elmer. Le travail pré-
senté dans cette partie s’inspire des travaux publiés par Bear (1979, 1988) et de Marsily (2004).
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4.2.1 Développement de ’équation de diffusion pour une nappe captive

La théorie de la diffusivité est ici appliquée a une nappe aquifére confinée. Cela revient a
dire que l'on traite le cas d’'un aquifére piégé entre deux couches imperméables. Ici, les deux
imperméables seront la base du glacier pour le toit de la couche et le socle rocheux pour sa
base. L’hypothése faite d'un aquifére confiné implique aussi que la couche de sédiments soit
saturée en eau. De plus, la couche d’eau étant maintenue entre les deux impermeéables, toute
augmentation de volume entrainera une augmentation de la pression d’eau dans le milieu. Du
fait de I'enfouissement important de ces nappes captives, la pression d’eau peut devenir trés
importante, ce qui demande de considérer dans les équations que 'eau, mais aussi le milieu
poreux, sont des matériaux compressibles. Cette compressibilité du milieu poreux nécessite la
prise en compte du mouvement des grains solides constituant le sédiment dans les équations de
continuité.

Ce traitement complet de I’équation de diffusion demande aussi de définir un certain nombre
de vitesses pour les différents matériaux mis en jeu dans I’écoulement (fluide et grains solides) :

(i) La vitesse fictive décrit la vitesse de déplacement d’un matériau comme un débit divisé par
la surface totale de I’échantillon méme si le matériau ne se déplace effectivement que dans
une certaine portion de cette surface.

(71) La vitesse de filtration a été définie par Darcy (1856) comme la vitesse fictive de I'eau a
travers le milieu poreux en prenant les grains solides comme référence.

(74i) La vitesse réelle enfin représente effectivement la vitesse réelle du matériau.

Un schéma illustrant ces différentes vitesses est présenté sur la Figure 4.4.

=3 Aire du sédiment (Ased)

- Aire des pores (Ap)
Débit
:Ised + :Ip
Débit

4y

Vitesse fictive =

Vitesse réelle =

F1G. 4.4: Schéma d’une section de milieu poreux avec les définitions des différentes surfaces et des vitesses
fictives et réelles du fluide.

Le développement de I’équation de diffusion dans un aquifére confiné se base sur la loi de
Darcy (1856) qui définit la vitesse de filtration U d’un fluide a travers un milieu poreux. En
effet, la définition de cette vitesse provient directement de la maniére dont ont été effectuées les
expériences de Darcy en 1856, laquelle définit un débit a travers un massif poreux. Ce débit est
alors divisé par la section du massif poreux pour donner la vitesse de filtration ou vitesse de
Darcy.
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La loi de Darcy (1856) met en jeu, pour définir cette vitesse de filtration, le tenseur des
perméabilités intrinséques du solide k qui prend en compte 1'hétérogénéité de la diffusion dans
les différentes directions, la viscosité dynamique du fluide p,,, la masse volumique du fluide p,,,
la pression de I’eau p,, observée au point d’altitude z et enfin 'accélération de la gravité g :

k
U=——>(grad py + pwg grad z) . (4.5)
M
La vitesse de filtration U représente la vitesses fictive du fluide par rapport au solide. Or
on consideére ici le déplacement du fluide par rapport & un point fixe. On doit donc exprimer
la vitesse U en fonction des vitesses de déplacement du solide et du fluide. En repartant de la
définition de la vitesse de filtration on a :
Débit
U=—, (4.6)
Ased + Ap
avec respectivement Ag.q et A, les aires du sédiment et des pores. La porosité w du milieu peut
alors étre exprimée en fonction de ces aires si on considére qu’elles sont représentatives de tout
le volume de 1’échantillon :

volume de vide Ap
w= . = . (4.7)
volume de I'échantillon  Agq + A,

A partir de la porosité, on définit les vitesses réelles moyennes du fluide w}, et du solide u} :

=— et ul= ) (4.8)

avec Uy, et Ug respectivement les vitesses de filtration du fluide et du solide. La vitesse de
Darcy est alors exprimée en fonction de ces deux vitesses réelles moyennes par une composition
géomeétrique définie par Cooper (1966) :

U =U,—uwuj. (4.9)
L’équation de Darcy (4.5) s’écrit alors :
. k
Uy —wuj = e (grad py + pwyg grad z) . (4.10)
w

En raisonnant sur un volume élémentaire fixe de ’espace, les équations de conservation de la
masse sont définies pour le fluide :

0
div(pwUw) + &(wa) + pwq =0, (4.11)

ol g correspond & un débit par unité de volume de fluide entrant (ou sortant s’il est négatif)
dans le milieu poreux. Pour le solide on obtient :

0
div(psUs) + &[(1 - w)ps] =0, (4-12)
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avec ps la masse volumique du milieu poreux.
On injecte la loi de Darcy (4.10) dans I’équation de continuité du fluide dans le cas d'un
volume élémentaire (4.11). On obtient alors :

[k | 9
div | py /,L_ (grad py + puwg grad 2)| = div(pyw uy) + &(foww) + Pwq - (4.13)

A partir des opérateurs gradient et divergence, on fait apparaitre la dérivée de transport de p,w
qui représente la variation de la quantité p,w en fonction du déplacement moyen du solide a la
vitesse u} :

div(ppw u}) = ppw divul + uk grad(p,w), (4.14)
0 d
et, wuj grad(pyw) + 5 Puw) = < (puw) (4.15)
. N ., d d
donc,  div(pypw u)) = pypw divul + a(pww) - a(pww) . (4.16)

On remplace alors dans 'équation (4.12) la vitesse de déplacement fictive du solide par sa défi-

nition en fonction de la vitesse macroscopique moyenne, Ug = (1 — w)uj :
: o, 9
div(ps(1 —w)ul) + a[(l —w)ps] =0, (4.17)
qui une fois exprimée en terme de dérivée particulaire devient :
o, d
(1 -w)ps divul + a[(l —w)ps] =0. (4.18)

En combinant les équations (4.16) et (4.18), on peut exprimer la vitesse du solide en fonction

Y

des autres inconnues :

m (1 =w)ps] + —(puw) — = (puww) . (4.19)

. PuwW d d 0
div(puw uy) = - < ) dt dt ot

En réinjectant cette équation (4.19) dans (4.13) et en supposant que la porosité varie peu en
fonction du temps, on élimine les termes dans lesquels la vitesse du solide apparait :

.| Pk dpuw pw dw  pyw dps
div | —— (grad p,, + d = + — — — + puq. 4.20
W[uw (grad py + pug gra Z)] cw P Tow T e w e (4.20)

Cette équation permet alors de calculer la pression d’eau dans la nappe captive. On peut simplifier
son écriture en exprimant les différentes densités et la porosité en fonction de la pression d’eau.
On utilise pour cela les équations d’état du fluide et du milieu poreux comme présentées dans la
section suivante.
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4.2.2 Introduction des équations d’état

Les équations d’état du liquide et du solide permettent de définir leurs densités et la porosité
du milieu en fonction de la pression d’eau p,,. Pour le liquide, I’équation mise en jeu est I’équation
de compressibilité isotherme :
dpuw dpuw
Do 2 (4.21)
dt dt

ou la compressibilité du fluide ; est facilement mesurable (Perkins, 1820).

Pour le milieu poreux, la mise en place d’'une équation d’état est moins évidente. En effet
le matériau que l'on traite est un mélange binaire d’air et de solide. Il présentera donc deux
compressibilités différentes : d'une part, la compressibilité des grains solides que l'on écrit :

d
- Pas = ﬂSdPW7 (4'22)

Pgs

oll pgs est la masse volumique des grains solides et pour laquelle le coefficient de compressibilité
(s est mesurable sur le matériau pur. D’autre part, la compressibilité de la matrice poreuse est
définie en se basant sur la théorie de 1’élasticité des milieux continus. Les développements de
cette théorie, présentés dans I’Annexe B fournissent deux nouvelles équations :

dw dpw
~ = (1- — ) — 4.2
L i e) T (423
dps dpw
s — 4.24
dt Pss ar ( )
N _ w /8
ou g = P

Ici, le coefficient o est la compressibilité spécifique du milieu poreux dans son ensemble. Ce
coefficient prend donc en compte le réarrangement des grains les uns par rapport aux autres
alors que a décrit uniquement la compressibilité du solide pur.

En introduisant les deux équations d’état du solide (4.23) et (4.24) ou I'on remplace ay par
son expression , ainsi que celle du fluide (4.21), on peut alors réécrire I'équation (4.20) uniquement
en fonction de la pression de I’eau :

dpy
— ¥ puq. 4.25
5 TPt (4.25)

k «
div Pw’ (grad py + pwg grad z)] = ppw [51 = Bs + —
w

[

On multiplie alors cette équation par l'accélération de la gravité g pour faire apparaitre le tenseur
des conductivités hydrauliques K :

dpy
Y L wdq, 4.26
5 T Pwgd (4.26)

(0]
div [K (grad py + pwg grad z)] = puwg [Bz —Bs+ —
w

k
avec, K = Pwd : (4.27)

Haw
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Certaines approximations permettent alors de simplifier I’équation (4.26). La premiere de ces
approximations consiste a considérer que la masse volumique de 'eau p,, est variable dans le
temps mais peu variable dans l'espace, ce qui permet de sortir le terme p,g de l'opérateur
divergence. Le terme de gauche de I’équation (4.26) se simplifie alors sous la forme :

div [K (grad py + pwg grad z)] ~ p,gdiv [K grad <P_w + z) (4.28)
Pwd

Cette simplification met en évidence ’expression de la charge hydraulique :

he = 2% 4 2. (4.29)
Pwd
En injectant (4.29) dans (4.28) I'équation (4.26) devient :
. a | dpy

pwg div [K grad hy] = pywg |6 — Bs + ol o + pw9q - (4.30)

On doit encore, dans cette équation, convertir la dérivée particulaire de la pression en charge
hydraulique. Avec la méme définition que pour I'équation (4.15), la dérivée particulaire de p,,
s’écrit :

dpw

T ul gradp, +

Opw

— (4.31)

Etant donné que la vitesse du sédiment est trés faible devant celle de Peau, on peut dans
I'équation (4.31) négliger le terme u} gradp, devant dp,/0t. On différencie alors I'expression
de la charge hydraulique (4.29) :

— — hy — 2)—, 4.32
ot Pwd ot + g(hw — 2) ot ( )
dans laquelle I'équation d’état du fluide (4.21) est introduite :
Ohy  Opw
pwgw = W [1 + puwg(z — hw)ﬁl] . (4.33)

Le terme pyg(z — hy)F; est généralement négligeable devant 1. En effet, si 'on suppose g =
9.81m 572, B, = 5 x 1071%Pa~! et p, = 1 x 10%kg m~3 la valeur absolue de ce terme est alors
inférieure a 1 x 1072 tant que (hy, — 2) est inférieure 4 2000m ce qui donne :

Ohy Opuw

—_~ —. 4.34
ot ot (4.34)

Pwd

On peut alors réécrire I’équation (4.30) uniquement en fonction de la charge hydraulique h,, :

. 2 o 8hw
pwg div [K grad hy,| = (pwg) w |6 — Bs + ol o + pPw9q - (4.35)
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Dans ’équation (4.35) on met en évidence la deuxiéme grandeur physique qui, avec la conduc-
tivité hydraulique, permet de décrire une couche aquifére. Cette grandeur, le coefficient d’emma-
gasinement spécifique Sy, est définie comme suit :

(67

Ss = pwgw [ﬂl — B+ —

w

(4.36)

La compressibilité de I'eau ; est de 'ordre de 5 x 107'% Pa=!. On trouve pour des sédiments
glaciaires des valeurs de o de I'ordre de 3 x 107® Pa~! (Murray, 1997). La valeur de 3, par
contre est de l'ordre de (3;/25 (Freeze et Cherry, 1979) ce qui permet de la négliger devant les
deux autres termes.

Apres ces simplifications, I’équation de diffusion dans une nappe confinée s’écrit donc :

oh
pwg div [K grad h,] = pwgssa—tw + pw9q , (4.37)

qui peut finalement étre simplifiée par p,,¢g pour finalement donner :

Ohy,
div [K grad hy,] = SSE +q, (4.38)

4.2.3 Passage 4 un probléme plan a4 deux dimensions

En vue de réduire la complexité de la modélisation et les temps de calcul, I'équation de
diffusion (4.38) est intégrée verticalement. Cette intégration permet en effet de ne pas modéliser
la couche de sédiments pour effectuer uniquement le calcul de la charge hydraulique & I'interface
entre glace et socle rocheux. Cette étape d’'intégration va dans le sens que 'on a choisi pour le
modeéle qui est de calculer la charge hydraulique a des fins de glissement basal et non & des fins
purement hydrologiques.

Si T'on suppose que les termes K,,, K,, et S, sont uniformes sur toute I’épaisseur e de
I’aquifére, on peut intégrer I’'équation (4.38) par rapport a la verticale. On définit alors les termes
intégrés tels que :

toit
T = Kdz =eK |
base
toit
S = S¢dz = €Sy, (4.39)
base
toit
Q= qdz = eq,
base

et ’équation de diffusion intégrée sur toute I’épaisseur de I'aquifére s’écrit alors :

oh
div (T grad hy,) = 58—;" +Q. (4.40)
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O 'on rappelle que :

a

et, S =eSs = epygw [Bl —Bs+—
w

pwgk
Fow

T=eK =e¢ (4.41)

C’est cette équation de diffusion qui est implémentée dans Elmer. Ici, T correspond a la
transmitivité de l'aquifére alors que S est le coefficient d’emmagasinement de la nappe et () un
débit par unité de surface. Ce débit est proportionnel & la variation de charge hydraulique dans
la nappe et représente donc un débit perpendiculaire & la base de I'aquifére.

4.3 Implémentation de I’équation de diffusion dans Elmer

L’équation de diffusion avait déja été implémentée dans Elmer pour calculer des flux de
chaleur. J’ai donc remanié cette partie du code pour 'adapter a ce nouveau probléme. Aprés
modification de la routine présente dans le code, jai réalisé quelques validations pour vérifier
son implémentation. La premiére étape a consisté a vérifier qu'un état stationnaire donné par le
modeéle était bien en accord avec sa solution analytique. J’ai ensuite vérifié la dépendance aux pas
de temps du modéle ainsi que la conservation du volume d’eau. Ces validations ont été menées
sur des domaines a deux dimensions (z et z) et donc & une seule dimension (z) pour le modéle
hydrologique du fait de I'intégration verticale.

4.3.1 Formulation variationelle

L’équation de diffusion présentée dans la section précédente est résolue par la méthode des
éléments finis. On définit donc une formulation variationelle pour cette équation. On effectue pour
cela l'intégration de I’équation de diffusion (4.40) sur le domaine d’étude. On écrit I'intégrale de
cette équation en la multipliant par la fonction test ¢ :

. s
/lev(Tgradhw)qﬁdQ_/QSWQZ)dQ—i—/QQgZ)dQ. (4.42)

On intégre alors le terme de gauche de I’équation en utilisant le théoréme de Green :

Ohy
—/Tgradhwgradqbdﬂ—l—/Tgradhwnqbdf:/S—gbdQ—l—/ Qo dS). (4.43)
Q r o Ot Q

La loi de Darcy une fois intégrée s’écrit :
Us = —T grad hy, , (4.44)

ou Us est le débit de la nappe par unité de longueur. En injectant (4.44) dans équation (4.43)
que I’on remanie on obtient alors :

/QUsgradcbdQ:—AUsn¢dF:/§23%¢dQ+/§2Q¢dQ. (4.45)
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Apres linéarisation et discrétisation, cette équation se simplifie sous forme matricielle o le
terme de gauche de I’équation (4.45) constitue la matrice du systéme M, I'intégrale sur la surface
permet de définir des conditions de Neumann (flux d’eau imposé) et I'intégrale sur le terme source
constitue le vecteur force F'. On identifie alors le vecteur solution H tel que :

MH=F. (4.46)

4.3.2 Vérification d’un état stationnaire

La premiére étape de validation de I'implémentation de I’équation de diffusion consistait a
vérifier ’exactitude de la charge hydraulique obtenue pour un état stationnaire. On se base pour
cela sur I’équation de diffusion (4.40) a laquelle les termes dépendant du temps sont retranchés :

div (T grad hy,) = Q. (4.47)

En considérant T uniforme et isotrope dans ’espace, cette équation peut étre réécrite en fonction
de z seulement :

Phy,  Q

En considérant que le flux entrant () est indépendant de z on peut alors simplement calculer
une solution analytique a cette équation. Des conditions aux limites doivent alors étre choisies
pour assurer 'unicité de la solution. On choisit pour cette premiére équation des conditions
simples de type Dirichlet appliquées en fixant la charge hydraulique & zéro aux deux extrémités
du domaine (z =0 et z =1).

A

Altitude

w
I
=

rz=0 r =1

Distance

F1G. 4.5: Schéma de I’expérience mise en place pour modéliser I'état stationnaire. Les fléches bleues sous le
sédiment représentent le flux  injecté & la base de aquifére. Les deux riviéres constituent les conditions
aux limites & charge hydraulique constante et égale & 'altitude de leur surface libre.

La Figure 4.5 présente une vision schématique de I’expérience. La modélisation ne prend en
compte que la zone comprise entre x = 0 et © = [. De plus, le cube de glace représenté n’a
pas d’influence sur I’hydrologie. En considérant les hypothéses faites sur ) et T ainsi que les
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conditions aux limites, I’équation différentielle (4.48) a pour solution :

ho(z) = (22 — la:)% . (4.49)

Les paramétres utilisés pour cette expérience sont présentés dans le Tableau 4.2. La comparaison
des résultats du modéle avec la solution de 1’équation analytique est présentée sur la Figure 4.6.
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F1G. 4.6: Comparaison a ’état d’équilibre de la solution de ’équation analytique (ligne rouge) aux résul-

tats du modéle (croix noires) pour une recharge @ = —0.2 m a~! et des charges hydrauliques nulles aux
bords (hy(0) = hy(l) = 0)

La comparaison entre les résultats numériques issus du modéle et la solution analytique de
I'équation différentielle (4.48) montre un accord parfait. On a ainsi vérifié que 'implémentation
de I’équation de diffusion était correcte du point de vue du résultat final. Toutefois on doit
encore vérifier que le régime transitoire du modéle est correct. On réalise pour cela deux autres
expériences qui sont présentées par la suite.

TAB. 4.2: Valeurs des paramétres utilisés pour la validation de I'implémentation
de I’équation de diffusion.

Parametre Notation Valeur
Conductivité hydraulique du sédiment K 1x10°ms!
Epaisseur de la couche de sédiments es 10 m
Longueur du domaine l 5000 m
Densité de la glace Di 880 kg m—3
Densité de I'eau Pw 1000 kg m—3
Compressibilité du sediment a 1 %1078 Pa —!
Compressibilité de 'eau G 5.04 x 10710 Pa —1

Porosité du sédiment w 0.3
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4.3.3 Importance de la durée des pas de temps

Les processus hydrologiques ne présentent pas les mémes échelles de temps dans leurs varia-
tions que les processus glaciologiques. On travaille en effet & I’échelle de la journée voire de ’heure
en hydrologie, alors que les glaciologues utilisent généralement des pas de temps de 'ordre de la
dizaine de jours a ’année. Il a donc été nécessaire d’adapter la routine de calcul de la charge hy-
draulique pour permettre de calculer la répartition de I’eau avec précision sans perdre en efficacité
sur le modeéle glaciologique. Ce double objectif a nécessité de fragmenter le pas de temp glacio-
logique (de I'ordre de 'année) dans la routine de calcul de la charge hydraulique pour arriver a
un pas de temps hydrologique horaire. Ainsi, entre deux pas de temps du modeéle d’écoulement,,
le modéle hydrologique effectuera un nombre de pas de temps plus important.

En vue de vérifier ces modifications au niveau des pas de temps, les résultats du modéle
hydrologique ont été comparés a une solution analytique issue de Carslaw et Jaeger (1959). Cette
solution analytique a été développée pour la théorie de la chaleur dont I'équation de diffusion
(Carslaw et Jaeger, 1959, p10, équation (8)) est la méme que celle qui est résolue dans le cas de
la diffusion dans une nappe captive (équation (4.38)). La solution utilisée se base sur la diffusion
de la chaleur dans un solide délimité par deux plans paralléles. Cette configuration est similaire
a celle d'une nappe hydraulique plane modélisée en deux dimensions (une seule dimension ici du
fait de l'intégration verticale de I’équation de diffusion dans Elmer). Les valeurs numériques qui
ont été prises pour cette étude sont données dans le Tableau 4.2

Pour confirmer les résultats du modéle du point de vue de sa réponse temporelle, on s’intéresse
a un état transitoire durant le remplissage de 'aquifére. A partir d'une charge hydraulique nulle
en tous points, I'aquifére est rempli par ses deux extrémités (z = 0 et x = [) sur lesquelles on
applique une charge hydraulique constante de 100 m. Un schéma représentant cette expérience
est présenté sur la Figure 4.7.

A

Altitude
m

Distance r =1

F1G. 4.7: Schéma représentant ’expérience de remplissage d’une nappe. Les riviéres jouent (comme dans le
cas précédent) le role de conditions limites & charge hydraulique constante. Les lignes bleues représentent
la charge hydraulique h,, dans la nappe a différents stades de I'expérience : état initial (ligne pleine), état
transitoire & un instant donné (ligne pointillée) et état final (tireté).

Dans I’'analogie avec la chaleur, cette expérience revient a réchauffer un solide initialement a
une température de 0°C en appliquant une température uniforme de 100°C sur les plans paralléles
qui le limitent. Dans ce cas particulier, Carslaw et Jaeger (1959) donnent une solution analytique
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a I’équation de diffusion que 'on peut écrire en fonction des variables de notre probléme :

B 4A & (—1)" T(2n + 1)*72t (2n + D)mw(2x — 1)
hy(x,t) = A — — Z exp <——> cos ( ) ) (4.50)

T A 2n+1 Si? 21
avec A = hy,(0) = hy(1).

La Figure 4.8 présente la variation de la charge hydraulique avec un pas de temps de 1073 an.
On ne présente que la moitié droite du domaine (/2 < xz <) car les conditions initiales et aux
limites de I'expérience étant symétriques, les charges hydrauliques obtenues le seront aussi. On
montre aussi I’évolution de erreur entre solutions analytique et numérique en fonction du pas
de temps.
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= 41x 1071
90 I I i
£ : E
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T 80 E E =
2, C ] =
= I A 2
= 3 41 x 10744
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= o ]
© 70 I i
= 41x107°
i (b):
60 | | | Lol 1 X 10*6
2500 3500 4500 0.0001 0.001  0.01 0.1 1

Distance [m] Pas de temps hydrologique [a]

F1G. 4.8: (a) Comparaison des charges hydrauliques analytiques (lignes rouges) et modélisées (croix
noires) lors du remplissage de I’aquifére durant trois années de simulation (pas de temps de 0.001 an) et
(b) évolution de ’erreur relative entre la référence analytique et les résultats modélisés aprés un an de
simulation en fonction du pas de temps du modéle hydrologique.

La Figure 4.8(b) montre bien I'importance du traitement des pas de temps. On observe en
effet une erreur relative par rapport a la solution analytique de 'ordre de 17% si 'on garde le
pas de temps glaciologique pour résoudre le systéme hydrologique. Par contre avec un pas de
temps de 1073 an (environ 9 heures) Perreur est réduite & une quantité négligeable (environ

1.5 x 107%%).



68 Chapitre 4. Un modéle d’hydrologie dédié au glissement basal

Cette expérience a donc permis de vérifier que la solution transitoire donnée par le modéle
est correcte mais aussi qu’il est essentiel de garder des pas de temps faibles pour la résolution
du probléme hydrologique. La méthode a deux pas de temps mise en place ici a donc toute
son importance quand il s’agit de définir un pas de temps hydrologique de courte durée tout
en gardant un pas de temps glaciologique qui ne pénalise pas le temps de calcul du modéle en
résolvant trop souvent le systéme de Stokes.

4.3.4 Conservation du volume

La derniére vérification effectuée porte sur la conservation du volume d’eau au cours du
temps. Dans un aquifére confiné, la variation du volume d’eau par unité de surface est fonction
a la fois de la variation de la charge hydraulique Ah,, et du coefficient d’emmagasinement S de
la nappe. La variation du volume d’eau dans la nappe AV s’écrit donc :

AV = SAh,, avec S = pygwes (ﬁl + g) ) (4.51)
w

Pour vérifier la conservation du volume d’eau, avec le méme aquifére que précédemment, on
effectue 'expérience suivante. Sur une nappe aquifére présentant une charge hydraulique nulle
en tous points, on applique & partir d'un temps ¢ = 0 des flux d’eau donnés. Sur l'extrémité
x = 0, on considére une limite imperméable et on injecte, ou soutire de 'eau & la nappe par un
forage situé en x = [ suivant I’équation (4.52). On aura donc un flux nul en = 0 et un flux égal
A Qin(t) en x = [. La Figure 4.9 présente un schéma de I'expérience ou le flux en fonction du
temps est donné par ’expression :

t
Qin(t) = 10 sin (271%) t en années. (4.52)

En intégrant l'expression de Q;,(t) et en calculant le volume d’eau dans la nappe a partir
de la charge hydraulique, on peut donc comparer le volume d’eau injecté au cours du temps et
le volume d’eau présent dans la nappe sur la méme durée. La comparaison de ces deux volumes
est présentée sur la Figure 4.10

La superposition des deux courbes présentées sur la Figure (4.10) confirme que I’équation de
diffusion telle qu’elle a été implémentée dans Elmer conserve bien le volume d’eau au cours du
temps. De plus, cette expérience vient confirmer les résultats de la précédente sur exactitude
de la réponse transitoire du modéle.

Les trois expériences présentées dans cette section ont permis de valider 'implémentation
de I'équation de diffusion. Mais cette seule équation ne permet de modéliser qu'un seul type
de systéme de drainage alors que 'on a vu dans la Section 2.3.3 que les systémes de drainage
sous-glaciaires étaient en général composés de deux systémes en compétition. La section suivante
présente la structure que 'on va donner au modeéle pour modéliser deux systémes de drainage a
partir de I’équation de diffusion.
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A Pompage / Injection

100r
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[m]
o
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Distance z=1
Fi1G. 4.9: Schéma de P'expérience utilisée pour vérifier la conservation du volume d’eau. La pompe en
x = [ sert a la fois & l'injection et au pompage de ’eau. Les massifs rocheux sont considérés imperméables.
Les lignes bleues représentent la charge hydraulique a différents instants : état initial (trait plein), état
transitoire & un instant donné pendant une phase d’injection (tireté) et un état transitoire & un instant
donné pendant une phase de pompage (pointillé).
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FiG. 4.10: Comparaison de 1’évolution des volumes d’eau dans la nappe (croix noires) en fonction du
volume injecté (trait rouge).

4.4 Application de I’équation de diffusion & un systéme de drai-
nage a deux composantes

Le but final du modéle qui est présenté ici est de permettre le calcul de la loi de frottement
basal. En vue de cet objectif, la pression effective a la base du glacier doit étre calculée, ce qui
demande de connaitre précisément la répartition de la charge hydraulique dans la nappe d’eau
sous-glaciaire. Les deux grandes familles de systémes de drainage ont été présentées dans la
Section 2.3.3. Nous allons décrire ici la méthode qui nous permet de rendre compte de ces deux
types de drainage tout en gardant un modéle assez simple.
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4.4.1 Construction bicouche du modéle

Plusieurs facteurs ont motivé la création du modéle sous sa forme finale. Tout d’abord il faut
bien voir que le but du modeéle n’est pas le calcul des volumes d’eau a I’exutoire des glaciers mais
bien le calcul des vitesses basales du glacier. Ainsi, certains parameétres qui entrent en jeu dans
des modéles plus complexes d’hydrologie glaciaire comme ceux développés par Flowers et Clarke
(2002); Arnold et al. (1998) ne seront pas pris en compte ici. Par exemple, on ne considérera
pas les composantes du drainage supra- et intra-glaciaire. En effet, ces systémes de drainage,
bien qu’importants du point de vue de la cinétique du drainage, n’ont qu’un impact faible sur la
pression d’eau basale. Ces simplifications permettent de réduire le nombre de paramétres et de
processus physiques a prendre en compte et ainsi de minimiser les temps de calcul. Dans la suite
on ne parlera donc plus que du drainage de 1’eau & la base du glacier.

Comme on I’a vu dans la Partie 2.3.2, il existe un nombre important de systémes de drainage
sous-glaciaires dont I'existence est confirmée par des observations indirectes. La démarche choisie
consiste & mettre en place un modéle reposant sur les deux grandes familles de systémes de
drainage définies dans la Partie 2.3.3. Dans la suite, on parlera d'un SDE & faible pression d’eau
d’une part et d’'un SDI a pression d’eau élevée d’autre part. Ce discernement entre SDE et SDI
est fait a partir de la Figure 2.14 qui montre la relation entre les volumes d’eau évacués et la
pression d’eau dans les différents systémes de drainage. Ainsi, un systéme qui draine 'eau de
fagon inefficace entraine 1’établissement d’une pression d’eau importante a la base de la glace
méme si le volume d’eau a évacuer est faible. Un SDE, au contraire, permet de drainer rapidement
de grandes quantités d’eau tout en gardant des pressions faibles.

La différence de pression entre ces deux systémes entraine la mise en place de flux d’eau entre
eux comme on l'a déja vu dans la Section 2.3.3. En effet, une pression d’eau trop importante dans
un SDI entraine la mise en place d’un SDE qui drainera le surplus d’eau et réduira donc la pression
hydraulique. On voit donc bien ici que ces deux systémes sont couplés et que la redistribution
de I'eau entrainera des modifications de la charge hydraulique a la base du glacier. Une pression
d’eau importante entrainera une pression effective faible et donc une diminution du frottement
basal. Par contre, & partir d'un certain niveau de pression, I'activation d'un SDE entrainera la
diminution de la charge hydraulique et donc une augmentation de la pression effective et par
conséquent du frottement basal.

4.4.2 Deux systémes de drainage interconnectés

Comme présentée ci-dessus, la gestion de I'hydrologie sous-glaciaire nécessite la mise en place
de deux systémes de drainage interconnectés, I'un appartenant a la famille des SDE et 'autre a
la famille des SDI. On doit alors faire le choix des systémes de drainage qui seront utilisés dans
chacune de ces deux familles. Les choix que j’ai fait ici sont dictés par des objectifs de simplicité.

J'utilise pour le SDI un systéme de drainage dans une couche de sédiments pour laquelle la
répartition de ’eau est calculée par 'équation de diffusion (4.40) développée dans la Section 4.3.

Pour le SDE, le passage d’un systéme réel & un systéme modélisable est plus complexe. En
effet, ces systémes de drainage ne sont pas distribués sur la totalité de l'interface rocher/glace
mais occupent seulement une faible surface du socle. Ainsi, il faut prendre en compte sur le socle
un systéme de drainage dont la taille sera inférieure a la taille des mailles du modeéle. Ce type de
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réseau de drainage chenalisé se retrouve dans les aquiféres karstiques pour lesquels des méthodes
de traitement ont été développées pour modéliser les écoulements distribués et chenalisés (Teutsch
et Sauter, 1991; Teutsch, 1993; Scanlon et al., 2003). Dans notre modéle, la méthode appliquée
revient & modéliser le systéme de drainage chenalisé par un systéme distribué. Cela revient a
modeéliser une couche de sédiment équivalente au systéme de drainage distribué comme présenté
sur la Figure 4.11. Ainsi, on choisit pour cette couche équivalente, une paramétrisation des
grandeurs physiques (conductivité, coefficient d’emmagasinement...) qui permet de rendre compte
de I’écoulement que ’on observerait dans un systéme chenalisé.

Glace Glace

Systeme
chenalisé

couche équivalente
Sédiment

Sédiment

F1G. 4.11: Schémas représentant le systéme & modéliser (& gauche) et Papproche utilisée ou le systéme
chenalisé est remplacé par une couche continue équivalente (a droite).

L’intérét de 'approche proposée est qu’elle permet d’utiliser la méme équation de diffu-
sion (4.40) pour le SDE et le SDI. Les seuls changements que 1'on applique sur cette équation
pour les deux systémes de drainages concernent les paramétres spécifiques des systémes de drai-
nage et la définition des termes source et puits. On a alors pour le SDI :

oh
div (T, grad hys) = ssedw‘”s +Qs, (4.53)

et pour le SDE :

th

) 0
div (T. grad hye) = Se——

5 + Q.- (4.54)

On peut alors proposer un ordre de grandeur pour les parameétres nécessaires a la résolution
des équations (4.53) et (4.54). Ces ordres de grandeur sont présentés dans le Tableau 4.3 et sur
la Figure 4.12. Les expressions pour les différents flux sont détaillées dans la Partie 4.4.3.
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Fia. 4.12: Ordres de grandeur de la conductivité hydraulique pour différentes roches y compris les sé-
diments sous-glaciaires (Glacial till). On remarque que ces derniers présentent une plage de valeur trés
étalée. Figure issue de Freeze et Cherry (1979)

TAB. 4.3: Ordres de grandeur des valeurs caractérisiques pour les deux types de systémes utilisés.
Les ordres de grandeurs initiaux sont issus de Freeze et Cherry (1979)

param. ordre de grandeur commentaires

T 5x 1071 a4 1x107%* m st  En considérant une couche de sédiments de 10m
T, 1x102alms! Basé sur des expériences de retour de traceurs
Ssed 1x10%a1x103 En considérant une couche de sédiments de 10m
Se 1x1077a1x10"* En considérant une couche drainante de 1m

Le Tableau 4.3 et la Figure 4.12 montrent bien la disparité de valeur en particulier pour les
transmitivités du sédiment. On devra donc, lors de la modélisation, se baser sur les données exis-
tantes pour chaque application en vue de réduire 'incertitude sur les paramétres hydrologiques.
Pour le glacier d’Arolla par exemple, des expériences menées par Hubbard et al. (1995) donnent
pour la conductivité hydraulique K, des valeurs comprises entre 3 x 107% et 5 x 1077 m s~ ! ce

qui permet de réduire ’étalement des valeurs de conductivité hydraulique.

4.4.3 Transfert d’eau entre les deux systémes

L’utilisation de deux équations identiques pour modéliser les SDE et SDI permet de les coupler
simplement et de fagon réaliste. On se base, pour coupler les deux systémes, sur les transferts
d’eau qui sont introduits dans les termes sources/puits des équations de diffusion (4.53) et (4.54).
Les termes sources/puits Qs et Q. sont constitués d’un terme de recharge Q. qui prend en
compte l'entrée d’eau dans le systéme mais aussi d’un terme de transfert Q; qui définit les
volumes d’eau a transférer d’une couche a l’autre. Pour le flux d’entrée ),., on suppose qu’il
est injecté uniquement dans le SDI. En effet la configuration de ce systéme, lorsqu’il est actif,
fait qu’il occupe une portion du socle beaucoup plus importante que le SDE ce qui valide cette
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hypothése. Les termes sources/puits pour les deux couches s’écrivent donc :

Qs = _Qre + Qt et Qc = _Qt- (4-55)

Ces flux sont positifs pour un débit sortant. Ainsi le flux de transfert Q); est exprimé comme un
débit d’eau par unité de surface transitant du SDI vers le SDE.

Le flux de recharge @), est défini en fonction des apports a la base Q4 et Qs dus respecti-
vement au flux de chaleur géothermique Qg et a I’énergie dissipée par le frottement :

Qa
Qng=—— et Qpy = —
T piL ! piL;

u
o (4.56)

A ces sources basales il faut ajouter ’eau due a la fonte a la surface du glacier. On considére
que cet apport est nul dans la zone d’accumulation et que 'eau produite dans cette zone est
routée vers la zone d’ablation ou elle est transportée vers le socle. Ce terme d’apport est donc
nul dans la zone d’accumulation et proportionnel au bilan de masse dans la zone d’ablation.
Enfin, ’eau produite sur la zone d’accumulation est répartie sur une courte distance a 1’aval de
la ligne d’équilibre.

Les différentes composantes de ce flux de recharge peuvent donc varier dans le temps mais
elles ne prennent pas en compte I'état du systéme de drainage. En effet, si le SDI est saturé, le
terme @, sera toujours injecté dans ce systéme méme si il est ensuite entiérement redistribué
dans le SDE par lintermédiaire du flux @;. Ce flux de transfert par contre est dépendant de
I'état des deux systémes entre lesquels il s’établit. La méthode utilisée pour calculer ce flux est
présentée dans la suite. Les critéres d’établissement du flux de transfert seront présentés avant
de rentrer plus dans les détails de son calcul.

4.4.3.1 Critére pour I’établissement du flux de transfert entre les deux systémes
de drainage

I’établissement d’un flux d’eau entre les SDE et SDI se fait en plusieurs étapes présentées
sur la Figure 4.13.

On peut identifier quatre phases différentes dans I’établissement du flux de transfert entre les
deux systémes de drainage :

(i) Lorsque le flux entrant @, est faible, alors le SDI a une capacité drainante suffisante pour
évacuer la totalité de I'eau injectée (Figure 4.13(a)). Dans ce cas, le routage de l'eau est
effectué uniquement dans le SDI avec une conductivité hydraulique faible et une charge
hydraulique importante mais inférieure a la pression de flottaison (on a N > 0). Le flux de
transfert )y est alors nul et le SDE est inactif.

(7) Si le flux d’eau basale augmente, alors la charge hydraulique dans le systéme de drai-
nage va augmenter progressivement jusqu’a atteindre localement la limite de flottaison
(Figure 4.13(b)). Le SDE devient alors actif dans la zone pour laquelle la pression effective
est nulle. Avec cette activation se met en place un flux d’eau ; entre les deux systémes
de drainage. Le volume d’eau qui est transféré d’'un systéme a ’autre correspond alors au
volume d’eau en excés par rapport a la limite de flottaison (Figure 4.14). L’eau transite du
SDI vers le SDE avant d’étre réinjectée dans le SDI au point ot le SDE n’est plus actif.
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F1G. 4.13: Description du couplage entre les deux systémes hydrauliques. Les courbes présentent la charge
hydraulique dans le SDI (trait bleu), dans le SDE (points rouges) et la limite de flottaison N = 0 (tirets
noirs). Les schémas montrent comment s’établissent les flux d’eau quand (a) seul le SDI est actif, (b) le
SDE est actif (partie hachuré) mais non connecté et (c) le SDE est actif et connecté. Les critéres sur

l'activité

Charge hydraulique

et la connexion du SDE sont présentés dans le texte, le flux @; est exprimé en fonction du SDE.

A

— e — —
—
—
—
—

Volume d’eau injecté

Distance

Fia. 4.14: Visualisation du volume d’eau injecté dans le SDE. Le tireté bleu correspond a la charge
hydraulique calculée, le tireté noir a la limite de flottaison et le trait plein bleu & la charge hydraulique
dans le SDI aprés le transfert d’eau.

(731) Le fait de réinjecter I'eau dans le SDI entraine une surcharge de ce dernier a l'aval (au
sens des charges hydrauliques) de la zone ot les deux systémes sont actifs. Cette surcharge
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entraine alors une augmentation de la charge hydraulique et donc une propagation de
I’activation du SDE vers I’aval.

Le SDE, lorsqu’il est actif, permet de drainer une quantité d’eau plus importante mais
ce volume est ensuite réinjecté dans le SDI. Pour que le SDE soit vraiment fonctionnel il
doit étre connecté a l'une de ses extrémités a un réservoir infini dont la charge hydraulique
est constante. Pour les glaciers, les différents réservoirs infinis que 'on peut citer sont : le
front d’un glacier ou le torrent issu du glacier fixe la charge hydraulique, I'océan pour les
glaciers cotiers oil la charge hydraulique correspond au niveau de la mer et les lacs sous-
glaciaires d’un volume suffisant pour que ’apport d’eau di au glacier ne fasse pas varier
de maniére significative la charge hydraulique. Une fois que le SDE actif est relié & I'un de
ces exutoires, on peut dire qu’il est ouvert. Une de ses extrémités est donc reliée a un point
dont la charge hydraulique est fixée et inférieure & la charge dans le SDI. On aura alors un
terme supplémentaire dans I'expression du flux Q; directement lié & la différence de charge
entre les deux systémes. La mise en place de ce drainage va entrainer une diminution rapide
de la charge hydraulique dans le SDI comme illustré sur la Figure 4.13(c).

4.4.3.2 Calcul du volume d’eau mis en jeu dans le transfert entre couches

Comme on I’a vu précédemment, le flux de transfert entre les deux couches ); dépend de deux
mécanismes. Le premier est directement implémenté dans la méthode de résolution de I’'équation
de diffusion alors que le deuxiéme met en jeu une équation de transfert entre les deux couches.

(i) Lorsque le SDE est actif, seul le volume d’eau qui entraine une surcharge du SDI est pris en

(1)

compte. Le volume d’eau entrant en jeu dans ce transfert est alors calculé par un systéme
itératif. Une comparaison est faite entre la charge hydraulique et une limite supérieure. Si
cette limite est atteinte, ’excédant d’eau est injecté dans le SDE et la charge hydraulique du
SDI est corrigée. La gestion de ce surplus d’eau se fait grace a I'application d’une condition
limite de Dirichlet ce qui permet de fixer la charge hydraulique a sa limite supérieure et
de calculer I’'excédent d’eau ainsi libéré. Cette méthode est expliquée plus en détails dans
I’Annexe C.

Lorsque le SDE est ouvert sur l’extérieur, un deuxiéme terme vient alors s’ajouter au
premier. Le terme de transfert alors mis en jeu dépend des différences de charge hydraulique
entre les deux systémes. En effet, I’eau va migrer du systéme présentant la plus haute
charge hydraulique vers le systéme le moins chargé. Etant donné le sens qui a été fixé pour
le transfert d’eau, on peut écrire I’équation du flux comme suit :

Qt _ So(hc - hsed)sj ’

v
ou h. et hgq sont respectivement les charges hydrauliques dans les SDE et SDI et S; est
le coefficient d’emmagasinement du SDI (j = sed) ou du SDE (j = ¢). La multiplication
par le coefficient d’emmagasinement est nécessaire pour convertir les hauteurs d’eau en
volume et on utilisera donc le coefficient de la couche pour laquelle le débit est sortant. Les
coefficients v et ¢ enfin sont respectivement un temps de transfert représentant le temps
mis par l'eau pour passer d’'un systéme de drainage a 'autre et un terme contrdlant le
couplage entre les deux systémes.

(4.57)



76 Chapitre 4. Un modéle d’hydrologie dédié au glissement basal

4.4.4 Conservation du volume pour le systéme couplé

Le couplage réalisé entre les deux systémes de drainage ne permet pas d’établir des solutions
analytiques pour la vérification de son implémentation comme il a été fait dans la Section 4.3
pour vérifier 'implémentation de I’équation de diffusion. Toutefois on peut vérifier la conservation
du volume. On met en place pour cela la méme expérience que celle qui a été réalisée pour la
vérification de I'implémentation de I’équation de diffusion (Section 4.3.4) mais en appliquant une
limite supérieure & la charge hydraulique du SDI. Cette limite est ici fixée arbitrairement & dix
métres sans prendre en compte 1’épaisseur de glace et donc la limite de flottaison.

A partir de cette nouvelle expérience, on vérifie donc que 'introduction du terme de transfert
entre les deux systémes de drainage n’introduit pas de biais dans la conservation du volume
d’eau. Les résultats de cette simulation sont présentés sur la Figure 4.15. On observe sur cette
figure I’évolution du volume d’eau dans les deux systémes de drainage ainsi que la somme de ces
volumes qui est bien égale au volume calculé & partir de I'intégrale de 1’équation 4.52.

—40 | 20 | 40 | 60 | 80 100

Durée (a)

Fi1G. 4.15: Evolution des volumes d’eau en fonction du temps pour le SDI (trait noir plein) le SDE (tireté
noir) ainsi que la somme des volumes dans les deux systémes (croix noires) superposée au volume injecté
(trait rouge).

4.5 Conclusion sur la structure du modéle

A partir d’'une équation de diffusion en milieu poreux, on a donc développé un modéle hy-
drologique prenant en compte deux systémes de drainages. Le SDI est représenté par une couche
de sédiments présentant une conductivité hydraulique faible et un coefficient d’emmagasinement
important. L’approximation majeure du modeéle consiste & modéliser le SDE comme une couche
de sédiments équivalente au systéme chenalisé. Cette approche du double continuum a été utilisée
avec succeés pour modéliser ’écoulement dans les karsts dont on ne peut connaitre précisément
la conformation (Teutsch et Sauter, 1991).

La construction bicouche du modeéle ainsi que la méthode de pénalisation utilisée pour
contraindre la charge hydraulique maximale du sédiment demande de mettre en place un modéle
a la structure complexe qui est présenté sur la Figure 4.16.
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FiG. 4.16: Schéma présentant le fonctionnement du modéle d’hydrologie et son couplage avec le modéle
de dynamique glaciaire. Les rectangles représentent des étapes de calcul alors que les variables calculées
sont inscrites dans des cercles. Les détails du fonctionnement sont donnés dans le texte.

On voit bien sur ce schéma le couplage entre I’hydrologie et la dynamique glaciaire qui se
fait par l'intermédiaire de la pression effective N et du champ de contrainte o qui controle la
limite supérieure de la charge hydraulique du SDI et donc I'ouverture du SDE. La partie droite
du schéma (en traits gras) présente le modeéle hydrologique. Pour ce dernier, on observe deux
possibilités :

(7) Si la limite supérieure du SDI n’est pas atteinte alors le SDE n’est pas activé et le chemi-
nement du modeéle suit le tireté qui représente a la fois le pas de temps hydrologique plus
court et les itérations nécessaires au calcul de la limite supérieure du SDI.

(74) Si la limite supérieure du SDI est dépassée, alors le SDE est activé et les différents calculs
se font en suivant la fléche en trait plein. De méme, cette fléche présente a la fois le pas
de temps hydrologique et les itérations du systéme non linéaire dans lequel est maintenant
inclus le calcul du volume d’eau transféré.

Dans la moitié gauche du schéma est présentée la portion du modéle qui est directement liée
a la dynamique glaciaire avec le calcul de la pression effective et, a partir de cette derniére, de
la vitesse de glissement basale qui constitue une des conditions limites du modéle d’écoulement
glaciaire.
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On obtient ainsi un modeéle hydro-glaciologique couplé dont le but est d’expliquer des phéno-
meénes d’accélérations glaciaires qui pourraient étres dus & des variations de charge hydraulique.
En vue de valider 'approche de double continuum utilisée par le modéle hydrologique, des ex-
périences ont été menées pour valider les résultats du modeéle. Ces expériences sont présentées
dans le chapitre suivant.



Chapitre 5

Application a un cas 2D

Les expériences mises en place dans la Section 4.3 ont permis de vérifier que I'implémentation
de I'équation de diffusion dans Elmer était correcte. On a par contre peu de possibilités pour
valider les résultats du modéle couplé. Pour effectuer sa validation on s’attache donc a réaliser
la modélisation d'un cas réel. On effectuera avant cela des tests de sensibilité sur différents
parameétres hydrologiques mis en jeu dans le modéle.

5.1 Présentation de I’expérience

Le but de la simulation que je présente ici est d’une part de réaliser une étude de sensibilité
du modéle aux parameétres hydrologiques et d’autre part de confronter le modéle a un cas réel
en vue de confirmer la cohérence et U'efficacité du schéma de couplage hydro-glaciologique implé-
menté dans Elmer. On cherche pour cela un phénomeéne glaciologique pour lequel la dynamique
soit fortement dépendante de I’hydrologie sous-glaciaire. De plus, pour que l’expérience de mo-
délisation permette une validation du modéle, on doit étre en mesure de comparer les vitesses
modélisées aux mesures de terrain. Les phénomeénes de jokulhlaup (ou vidange de lac glaciaire)
réunissent toutes ces caractéristiques.

5.1.1 Cadre général de I’expérience

Les jokulhlaups sont des phénomeénes épisodiques qui mettent en jeu le drainage d’un lac sub
ou supra-glaciaire (e.g. Bjornsson, 1998). Ces phénoménes peuvent étre réguliers, par exemple
dans le cas du lac du Gérner (Suisse) qui se vidange chaque année ou du Merzbacher (Kyrgyztan)
tous les huit mois environ (Huss et al., 2007; Ng et Liu, 2009). Ces vidanges épisodiques sont
dues au remplissage naturel d'un lac par 'eau de fonte. En effet, & partir d’'un certain volume,
la pression d’eau devient trop forte et le lac se vide. A ces épisodes réguliers peuvent s’ajouter
des drainages beaucoup moins prévisibles. Ils sont en général le fait d’éruptions volcaniques
sous-glaciaires qui entrainent la production d’un volume d’eau important et donc la vidange
prématurée du lac. Le lac du Grimsvotn (Islande) est un exemple flagrant de ces deux types
de jokulhlaups. Sur la Figure 5.1 on peut discerner ces deux comportements dans les variations
de I'altitude de la glace flottante & ’aplomb du lac et qui reproduit les variations d’altitude de
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la surface du lac. On observe en effet des variations périodiques de l'ordre de 5 ans avec des
événements intermittents caractérisés par des augmentations d’altitude plus rapides et dues a
des éruptions sous-glaciaires.
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F1G. 5.1: Evolution du niveau du lac du Grimsvétn au cours du temps, les portions verticales entre un point
haut et un point bas correspondent & une diminution rapide du niveau et donc & un jokulhlaup. L’avant
derniére éruption indiquée, datant de novembre 1996, est celle qui nous intéressera pas la suite. Figure
issue de Bjornsson (2002)

De nombreuses études menées sur les jokulhlaups permettent de disposer de données en
quantités importantes. Un grand nombre de ces études ne s’intéressent qu’a la partie hydrologique
de ’événement et se basent sur les jokulhlaups pour essayer de décrire les systémes de drainage
a la base des glaciers (Nye, 1976; Bjornsson, 1998, 2002; Fowler, 1999; Flowers et al., 2003,
2004; Werder et al., 2009; Werder et Funk, 2009; Ng et Liu, 2009). Ces études n’ont pas le
méme objectif que notre modélisation qui vise & calculer les vitesses de glissement quitte a
simplifier le modéle hydrologique. Par contre, les études citées plus haut permettent d’avoir
une bonne connaissance des mécanismes mis en jeu lors du jokulhlaup et plus particuliérement
des débits et des volumes d’eau drainés. De plus, certaines observations récentes ont permis
d’avoir une meilleure connaissance du lien entre vitesses de surface et volume d’eau a la base des
glaciers. Ces derniéres nous permettent de connaitre les vitesses en surface durant les épisodes
de jokulhlaups ce qui fournit des données intéressantes pour une comparaison avec les résultats
issus du modele (Bjornsson et al., 2001; Gudmundsson et al., 2002; Anderson et al., 2005;
Magnusson et al., 2007, 2010; Bartholomaus et al., 2008).

La calotte du Vatnajokull (Islande) est I’endroit pour lequel on dispose du plus grand nombre
de données sur les jokulhlaups. J’ai donc choisi pour cette étude de travailler sur cette calotte et
en particulier sur le glacier du Skeidararjokull. La localisation de ce glacier ainsi que celle de la
ligne d’écoulement choisie pour la modélisation sont présentés sur la Figure 5.2.

[’événement modélisé est un jokulhlaup survenu en Octobre 1996 aprés une éruption impor-
tante qui a entrainé le débordement du lac du Grimsvotn. Ce jokulhlaup est le plus important
de la période récente sur ce glacier autant par le volume total d’eau drainée que par le débit de
pointe observé. L’importance de ce jokulhlaup sur un glacier au comportement bien suivi permet
d’avoir un grand nombre de données (Bjornsson, 2002; Gudmundsson et al., 2002). Le glacier
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FiG. 5.2: Carte de la calotte du Vatnajokull, la ligne pointillée correspond a la ligne d’écoulement mo-
délisée. L'insert présente une vue générale de I'Islande avec les zones a forte activité volcanique en gris.
Figure adaptée de Magnusson et al. (2010).

a aussi été survolé par les satellites ERS1 et ERS2 durant environ 4 ans & partir de 1995. Les
instruments présents sur ces satellites permettent l'acquisition d’images radar qui rendent pos-
sible le calcul des vitesses de surface par interférométrie (InSAR) (Hansen, 2001). Ces campagnes
spatiales ont donc donner lieu au calcul des champs de vitesses de surface du glacier a différentes
dates comme présenté par Magnisson et al. (2010).

Le but de notre modélisation étant plus de confirmer les résultats du modéle que de modéliser
fidélement I'impact du jokulhlaup sur la dynamique du Skeidararjokull, j'ai choisi d’utiliser une
géométrie synthétique plutdt que la géomeétrie réelle. Cette approximation de la géométrie permet
de simplifier la réponse du modele en s’affranchissant des variations de dynamique a petite
échelle engendrées par la topographie. On obtient alors des champs de vitesses lissés et donc
plus facilement interprétables. Les détails sur la géométrie sont donnés dans la Section 5.1.2. La
chronologie précise de I'expérience est, quant a elle, donnée dans la Section 5.1.3. On garde pour
cette derniére la méme philosophie que pour la géométrie, on utilisera donc un forgage réaliste
mais simplifié.
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5.1.2 Géométrie du probléme

Le but de cette étude est plus de valider le modéle sur un cas concret que de modéliser un
phénomeéne avec précision. Au vu de cet objectif, la modélisation se fera sur une ligne d’écou-
lement plutot que sur une géométrie tridimensionnelle. Ce passage de trois & deux dimensions
permet de réduire les temps de calcul en limitant la taille du maillage utilisé. De plus on utilisera
une géomeétrie simplifiée par rapport a la géométrie réelle présentée par Bjornsson (2002). La
géomeétrie du lit rocheux utilisée est décrite de la fagon suivante :

() = Min | 1240, 1490 — — 4 380 | —— 4 v 453 107 (5.1)
= Min - — — | - _ .
L ’ 20 ax10t ) P 2700
et pour la surface :
(z) = Min ( 1550, 1685 — — — 80si =5 x 107 (5.2)
Ze\X) = mn —_ - — St | ————— .
! ’ 37 1 x 104

ou les altitudes z;, (i = b,t) et la distance au déme = sont données en métres. Ces deux expressions
sont tracées sur la Figure 5.3.
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F1aG. 5.3: Topographie synthétique utilisée pour les expériences tracée a partir des équations (5.1) et (5.2).

La géométrie simplifiée présentée sur la Figure 5.3 se base sur la géométrie réelle présentée
par Bjornsson (2002). Une comparaison entre géométries synthétique et réelle est présentée sur
la Figure 5.4.

5.1.3 Déroulement du jokulhlaup et forcage imposé au modéle
5.1.3.1 Déroulement du jokulhlaup

Le Skeidararjokull est un glacier généralement soumis aux jokulhlaups du lac du Grimsvétn
avec des intervalles entre crues de 2 a 10 ans (Bjornsson, 2002, et Figure 5.1). Une étude de ces
jokulhlaups réguliers a été menée par Fowler (1999) en se basant sur la théorie de Nye (1976).
Fowler (1999) se base, pour établir sa théorie, sur 'existence d'un barrage qui ferme le lac du
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F1G. 5.4: Comparaison entre la géométrie synthétique utilisée dans le modéle (tireté gris) et la topogra-
phie réelle présentée par Bjornsson (2002). La ligne d’écoulement, s’étend du lac du Grimsvotn jusqu’au
Skeidararsandur comme présenté sur la Figure 5.2. Le cadre gris correspond a 'emprise de la Figure 5.5.

Grimsvotn. 11 calcule pour cela un potentiel hydraulique z; tel que :

0 _ ..
5= hy + 2P (5.3)
Pwy

oll p; = p;gh est la pression glaciostatique en tous points et p? la pression glaciostatique au bord
du lac. Le maximum de la différence entre I’altitude du socle z;, et ce potentiel z; donne alors la
position du barrage comme indiqué sur la Figure 5.5.

A Taide de ce modele, Fowler (1999) donne une estimation de la période de retour des
jokulhlaups. Toutefois, il ne peut prendre en compte les événements non prévisibles dus aux
éruptions volcaniques que 1’on observe sur la Figure 5.1. L’événement de novembre 1996 que je
me propose de modéliser est issu de l'une de ces éruptions. Ce jokulhlaup, di a une éruption
volcanique, est beaucoup plus violent que ceux qui arrivent periodiquement et qui sont dus & un
remplissage moins rapide du lac par l'eau de fonte. Dans le cas de I’événement de Novembre 1996,
on est face & un afflux massif et rapide d’eau qui a entrainé le soulévement du barrage de glace
qui ferme habituellement le lac du Grimsvétn. Le soulévement de ce barrage a généré un afflux
massif d’eau & Iaval du lac avec un débit maximal de 40000 m® s~!. Le drainage a commencé le
4 Novembre et s’est poursuivit durant 40 heures pour évacuer un volume total d’eau de 3.2 km3.
Une description détaillée de 1'éruption d’octobre 1996 ayant entrainé le jokulhlaup peut étre
trouvée dans Gudmundsson et al. (1997). La comparaison des différents hydrographes de la
Figure 5.6(b) montre bien I'importance de ce jokulhlaup tant au niveau du débit observé que de
la durée assez courte de I’événement.

5.1.3.2 Description du forgage imposé

Le forcage mis en place peut étre décrit en deux phases distinctes :
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F1G. 5.5: Schéma présentant la topographie a proximité du lac pour le socle z;, et la surface z; (traits
gris épais) ainsi que les potentiels hydrauliques z; pour un niveau haut [;, et un niveau bas [, du lac
représentés respectivement par les zones grisée et grisée hachurée (a). La différence 2z, — z; qui met en
évidence le barrage de glace est tracée pour le niveau haut du lac (pointillé) et pour le niveau bas (tireté)
(b). Figure adaptée de Fowler (1999).

(7) La perturbation : elle est basée sur les données que 'on posséde concernant le volume d’eau

drainé durant le jokulhlaup de Novembre 1996. Je me suis basé sur 'hydrographe présenté
par Bjornsson (2002) qui a été mesurée par altimétrie. Cette mesure est permise par la
connaissance de la bathymétrie du Grimsvotn ce qui autorise le calcul du volume d’eau
si l'on dispose d’informations sur l'altitude de la surface du lac. Ces informations quant a
I’altitude sont mesurées a la surface du glacier ou la glace flotte sur le lac. Les variations
d’altitude de la surface du lac suivies par celle de la glace permettent alors de définir la
variation du stock d’eau dans le lac du Grimsvétn. Durant le jokulhlaup de novembre 1996
la variation d’altitude de la glace a la surface du lac était de 175 m permettant de calculer
un volume d’eau libéré de 3.2 km3. Le forcage du modéle est effectué en prescrivant un flux
d’eau défini par rapport a cet hydrographe comme présenté sur la Figure 5.6.

Etant donné que I'on travaille avec un modéle 4 deux dimensions selon une ligne d’écou-
lement, il faut prendre en compte le nombre de chenaux qui s’ouvrent sous le glacier pour
définir le volume d’eau a injecter durant le forgage. Je suppose en effet que la ligne de
courant choisie se situe a I’aplomb d’un chenal et que tous les chenaux drainent le méme
volume d’eau. Ainsi, le volume donné par 'hydrographe doit étre divisé par le nombre de
chenaux supposés pour obtenir le volume du for¢age a mettre en place. Bjornsson (1998)
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FiG. 5.6: (a) hydrographe du jokulhlaup de Novembre 1996 (trait plein) et le forgage appliqué avant
sa répartition dans une dizaine de tunnels. (b) comparaison d’hydrographes mesurés durant différents
jOkulhlaups du Grimsvotn. On remarque bien la différence entre les jokulhlaups périodiques et ceux dus
a des éruptions (1934, 1938, 1996 cf. Figure 5.1). Figures adaptées de Bjornsson (2002).

estime qu’il se forme de 10 & 15 chenaux durant les épisodes de drainage important, on
utilisera donc cette valeur pour calculer le volume d’eau a injecter en entrée du modéle.

(7i) La relaxation : les données InSAR dont je dispose se situent plutot dans la période suivant
le jokulhlaup. Les données existantes pour la période précédent le jokulhlaup permettent
aussi de se faire une bonne idée de la vitesse du glacier avant la perturbation. Par contre,
nous ne possédons que des estimations des vitesses durant le jokulhlaup. J’ai donc effectué
une simulation qui s’étendait longtemps aprés le jokulhlaup pour avoir un maximum de
points de comparaison entre données et modéle.

5.2 Paramétres du modéle spécifiques a I’expérience

Les conditions aux limites, ainsi que les pas de temps et les paramétres physiques du modéle
sont spécifiques & chaque probléme traité. Dans cette section, on décrira tout d’abord les condi-
tions aux limites qui ont été appliquées avant de présenter les valeurs des différents paramétres
physiques nécessaires & la modélisation.

5.2.1 Conditions aux limites

On décrira dans cette partie les conditions aux limites qui seront utilisées lors de notre modé-
lisation en commencant par les conditions nécessaires au fonctionnement du modéle d’écoulement
glaciaire.

5.2.1.1 Pour le modéle d’écoulement glaciaire

La limite amont du modéle (xz = 0 sur la Figure 5.4) est constituée par un dome. Cela signifie
qu’en ce point, la glace s’écoule de maniére symétrique par rapport a l’'axe x = 0. On fixera donc
pour cette limite une condition de symétrie qui revient a imposer un flux de glace nul & travers
la limite amont du modéle.
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La limite supérieure est traitée comme une surface libre. Ceci revient & faire I’hypothése que
la pression atmosphérique a un réle négligeable sur la dynamique glaciaire. Sur cette surface
libre, on doit, par contre, prescrire un terme de bilan de masse représentant les précipitations
neigeuses (quand il est positif) ou la fonte (quand il est négatif). Malgré son étendue, la calotte
du Vatnajokull est bien étudiée par le Science Institute de 'université d’Islande. Ce suivi régulier
permet de relever les bilans de masse en différents points de la calotte ce qui donne une idée assez
précise de son bilan de masse global. Des expériences ont été réalisées en utilisant le bilan de
masse paramétrisé par Adalgeirsdottir et al. (2003). Toutefois on ne se basera pas, par la suite,
sur ce bilan de masse car il engendrent des épaisseurs de glaces trop importantes par rapport
aux observations. En effet, la paramétrisation de Adalgeirsdottir et al. (2003) est développée
pour toute la calotte et son application & notre ligne d’écoulement entraine des bilans fortement
négatifs dus au passage de trois & deux dimension. On choisit donc une paramétrisation du bilan
de masse qui permette de maintenir une géométrie en accord avec la géométrie réelle :

b(x) = 3.6 — (1.2 x 10%x) (5.4)

Cette simplification du bilan de masse & une fonction linéaire peut paraitre simpliste mais elle
permet de conserver la géométrie glaciaire. Le choix de cette répartition du bilan de masse repose
aussi sur le fait que 'on cherche ici & montrer la réponse du glacier & une perturbation extérieure
et pas au forcage climatique. En effet, la répartition du bilan de masse a une influence importante
sur la géométrie glaciaire et donc le champ de vitesse d’un état stationnaire. Par contre, si cette
répartition reste constante dans le temps, elle n’aura pas d’influence sur des variations a court
terme du champ de vitesse.

La limite avale étant constituée par le front du glacier, elle est aussi traitée comme une surface
libre.

La loi de frottement quant a elle intervient dans la condition a la limite basale du glacier.
On utilisera ici la loi décrite par 1’équation (2.20) présentée dans la Section 2.2.3. La présence de
la pression effective N dans cette loi permet en effet de coupler le modéle d’écoulement glaciaire
au modéle hydrologique.

5.2.1.2 Pour le modéle d’hydrologie

Dans cette expérience, on considérera comme conditions aux limites, les extrémités amont et
aval mais aussi le terme de recharge de 'aquifére qui sera fixé et non calculé.

La limite aval pour le systéme hydrologique est constituée par le front du glacier ol un torrent
va se former & partir de ’eau libérée par 'aquifére. Ce torrent forme alors un réservoir infini dont
la charge hydraulique est constante. On appliquera donc & cette limite aval une charge hydraulique
fixée dont la valeur sera la méme que celle de la surface du torrent qui sera approximée par la
cote du terrain naturel.

La limite amont correspond a l'entrée de I'eau dans le modéle, c’est cette limite qui nous
permettra d’exercer un forcage sur le modéle hydrologique. La condition limite choisie ici est une
condition de flux. En effet, méme lorsque le barrage de glace est en place, il laisse filtrer une
certaine quantité d’eau qui s’écoule sous le glacier a I'aval du lac. Ainsi cette condition limite en
flux permet de bien reproduire la réalité en laissant un flux faible en période «normale» et en
imposant un flux important durant les épisodes de jokulhlaups.
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Fia. 5.7: Valeur du flux de recharge Qre en fonction de la distance au dome x ainsi que les différents
termes permettant son calcul Qpy et b(z).

Enfin, le terme de recharge a la base est défini en fonction du flux d’eau par unité de surface
Qng dii au flux géothermique calculé par I'intermédiaire de 1'équation (2.22) et de la fonction de
bilan (5.4) quand elle est négative.

Qre($) = th — Min (Ov 0.8 x b(x)) ) (5'5)

Le flux géothermique Q¢ adopté pour calculer le volume d’eau produit est de 0.2 W m™2.
Cette valeur moyenne est issue de 'étude de Flovenz et Saemundsson (1993). Le coefficient 0.8
présent devant le bilan de masse permet de prendre en compte un volume d’eau qui ruissellerait
en surface ou a l'intérieur du glacier plutot que de se retrouver a U'interface entre socle et glacier.
Cette valeur de «capture» est typique des glaciers tempérés comme 1’a montré Stenborg (1973).
La Figure 5.7 synthétise les différents termes qui entrent en jeu dans I'équation (5.5).

5.2.2 Procédure d’initialisation et gestion des pas de temps

Pour mettre en place des simulations pour lesquelles les résultats observés soient uniquement
dus a la perturbation que 'on applique, on doit s’assurer de partir d'un état initial qui soit a
I'équilibre. Dans le cas que j’ai traité, cette procédure d’initialisation a été réalisée en trois étapes
pour s’assurer que toute les composantes du modéle étaient bien a I’équilibre.

(7) Stabilisation de la surface du glacier et de sa dynamique :
Avec la géométrie que j'ai défini dans les équations (5.1) et (5.2) ainsi que le bilan de masse
présenté dans I'équation (5.4), le modele glaciologique est laissé libre de retrouver un état
d’équilibre. Cette stabilisation est effectuée en n’utilisant que le modéle glaciologique et en
fixant une pression d’eau nulle a la base du glacier, ce qui entraine des vitesses de glissement
basal faibles. La stabilisation s’effectue sur une période de 1000 ans avec des pas de temps
de un an.

(7i) Stabilisation de la charge hydraulique :
Comme je ne disposais pas de valeurs de la charge hydraulique sur le Skeidararjokull, une
charge hydraulique plausible a été calculée a partir d’une recharge constante dans le temps.
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Etant donné que les processus hydrologiques sont plus rapides que les processus glaciolo-
giques, on peut ici partir d’'une charge hydraulique nulle pour arriver a 1’équilibre. La
solution d’équilibre a donc été obtenue en utilisant uniquement le modéle hydrologique
forcé par le terme de recharge donné dans I'équation (5.5). On utilise ici un pas de temps
d’un centiéme d’année (environ 84 heures) durant 200 ans. Le modéle d’écoulement gla-
ciaire n’étant pas utilisé dans cette partie de la stabilisation, la géométrie, et donc la borne
supérieure de la charge hydraulique, ne varie pas dans le temps.

(7i1) Stabilisation du systéme couplé :

La derniére phase consiste a vérifier que les deux solutions précédentes (glaciologique et
hydrologique) sont compatibles. Pour vérifier cette compatibilité, on a tout d’abord effectué
une simulation durant dix années avec des pas de temps glaciologiques de 0.1 an et de
1x10~* an pour le modéle hydrologique afin d’éviter de déstabiliser le modéle glaciologique.
En effet la charge hydraulique qui avait été fixée & zéro pour la premiére partie de la
stabilisation a beaucoup changée et entraine donc une grande variation des vitesses de
glissement. Une fois cette premiére phase effectuée, on repasse a des pas de temps plus long
(1 an pour le modele glaciologique, 0.01 an pour le modeéle hydrologique) et on laisse le
modeéle revenir a un état d’équilibre durant 200 ans.

La chronologie des différentes phases de stabilisation ainsi que les pas de temps utilisés sont
présentés sur la frise de la Figure 5.8.

Stab. Stab. Stab.
glacio. hydro. coulpée
dig=1 dtp = 0.01 §dt, =1
dty, = 0.01
0 1000 1200 1210 1410

Durée en années

Fia. 5.8: Frise chronologique des différentes étapes de la stabilisation. Les pas de temps hydrologiques
(dty,) et glaciologiques(dt,) sont exprimés en années. La barre verticale noire correspond aux dix ans de
simulation couplée avec des pas de temps plus courts (dt, = 0.1 et dt;, =1 X 107%)

A Tissue de cette procédure d’initialisation, le glacier atteint un état d’équilibre pour le bilan
de masse donné par I'équation (5.4) et le flux d’eau basal donné par (5.5).

5.2.3 Sensibilité aux paramétres hydrologiques

La procédure de stabilisation présentée dans la Section 5.2.2 a permis d’estimer les valeurs
de références utilisées par le modeéle hydrologique. Ces simulations ont aussi permis de réaliser
une étude de sensibilité sur les différents parameétres qui entrent en jeu dans les deux systémes
de drainage. En effet 'obtention d’'un état stationnaire a la fin de cette procédure d’initialisation
permet de se prémunir des variations transitoires qui seront étudiées lors de I’expérience principale
sur le jokulhlaup.
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5.2.3.1 Choix des paramétres de référence

Les paramétres utilisés pour la simulation sont présentés dans le Tableau 5.1. Ces paramétres
ont été obtenus de différentes maniéres :

(i) Certains de ces parameétres sont des caractéristiques physiques bien connus, densité des maté-
riaux, accélération de la gravité. .. Ces paramétres sont notés wkp (well known parameters)
dans le Tableau 5.1.

(7)) D’autres ont fait 'objet d’études qui ont été publiées. Pour ces paramétres, les références
ayant permis leur détermination sont notées dans le Tableau 5.1.

(7i1) Enfin, la derniére classe de paramétres est ceux pour lesquels les valeurs sont incertaines.
On dispose de peu d’informations sur leur valeur ou alors les informations dont on dispose
donnent une fourchette de valeurs trés large. Ces parameétres sont notés pkp (poorly known
parameters) dans le Tableau 5.1.

On peut noter ici que la majeure partie des paramétres entrant en compte dans la loi de
frottement sont méconnus et ont donc du étre fixés avec des valeurs admissibles. Pour certains
paramétres tels que m et C, on a choisi d’utiliser des valeurs qui ajoutent un minimum de
complexité a la loi de frottement.

Pour les parameétres du modéle hydrologique, nous nous sommes basés pour définir les para-
métres de références sur les ordres de grandeur fournis par des études précédentes. Ainsi ’étude
menée par Boulton et al. (2007b) sur le Breidamerkurjokull permet de réduire les ordres de
grandeur communément admis. En effet, cette étude a été menée sur un glacier proche du
Skeidararjokull et on peut donc supposer que les roches présentes a la base des deux glaciers
sont de méme nature. A partir de cette étude, on a donc choisi des valeurs pour la conductivité
hydraulique et ’épaisseur du SDI. La conductivité hydraulique du SDE est quand & elle calculée
a partir des données dont on dispose lors du jokulhlaup. Elle est définie a partir du temps ¢; que
I’'eau met pour parcourir la distance d; séparant le lac de ’exutoire du glacier tel que :

K.— 2 (5.6)
ty

ou les valeurs t; et d; proviennent de I’étude de Bjérnsson (2002).

Reste a définir la porosité des sédiments qui bien qu’elle ne soit pas connue ne posséde pas
une plage de valeur trés étendue. On choisit donc pour cette derniére une valeur moyenne dans
I'intervalle des valeurs possibles. La constante de temps v est fixée a environ 2h tandis que le
coefficient de couplage ¢ est choisi de telle fagon que la convergence du modéle soit assurée.

Nous menons & partir de ces paramétres de référence une étude de sensibilité pour étudier la
réponse du modéle a la variation des différents parameétres hydrologiques. Nous étudierons tout
d’abord la réponse du modéle aux variations des différentes conductivités hydrauliques avant de
se pencher sur les autres paramétres.

A partir des paramétres de référence choisis, on définit les caractéristiques principales du
systéme de drainage. La Figure 5.9(a) présente les charges hydrauliques a 'état d’équilibre que
I’on observe dans les deux systémes de drainage aprés la procédure d’initialisation. On peut alors
distinguer trois zones distinctes :
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TAB. 5.1: Valeurs des paramétres utilisés pour cette
expérience. La provenance des valeurs est indiquée
par une référence si elle existe. wkp indique les
termes bien connus et pkp les termes qui présentent
une plus grande incertitude.

Parameétre Valeur Source

Parameétres physiques :

g 9.81m s~2 wkp
L 3.34 x 10° J kg—! wkp
& 5.04 x 10719 Pa~1 a
Pw 1000 kg m~—3 wkp
Di 880 kg m~3 wkp
Parameétres du modéle hydrologique :

Qa 0.2 W m™2 b
€s 20 m ¢
€c 1m pkp
K, 3x10° ms! ¢
K. lms d
o 1x107% Pa~1 ¢
0% 6900 s pkp
%) 0.028 pkp
wj 0.3 pkp
Parameétres du modéle de dynamique :

A 6.8 x 10724 Pa=3 ! f
A, 73x10%mPa3 st pkp
C 1 pkp
m 1 wkp
n 3 wkp

“ Perkins (1820)

® Flovenz et Saemundsson (1993)
¢ Boulton et al. (2007b)

4 Bjérnsson (2002)

 Flowers et Clarke (2002)

f Paterson (1994)
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[l La zone amont pour laquelle les charges hydrauliques des deux systemes de drainage sont
relativement faibles.

O La zone médiane pour laquelle la charge hydraulique du SDI est maximale (au niveau de
flottaison) et la charge hydraulique du SDE (actif mais pas ouvert) est faible.

[ La zone avale pour laquelle le SDE est ouvert et permet donc de drainer le surplus d’eau pré-
sent dans le SDI. On observe alors des charges hydrauliques faibles dans les deux systémes
qui sont établies grace a la grande capacité de drainage du SDE.

1500
1000 £
500

Altitude
[m]

0.0012

0.0008 - 0

[m?s™]

Volume évacué

0.0004

0 10 20 30 40 50 60
Distance a partir du dome [km]

F1G. 5.9: (a) Charge hydraulique dans le SDI (tireté) et le SDE (pointillé) ainsi que la topographie de la
surface et du socle du glacier (ligne grise) et (b) volume évacué par le SDI (tireté) et le SDE (pointillés).
La ligne grise dans (b) correspond a ’évolution du volume d’eau injecté. Les zones O a O correspondent
respectivement, aux zones amont, médiane et aval décrites dans le texte.

En paralléle, la Figure 5.9(b) présente I’évolution du volume d’eau drainé par les deux diffé-
rents systémes de drainage le long de la ligne d’écoulement. I.’évolution de ces volumes refléte
bien les charges hydrauliques observées précédemment. En effet, dans la partie amont, la totalité
de I'eau générée par la fonte en surface et le flux géothermique est évacuée par le SDI. Dans la
partie médiane, cette tendance tend & s’inverser avec un drainage de plus en plus faible de la
part du SDI alors que le SDE évacue la presque totalité de ’eau produite. Dans la partie aval,
l'augmentation du volume drainé par le SDI est di au transfert que ’on observe entre SDI et
SDE puis le volume d’eau drainé se stabilise & une valeur trés faible. La discontinuité dans le
volume drainé par le SDE est due au changement brutal de conductivité entre la zone active et
la zone ouverte de ce systéme. On considére que cette discontinuité n’est pas significative car elle
n’a pas d’impact sur les volumes drainés que 1’on observe & ’aval.

Pour étudier la sensibilité du modéle, nous nous sommes basé sur deux estimateurs représen-
tatifs de la charge hydraulique dans les deux systémes. Ainsi la fraction d’eau drainée par le SDI
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par rapport au volume total évacué permet d’évaluer lefficacité relative du SDI en particulier
lorsque ce dernier draine un volume d’eau relativement important (conductivité élevée ou apport
d’eau faible). D’autre part, la position de I'extrémité amont du SDE ouvert nous renseigne a la
fois sur la saturation du SDI et sur la capacité drainante du SDE.

5.2.3.2 Sensibilité a la conductivité des sédiments

L’évolution de la quantité d’eau drainée au front du glacier par le SDI est présenté en fonction
de la variation de conductivité de ce systéme sur la Figure 5.10(b). L’évolution de cette fraction de
drainage est clairement dépendante de la conductivité du SDI. Ainsi, ’eau produite par la fonte
en surface et & la base du glacier est presque entiérement drainée par le SDE pour des valeurs
de conductivité du SDI inférieurs & 1073 m s~!. Par opposition, la totalité de I’eau est drainée
par le SDI quand sa conductivité hydraulique dépasse 1072 m s~!. De ces deux situations, la
premiére semble la plus vraisemblable étant donné qu’il est communément admis qu’une couche
de sédiments ne peut drainer la totalité de l’eau produite par le glacier. De plus, les valeurs
mesurées par Boulton et al. (2007a) sur le glacier voisin du Breidamerkurjokull (zone grisée de
la Figure 5.10) semblent confirmer cette hypothése. Dans cette zone grisée, on remarquera que
la variabilité des fractions d’eau drainées a la variation de conductivité du SDI K est beaucoup
plus faible.

Sur la Figure 5.10(a) est présentée I’évolution de la position de la limite amont du SDE
ouvert. L’évolution de la position de cette extrémité ne varie pas lorsque la majorité de l'eau
produite est évacuée par le SDI (pour K, > 1072 m s~!) ce qui s’explique par le fait que dans
cette zone le SDI évacue la majorité de ’eau et donc le SDE n’est pas activé et encore moins

ouvert. Pour les valeurs de conductivité inférieures a 1072 m s~}

on observe par contre une
variation importante de la longueur de SDE qui est ouverte. Cette migration vers ’amont de
Iextrémité du SDE ouverte s’explique par la diminution des possibilités de drainage du SDI qui
est proportionnelle & sa conductivité. Le volume d’eau a évacuer dans le SDE est alors d’autant

plus important que la conductivité du SDI est faible.

5.2.3.3 Sensibilité a la conductivité du systéme de drainage efficace

Avec les mémes estimateurs que précédemment, on étudie la sensibilité du modeéle hydrolo-
gique a une variation de la conductivité du SDE K. Les résultats de cette étude sont présentés
sur la Figure 5.11. Pour permettre la comparaison avec la partie précédente, les simulations ont
été menées ici avec une grande gamme de valeurs de conductivité. Toutefois, des conductivités
I ne semblent pas trés réalistes pour un SDE. En effet, on
a vut dans la Section 4.1.2.1 que des valeurs de conductivités inférieures 4 0.2 m s~! étaient gé-
néralement associées a des SDI. De plus, la loi de frottement utilisée ne permet pas d’obtenir un
champ de vitesses stabilisé dans ces cas la. En effet, avec ces valeurs de K., la charge hydraulique
dans le SDE est trop importante pour pouvoir drainer le SDI et la charge dans ce dernier est alors
égale a la limite de flottaison sur toute la longueur de la ligne de courant. Pour les simulations ot
le couplage n’a pas pu étre mis en place, on utilise les résultats de la stabilisation hydrologique
seule (t = 1200 sur la Figure 5.8).

L’évolution de la fraction d’eau drainée par le SDI est trés faible sur la totalité de la plage

hydrauliques inférieures 4 1072 m s~
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Fia. 5.10: Sensibilitée du modeéle & la variation de la conductivité du SDI K. La figure (a) présente la
longueur du SDE ouvert et la figure (b) les variations de la fraction d’eau drainée par le SDI (Dy/Dy).
Les paramétres autres que la conductivité du SDI prennent les valeurs de référence données dans le
Tableau 5.1. La zone grisée correspond & la fourchette des valeurs de conductivité mesurées par Boulton
et al. (2007a) sur le Breidamerkurjokull.

des valeurs étudiées. On observe par contre une variabilité marquée de la position de 'extrémité
amont du SDE ouvert, avec une différence importante entre les valeurs de conductivité faibles
(K. < 107! m s71) et les valeurs de conductivité plus importantes. Ainsi, pour des valeurs de
conductivité du SDE inférieures 4 107! m s~! le SDE est ouvert sur une portion importante de
la ligne d’écoulement. Cette ouverture est due aux conductivités faibles qui entrainent la mise
en place de charges hydrauliques largement supérieures a la limite de flottaison dans le SDE.
Ces charges hydrauliques trop importantes empéchent le drainage du SDI entrainant alors la
mise sous pression de ce systéme et son ouverture. Pour les valeurs plus usuelles de conductivité
(K. > 107" m s7!), la variabilité dans la position de I'extrémité amont du SDE ouvert est
beaucoup moins importante. Pour les valeur de K, supérieurs & 1 m s~! extrémité amont du
SDE ouvert se situe assez proche du front (1/10 de la longueur de la ligne d’écoulement). Cette
valeur est compatible avec la transition de SDI & SDE que 'on observe au début de 1’été sur le
glacier d’Arolla Nienow et al.1998)Nienow (Sharp); Mair et al. (2002).
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Fra. 5.11: Sensibilité du modéle & la variation de la conductivité du SDE. La figure (a) présente la
longueur du SDE ouvert et la figure (b) les variations de la fraction d’eau drainée par le SDI (Dg/D,).
Les paramétres autres que la conductivité du SDE prennent les valeurs de référence données dans le
Tableau 5.1. La zone grisée correspond aux valeurs de conductivité communément admises pour un SDE,
les carrés correspondent aux simulations pour lesquelles la stabilisation couplée n’a pas été effectuée.

5.2.3.4 Sensibilité a 1’épaisseur de la couche de sédiments

La sensibilité du modeéle a ensuite été évaluée par rapport & 1’épaisseur de la couche de sé-
diments qui constitue le SDI. En vue d’obtenir des résultats comparables pour les différentes
épaisseurs, on fait varier la conductivité hydraulique du SDI en méme temps que son épais-
seur pour garder sa transmitivité constante. Les résultats de cette étude sont présentés sur la
Figure 5.12.

La quantité d’eau évacuée par le SDI varie trés peu avec 1’épaisseur de la couche de sédiments
(notez I'échelle différente pour ce graphe). Concernant la position de la limite amont de 'ouver-
ture du SDE, la variabilité est aussi assez faible au regard de ce paramétre si I’on ne considére
que les épaisseurs de sédiments comprises entre 10 et 35 m. Au dela de ces valeurs, on observe
une augmentation de la longueur du SDE ouvert. Dans le cas des faibles valeurs de e, cette
variabilité est due au fait que le coefficient de stockage S,eq de la couche de sédiment est faible
entrainant alors des charges hydrauliques plus élevées a volume d’eau égal (équation 4.51) et une
ouverture plus rapide du SDE.
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Fia. 5.12: Sensibilité du modéle a la variation de I’épaisseur de la couche de sédiments. La figure (a)
présente la longueur du SDE ouvert et la figure (b) les variations de la fraction d’eau drainée par le SDI
(Ds/Dy). La conductivité du SDI varie pour conserver une transmitivité de 2 x 1073 m? s71, les autres
paramétres prennent les valeurs de référence données dans le Tableau 5.1.

5.2.3.5 Conclusion sur la sensibilité du modéle

Les deux premiéres expériences réalisées montrent une sensibilité marqué du modéle a la
conductivité des deux systéemes de drainage. Dans ces deux cas, la réponse du modeéle hydro-
logique présente deux comportements trés différents dont 'un parait plus réaliste que l'autre.
Dans le cas de la sensibilité a la conductivité du SDI K, le drainage de la totalité de l'eau
par le SDI est irréaliste comme montré par Moeller et al. (2007). Dans le cas de la sensibilité
a la conductivité du SDE K., c’est une charge hydraulique excessive dans le SDE due a une
conductivité trop faible qui est a 'origine de la variabilité de la longueur de I'ouverture du SDE.

Dans les deux cas, le passage d'un comportement a 'autre est bien marqué et les valeurs
de conductivité mises en ceuvres sont compatibles avec les données recueillies sur le terrain. La
sensibilité a I’épaisseur de la couche de sédiments quant & elle présente une trés faible variabilité
tant que le coefficient de stockage du SDI reste supérieur a celui du SDE d’un ordre de grandeur.
Ainsi le rapport entre les épaisseurs du SDI et du SDE n’a que peu d’influence sur le fonction-
nement du systéme de drainage tant que 'on garde une couche de sédiments dont ’épaisseur est
raisonnable ce qui valide I'hypothése qui a été faite d’'une couche équivalente d’épaisseur unité.
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5.3 Reésultats

Les résultats de la modélisation du jokulhlaup sont présentés dans cette section. On vérifiera
dans un premier temps que les paramétres choisis pour le modeéle hydrologique sont en accord
avec les observations effectuées lors du jokulhlaup. On présentera ensuite les résultats obtenus lors
d’une simulation de référence que ’on comparera aux données disponibles. Enfin on étudiera la
sensibilité du modele couplé a la variation de certains paramétres hydrologiques. Ces expériences
de sensibilité en régime transitoire complétent celles qui ont été mené dans la Section 5.2.3.

5.3.1 Vérification des paramétres hydrologiques

Bien que notre modeéle ne soit pas concu pour calculer précisément les débits au front d’un
glacier, il doit permettre d’obtenir un hydrogramme satisfaisant. En effet, si I'hydrogramme
est correctement reproduit, on peut supposer que les paramétres du systéme de drainage sont
conformes a la réalité.

L’hydrogramme du jokulhlaup de novembre 1996 a été mesuré par Snorrason et al. (1997)
puis modélisé par Flowers et al. (2004) grace a un modeéle d’hydrologie sous glaciaire. On
utilisera donc cette hydrogramme modélisé pour vérifier que les valeurs par défaut des parameétres
hydrologiques que 1'on a choisi permettent de générer une onde de crue conforme & la réalité.
Les hydrogrammes obtenus lors de différentes simulations ainsi que 'hydrogramme obtenu par
Flowers et al. (2004) sont présentés sur la Figure 5.13

I I I I I
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ml — K. =1 K,=3x107° |
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F1a. 5.13: Hydrogrammes obtenus lors de différentes simulations comparé a celui calculé par Flowers
et al. (2004) (tireté gris). Le temps ¢ = 0 est pris au début de la vidange du lac. Les valeurs de K
et K, sont données en m s~ ', les autres paramétres gardent leur valeurs de références définies dans le
Tableau 5.1

La Figure 5.13 montre que I'hydrogramme que 1'on calcule est fortement dépendant des
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valeurs de conductivités hydrauliques. Ainsi, une augmentation de la conductivité du SDI génére
un retard dans l'initiation de la crue au front du glacier. Cette conséquence est due au fait que la
charge hydraulique dans le SDI pour une conductivité plus élevée est moins importante. Il faudra
donc plus de temps pour que le SDI se mette en charge et donc que le SDE permette de drainer
I'aflux massif d’eau. L’augmentation de la conductivité K. du SDE entraine quant a elle un
“resserrement” de '’hydrogramme. La réduction de la période de drainage est ici permise par la
plus grande capacité drainante du SDE qui entraine une évacuation plus rapide du surplus d’eau
engendré par le jokulhlaup. A partir de cette étude on redéfinit les valeurs des conductivités
des deux différents systémes pour que 'hydrogramme que I’'on modélise soit plus en accord avec
celui qui a été calculé par Flowers et al. (2004). On prendra donc dans la suite une conductivité
Ky=3x10"%m s~ pour le SDI et K, =10 m s~! pour le SDE.

5.3.2 Modélisation de la dynamique post-jokulhlaup

Les vitesses de surface calculées par le modéle sont comparées aux données acquises par les
satellites ERS1/2. Le calcul des vitesses par interférométrie radar (InSAR) se fait en comparant
deux images radar. Les instruments et la configuration d’orbite des satellites ERS1/2 permettent
de calculer précisément les vitesses de surface. Toutefois, on ne dispose pas d’images exploitables
en continu. Pour notre période d’intérét, les images disponibles permettaient de calculer des
vitesses avant et apres le jokulhlaups mais il reste entre deux images un laps de temps assez
important pour que l'on ne puisse pas définir précisément 1’évolution de la dynamique du glacier
pendant le jokulhlaup.

365

273

182

91

Omal

F1G. 5.14: Localisation du Skeidararjokull sur la calotte de Vatnajokull (& gauche) et carte des vitesses
de référence acquises durant I’hiver 1995-1996. Les profils amont et aval sont indiqués en rouge et la ligne
d’écoulement du modeéle en bleu clair. Figure tirée de Magnusson et al. (2010)

Mon modéle représente une ligne d’écoulement, alors que les mesures de vitesses obtenues par
InSAR par Magnuisson et al. (2010) donnent une carte de vitesses sur tout le glacier. A partir
de cette carte, ils ont choisi de travailler plus précisément sur deux profils perpendiculaires a la
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TAB. 5.2: Valeurs des paramétres utilisés lors
de la modélisation du jokulhlaup.

Simulation K K.
K1 3x10°mst 5ms!
K2 3x10°ms ! 10ms!

ligne d’écoulement (Figure 5.14).

Pour pouvoir comparer les données issues du modéle avec les mesures, les vitesse mesurées
et modélisées sont comparées aux points d’intersection entre la ligne d’écoulement du modéle et
les profils T et IT (Figure 5.15). On aura donc deux points de comparaison, I'un & x = 12 km et
Iautre & x = 38 km, o1 z = 0 correspond toujours & la position du déme qui forme la frontiére
amont du modéele.

Sur la Figure 5.15(c), on remarque que la vitesses mesurée au jour -400 est plus importante
que la vitesse de référence choisie. Cela s’explique par le fait que la vitesse de référence a été
calculée sur plusieurs mesures faites au cours de I’hiver alors que la vitesse plus importante a été
observée durant 1’été. Cette variabilité saisonniére est beaucoup plus marquée sur la partie aval
du glacier que sur sa partie amont ce qui explique que I’'on ne retrouve cette anomalie de vitesse
que sur le profil II.

La Figure 5.16 présente les résultats de deux simulations aux points z = 12 km (al et bl) et
x = 38 km (a2 et b2). Les résultats que I'on présente correspondent a 1’évolution de la charge
hydraulique dans le SDI et des vitesses horizontales de surface. On décrit tout d’abord les résu-
lats obtenus lors de deux simulations (K1 et K2) effectuées avec des conductivités hydrauliques
différentes. Les conductivités utilisées lors de ces simulations sont présentées sur le Tableau 5.2.

On décrit les principaux événements de la simulation en se basant sur les résultats obtenus
au point = 12 km pour la simulation K2. On utilise pour caractériser ces différentes phases les
durées reportées sur la Figure 5.16 sachant que 'on définit le temps t = 0 comme le début de la
vidange du lac du Grimsvotn

Det =04t =10 h : immédiatement aprés l'injection de l'eau, la charge hydraulique dans
le SDI augmente jusqu’a atteindre la pression de flottaison. La pression d’eau élevée a
la base du glacier entraine alors une diminution importante de la pression effective et
donc une augmentation de la vitesse de surface du glacier due & une vitesse de glissement
trés importante. L’augmentation des vitesses n’a pas été évaluée durant le jokulhlaup de
Novembre 1996 a cause d’'un manque de données sur cette période. Toutefois, les vitesses
modélisées durant cet événement sont compatibles avec ce que 1’on peut observer pour
d’autres glaciers dans la méme situation, soit des vitesses deux & trois fois plus élevées que
la normale (Magnusson et al., 2007).

Det = 10 h & ¢ = 3.4 jours : une fois que la charge hydraulique dans le SDI a atteint son
maximum (la limite de flottaison) le SDE est mis en pression et rapidement connecté a
I'exutoire. L’eau présente dans ce systéme est alors drainée et la pression chute dans le
SDE. Durant cette phase, la charge hydraulique dans le SDI diminue trés légérement tout
comme les vitesses de surface.
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F1G. 5.15: Vitesses mesurées par Magnusson et al. (2010) sur les profils T (a) et 1T (b). Le graphe (c)
présente ’évolution des vitesses mesurées a l'intersection entre la ligne de courant modélisé et le profil
I (ronds bleus) ainsi que 'intersection avec le profil II (carrés rouges). Les vitesses utilisées sont prises
aux abscisses marquées d’une fleche. Les segments bleus et rouges correspondent aux vitesses de référence
définies par Magnusson et al. (2010) avant le jokulhlaup pour les profils T et IT respectivement.

De t = 3.4 jours & t = 3.5 jours : la charge hydraulique dans le SDE devient inférieure a celle
du SDI, le flux de transfert entre SDI et SDE permet de drainer le surplus d’eau présent
dans le premier. La charge hydraulique dans les deux systémes diminue alors sous I'effet
du drainage trés important du SDE. Le volume d’eau qui avait été injecté est alors évacué
entrainant une augmentation rapide de la pression effective a la base du glacier et donc une
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F1G. 5.16: Evolution de la charge hydraulique dans le SDT au point z = 12 km (al) et au point z = 38 km
(a2) ainsi que des vitesses horizontales de surface aux mémes points (Figures (b1) et (b2)). Sur tous les
graphes, le temps ¢ = 0 correspond au début de la vidange du lac. Le panneau de gauche correspond
a la phase d’initialisation. Les lignes pointillées et les points correspondent aux données de Magniisson
et al. (2010). Les paramétres des deux simulations sont ceux du Tableau 5.1 sauf pour les conductivités
qui sont données dans le Tableau 5.2. Les traits gris représentent la simulation K2 et les trait noirs la
simulation K1.
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diminution importante du glissement. On observe par conséquent des vitesses de surface
beaucoup plus faibles.

De t = 3.5 jours a t = 250 jours : aprés I'épisode de drainage intense du SDI on observe une
légeére augmentation des vitesses de surface en réponse au lent re-remplissage du SDI bien
que les échelles utilisées ne permettent pas de voir cette augmentation sur la figure 5.16.

La comparaison entre les vitesses de surface modélisées et celles obtenues par InNSAR montre
un accord plus ou moins bon selon les simulations et la localisation du point d’observation. En
effet, on observe une augmentation significative des vitesses durant le jokulhlaup uniquement
pour la simulation K2 et au point x = 12 km. C’est aussi la seule simulation pour laquelle on
observe une augmentation de la charge hydraulique dans le SDI lors de la vidange du lac. La
simulation K1 au point £ = 12 km, permet par contre de mettre en évidence, plus clairement que
pour la simulation K2, la diminution des vitesses aprés 1’épisode de crue. Cette méme diminution
des vitesses est observable au point z = 38 km pour les deux simulations.

Cette différence de comportement entre accélération importante durant la vidange glaciaire
et diminution des vitesses aprés la crue peut étre expliquée par la charge hydraulique que 'on
observe dans le SDI avant la perturbation. Toutes les simulations qui montrent une diminution
importante des vitesses de surface présentent une charge hydraulique élevée avant la perturbation.
Ainsi, la charge hydraulique du SDI dans ces cas 1a est élevée et ne varrie que trés peu lors de la
perturbation. Ce niveau de charge hydraulique engendre une pression effective faible qui diminue
peu lors de la perturbation. Cette pression effective faible entraine la mise en place de vitesses
relativement élevées avant et durant la perturbation. L’ouverture du SDE permet alors de drainer
rapidement l'eau présente dans le SDI et entraine une chute de la charge hydraulique et donc une
augmentation de la pression effective. C’est cette augmentation de pression effective qui conduit &
la diminution des vitesses de surface. Le deuxiéme cas de figure est celui que I’on observe au point
x = 12 km pour la simulation K2. Dans ce cas 1, la charge hydraulique avant la perturbation
est plus faible. L’établissement d’une charge plus importante lors de la simulation entraine alors
une diminution de la pression effective et donc une augmentation des vitesses ; la vidange du SDI
n’apporte par contre ici qu’une diminutions des vitesses assez faible par rapport a I’état initial
étant donné que la pression effective finale est comparable & la pression initiale.

La forte variation spatiale dans I’évolution des vitesses se retrouve sur toute la longueur de
la ligne d’écoulement. On présente sur la Figure 5.17 la distribution de la charge hydraulique du
SDI et de la vitesse horizontale de surface pour les simulations K1 et K2.

Les deux comportements que l'on a observé ponctuellement sur la Figure 5.17 se retrouvent
sur la totalité de la ligne d’écoulement :

Les zones dans lesquelles la charge hydraulique est importante avant le début de la pertur-
bation ne présentent que de faibles augmentations de vitesse durant le jokulhlaup. Leur
réponse & une diminution de charge hydraulique est, par contre, beaucoup plus marquée
avec des diminutions importantes de vitesses entre I'état initial et le nouvel état stabi-
lisé. Ce phénomeéne est bien illustré par la simulation K1 pour laquelle ’augmentation de
charge hydraulique est faible durant le jokulhlaup. Il en résulte une accélération modérée.
Par contre, la vidange du SDI entraine une diminution importante des vitesses sur toute
la ligne de courant.
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F1G. 5.17: Evolution de la charge hydraulique du SDI (a) et des vitesses horizontales de surface (b) le
long de la ligne de courant. Les Figures (al) et (bl) correspondent & la simulation K1 et (a2) et (b2)
correspondent & la simulation K2. Les variables sont présentées avant la perturbation (traits pleins),
pendant I’épisode de surge (tireté) et a la fin de la relaxation (pointillés). La topographie du socle et de
la surface est présentée en gris sur les Figure (a).

Si les charges hydrauliques sont plus faibles, on observe une accélération importante lors du
jokulhlaup. Cette situation s’observe sur la partie amont de la ligne d’écoulement pour la
simulation K2. L’augmentation de charge hydraulique est a I’origine de vitesses importantes
entre le dome et x ~ 15 km qui générent aussi une accélération dans la partie aval de la ligne
d’écoulement. On observe par contre dans ce cas, que le retour de la charge hydraulique
du SDI & un niveau plus bas que 'origine, ne génére pas de grandes différences de vitesses
entre état initial et état final.

Ces simulations montrent donc une variabilité spatiale importante qui est fortement liée a la
charge hydraulique du SDI. On pouvait s’attendre & ce lien étant donné que la pression effective
qui controle la vitesse de glissement est directement liée & cette charge hydraulique. La charge
initiale du SDI va donc controler la réponse du glacier.

5.3.3 Sensibilité du modéle en régime transitoire

Contrairement aux expériences menées dans la Section 5.2.3, on observe ici la réponse tran-
sitoire du modéle a la variation de certains paramétres hydrologiques. On utilisera la durée du
surge glaciaire comme estimateur pour cette étude.

5.3.3.1 Sensibilité a la conductivités du SDE

Les simulations K1 et K2 présentés sur la Figure 5.17 montrent des différences de compor-
tement dans l'amplitude des variations de vitesse en fonction de la conductivité du SDE. On
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observe aussi des différences dans I’évolution temporelle de la réponse. En effet, ’augmentation
de vitesse modélisée durant la simulation K1 (méme si elle est faible) présente une durée plus
longue que celle qui est modélisée pour la simulation K2. Dans la Partie 5.3.2, une premiére
approximation de la conductivité du SDE a été faite en prenant en compte le temps de trajet de
I'onde de crue (Equation (5.6)). Les valeurs de conductivité ont alors été modifiées pour étre en
accord avec 'hydrogramme modélisé par Flowers ef al. (2004). On observe alors ici la variabilité
de la durée de I’épisode de forte vitesse en fonction de la conductivité du SDE comme présenté
sur la Figure 5.18.
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FiG. 5.18: Evolution de la durée de I’événement de forte vitesse At en fonction de la conductivité du
SDE K.. L’insert montre I’évolution des vitesses horizontales de surface us (& = 12km) en fonction du
temps pour la simulation dont le résultat est entouré dans le graphe principal. La durée de I’événement
de forte vitesse At est définie dans I'insert.

Malgré la faible densité de points reportés sur la Figure 5.18 cette étude montre une trés
grande sensibilité de I'épisode de surge a la conductivité hydraulique du SDE. En effet, les
vitesses de surface élevées correspondent aux vitesses de glissement importantes. Avec la loi de
frottement utilisée, ce glissement important & la base du glacier est engendré par une pression
effective faible et donc une charge hydraulique élevée dans le SDI. La durée de I’épisode de forte
vitesse sera donc directement liée a la durée pendant laquelle la charge hydraulique reste élevée
dans le SDI. La conductivité hydraulique du SDE joue un réle important dans la dynamique
de drainage du SDI. En effet, si la conductivité du systéme de drainage est relativement faible,
alors I’évacuation de 'eau se fera relativement lentement et la charge hydraulique dans le SDE
restera élevée pendant un temps assez long. Or, le mécanisme de transfert entre couches décrit
par I'équation (4.57) permet le transfert d’eau uniquement quand la charge hydraulique dans le
SDE est inférieure & celle du SDI. Ainsi une conductivité faible du SDE entraine un drainage
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moins rapide du SDI, et donc des vitesses de glissement importantes sur une durée plus longue.

A T'aide de la Figure 5.18, et de mesures précises de la durée de 1’épisode de forte vitesse, on
pourrait donc donner une estimation plus précise de la conductivité hydraulique du SDE. Cette
détermination n’est pas possible ici & cause du manque de données qui ne permet pas de localiser
précisément dans le temps le début et la fin de 1’épisode de forte vitesse.

5.3.3.2 Sensibilité au volume de la perturbation

Le volume d’eau drainé durant le jokulhlaup a été défini & partir de mesures altimétriques a
la surface de la glace flottant sur le lac. Ces mesures, ainsi que la connaissance de la bathymétrie
du lac permettent de donner une idée assez précise du volume d’eau qui a été injecté sous le
glacier. Une incertitude persiste sur le nombre de chenaux qui se forment a la base du glacier
et donc sur le volume d’eau & injecter dans un modéle & deux dimensions pour lequel on a fait
I’hypothése qu’un chenal existait sous la ligne d’écoulement modélisée. Je me suis donc basé sur
I’étude de Bjornsson (1998) qui avance que, pour ce type de jokulhlaup, il se forme de 10 a 15
chenaux de grande capacité de drainage. Le volume d’eau mesuré par altimétrie a donc été divisé
entre 12 chenaux. La sensibilité du modele au nombre de chenaux a ensuite été observée. La
réponse observée est du méme type que celle que I'on a déja vu pour la conductivité hydraulique
du SDE. Ici, plus le volume d’eau injecté sera important et plus la durée de 'épisode de forte
vitesse sera longue. L’amplitude de la perturbation par contre est trés différente. Par exemple,
en prenant une valeur de conductivité K, = 10 m s~! et en utilisant des volumes considérant de
10 & 15 chenaux, on obtient une variation de la durée de I’épisode de forte vitesse d’une heure et
demi. Cette variabilité semble donc négligeable par rapport a celle que I’'on observe lorsque 1'on
fait varier la conductivité du SDE.

5.4 Conclusion sur les résultats obtenus

Les expériences de sensibilité menées sur la phase de stabilisation du modéle couplé ont
montré que le schéma utilisé par le modéle reproduisait bien les principales caractéristiques
des systémes de drainage sous-glaciaire. Les valeurs des différents paramétres nécessaires au
fonctionnement du modéle restent toutefois méconnues. Des campagnes de terrains dédiées a la
mesure des conductivités hydrauliques a différentes périodes de I'année devraient permettre de
mieux contraindre les variables d’entrée et ainsi de mettre en place des simulations plus précises.

Dans un deuxiéme temps, la comparaison avec la dynamique post-jokulhlaup a permis de
montrer que le couplage du modéle hydrologique avec le modéle d’écoulement permet de modéliser
les interactions entre hydrologie sous-glaciaire et vitesses & la surface du glacier. Ces expériences
ont permis de mettre en évidence différents comportement lors de la mise en charge du systéme
de drainage. La simulation précise du jokulhlaup semble toutefois demander des données plus
précises tant en terme d’hydrologie que de dynamique glaciaire. De plus, les phénomeénes 3D qui
n’ont pas été pris en compte lors de cette modélisation semblent jouer un réle important sur
la dynamique du Skeidararjokull. En effet, la Figure 5.14 montre que le Skeidararjokull présente
deux branches dans son champ de vitesse. De ces deux branches, celle de droite (que 'on ne
modélise pas) semble avoir une contribution plus importante sur les vitesses dans la partie aval
du glacier que celle de gauche.
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Ainsi, une modélisation & trois dimensions ainsi que des mesures de vitesses plus rapprochées
dans le temps devraient permettre de mieux contraindre le modeéle et donc de donner des résultats
plus satisfaisants sur 1’évolution de la dynamique glaciaire.






Conclusion

Ce travail a permis de mettre en place un modéle d’hydrologie sous-glaciaire adapté a la
modélisation de la dynamique glaciaire. Nous pouvons ainsi mettre a profit les lois de frottement
qui ont été développées en tenant compte de l'interaction entre vitesse de glissement et pression
d’eau a la base du glacier. Les vitesses basales ainsi calculées permettront d’'imposer au modéle
d’écoulement glaciaire des conditions aux limites plus proches de la réalité.

Le modéle d’hydrologie qui a été développé se démarque des modéles existants sur deux
aspects :

L’objectif de ce modele étant le calcul d’une pression basale, les composantes supra- et intra-
glaciaires du systéme de drainage, qui sont importantes dans le calcul du temps de réponse
du systéme hydrologique complet, sont ici négligées.

La modélisation du seul systéme sous-glaciaire permet alors de traiter ce dernier avec plus
de précision et en particulier de modéliser un systéme de drainage inefficace ainsi qu’un
systeme de drainage efficace.

La prise en compte de ces deux systémes de drainage intimement liés repose sur la méthode
du double continuum. Cette méthode, trés utilisée en hydrologie karstique permet de modéliser
un systéme efficace chenalisé sous la forme d’une couche continue équivalente. L’utilisation du
double continuum permet de modéliser des phénomeénes sous maille sans pour autant nécessiter
une connaissance trés poussée de la topologie de ces systéemes. La modélisation de 1’écoulement
repose alors sur un nombre réduit de paramétres qui sont (plus ou moins facilement) accessibles
a la mesure. Contrairement aux approches classiques qui considérent effectivement des systémes
de drainage chenalisé 'utilisation d'une couche équivalente continue ne devrait pas poser de
probléme pour le traitement de probléme & trois dimensions. En effet, I'utilisation d’une couche
continue équivalente permet de se désintéresser de la localisation des chenaux. Les modéles
utilisant effectivement des chenaux se basent généralement sur la formule du gradient hydraulique
de Shreve pour les localiser. Or cette formule considére une pression effective nulle et n’est donc
pas compatible avec l'utilisation d’une loi de frottement.

I’étude de sensibilité présenté dans le Chapitre 5 a montré que la méthode mise en place
permet de reproduire les principales caractéristiques des systémes de drainage sous-glaciaires.
En effet, les paliers que I'on observe pour la sensibilité aux différentes conductivités montrent un
comportement «réaliste» du modeéle lorsque les valeurs de conductivité sont fixées en accord avec
les observations. La faible variabilité que I’on observe lorsque 1’épaisseur de la couche de sédiment
varie montre que le rapport entre les épaisseurs du SDI et du SDE n’a que peu d’influence sur le
fonctionnement du systéme de drainage. On valide ainsi I’hypothése qui a été faite d’une couche
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équivalente d’épaisseur unité pour le SDE.

La méthode du double continuum permet alors de modéliser I’écoulement de I’eau en se basant
sur un petit nombre de paramétres qui sont mesurables sur le terrain comme le montre les études
existantes. Ainsi, des campagnes de mesures spécifiques permettraient de mieux contraindre le
modeéle et de mettre en place des simulations plus précises.

La modélisation d’un phénoméne naturel a permis d’étudier les interactions qui se mettent
en place lors de la mise en charge d’un systéme hydrologique glaciaire. Les résultats obtenus lors
de cette expérience ne permettent pas de modéliser fidélement un jokulhlaup mais ils donnent
de nouvelles pistes sur les données nécéssaires a leur modélisation. Ainsi, on a vu que la charge
hydraulique établie avant la perturbation était a l'origine des différentes réponses du glacier.
La mise en évidence de paramétres qui varient fortement avec la conductivité hydraulique du
systeme de drainage peut aussi avoir son importance pour remonter a ces valeurs difficilement
mesurables.

Certains points restent & développer pour permettre de représenter fidélement d’autres phéno-
meénes en liens avec 'hydrologie sous-glaciaire tels que les événements d’accélération printaniere
que l'on observe sur des nombreux glaciers Alpins. On devra alors introduire dans le modeéle
un processus de fermeture du systéme de drainage efficace qui permette de rendre compte de
I’évolution saisonniére du systéme de drainage. Des tests préliminaires qui n’ont pas été présentés
ici laisse penser que le passage du modéle vers la troisiéme dimension ne devrait pas poser de
problémes majeurs ce qui autoriserait & traiter des cas plus complexes dans lesquels les effets 3D
ont une importance non négligeable.



Annexe A

Présentation de la méthode
des éléments finis

On présente ici les deux points clés de la méthode des éléments finis que sont la définition de
la formulation variationnelle de I'équation et le choix des fonctions de base qui permettront de
calculer la valeur de cette solution sur les nceuds de la grille. Cette Annexe s’inspire en grande
partie du cours de R. Chambon intitulé “Numerical methods for non linear mechanics”.

A.1 La formulation faible d’un probléme

La formulation faible ou variationelle est obtenue par le biais de la méthode de Galerkin. Cette
méthode permet de décrire de fagon simplifiée le systéme d’équation aux dérivées partielles que
I’on veut résoudre. On présentera ici cette méthode en se basant sur un probléme simple & une
seule dimension (). Le probléme traité est celui d'une colonne de longueur unité soumise a son
propre poids et qui subit un frottement sur sa surface latérale. Ces deux forces sont des fonctions
de z respectivement nommeées G(x) (force volumétrique) et f(x)(force surfacique).

Les probléemes de physique se réduisent généralement a une équation de conservation du
moment et une équation d’état propre au matériau considéré. On a donc ici I’équation de conser-
vation du moment :

Ly (A1)
or 7 '
et I'équation d’état :
ou
G=—vy—. (A.2)
ox

On calcule alors une équation mixte issue des deux équation précédente (A.1) et (A.2) en
substituant G dans I’équation de conservation du moment. On obtient alors une équation aux
dérivées partielles (EDP) :

0u

o2 T I (A.3)
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Pour ce probléme, on fixe les conditions aux limites suivantes :

u(0) =0,

G) = (1) = -, .

qui représentent une condition de Dirichlet en x = 0 (vitesse fixée) et une condition de Neumann
en z =1 (flux fixé).

Il faut alors définir une formulation faible de 'EDP (A.3). On introduit pour cela dans
I’équation (A.3) un champ de déplacement virtuel et cinématiquement admissible v. L’hypotheése
d'un champ cinématiquement admissible signifie que ce dernier est continu et partage les méme
conditions aux limites que le champs réel. On intégre cette nouvelle équation sur tout le domaine

(ici de 0 a 1) :

1 aQu 1

—/ 1/7—2d3::/ frdz. (A.5)
o Ox 0

En intégrant par partie le membre de gauche de équation (A.5) on obtient I’expression suivante :

frda +y(0) o (0) = y(1) =

L ovo 1 0 0
v ou / v Yy, (A.6)
0 ox

et I'introduction des conditions aux limites (A.4) dans I’équation (A.6) en prenant en compte le
fait que v est cinématiquement admissible donne alors :

L 9y ou

1
'y%%dx _/0 frdz +nv(l). (A.7)

Une des solutions de cette équation est donnée par le théoréme de I’énergie cinétique. On
cherche donc la fonction u qui minimise I’énergie cinétique II(u) définie comme la somme des
travaux des forces intérieures et extérieures au systéme :

TI(u) :—%/01 'y—dac—/ Fudz . (A.8)

L’intégration par partie de cette équation donne alors en prenant en compte les conditions aux

limites (A.4) : /e , 1
II(u) = 5/0 <%> dx—/o fudx — nu(1) (A.9)

On en vient alors a la discrétisation de 'objet que 1’on considére. Si cet objet est divisé en
p éléments chacun défini par une fonction de base a;(x). Il est alors possible de décomposer la
fonction u en p termes chacun dépendant de la fonction de base et de la solution de la fonction
u sur un neeud. On a ainsi :

u(z) = Z%‘(LE)W (A.10)
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En utilisant la méthode de Rayleigh Ritz on peut alors écrire (Rayleigh, 1877; Ritz, 1908) :

8H(“)—/1 i) [, 095} /1f d (A11)
8uz~ N 0 7 ox i ox * 0 L -

or par hypotheése, la fonction II(u) est minimisée par u, sa dérivée par rapport aux termes u;
(solutions de u) sera donc nulle d’ou :

1 8&1 8aj 1
uj |y —dx :/ fadx (A.12)
0 0

Jx Ox
ce systeme d’équation peut alors étre écrit sous une forme matricielle :
KU =F, (A.13)

ou K est une matrice de p x p éléments k;; appelée matrice de rigidité, U est le vecteur contenant
les p solutions u; et enfin F' est le vecteur force contenant p composantes f;. Les termes k;; et f;
s’écrivent :

1 80@ 8aj 1 1
kij = —2dz et fz = — fa2d$ (A14)
o Ox Ox v Jo
On doit alors définir les fonctions de base qui permettent la discrétisation puis la résolution
de ce probléeme matriciel.

A.2 Les fonctions de base

Les fonctions de base sont directement liées & la discrétisation du domaine. Ainsi le domaine
d’étude est divisé en un nombre d’éléments donnés. Les coins de chaque élément correspondent
alors aux nceuds du modéle sur lesquels la solution approchée de 'EDP sera calculée. Chacun
des neeuds posséde alors une fonction de base qui lui est propre. Ces fonctions «a; sont définies
de sorte qu’elles valent 1 au noeud auquel elles sont rattachées et zéro sur tous les autres noeuds.
Ainsi la somme de toutes les fonctions de base sur le modéle permet de décrire complétement le
modele discrétisé.

Les fonctions de bases les plus répandues sont des fonctions polynomiales. Elle valent 1 sur
le noeud auquel elles appartienne et 0 sur les nceuds voisins ainsi que sur tous les autres noeuds
du domaine. Dans ce travail, j'utiliserai uniquement des fonctions polynomiales de degré 1 sur
des éléments linéaires, triangulaires ou prismatiques. Un exemple de ces fonctions de base dans
des cas a une et deux dimensions est présenté sur la Figure A.1

On peut utiliser les fonctions polynomiales de degré 1 présentées sur la Figure A.1(a) pour
résoudre le systéme matriciel KU = F' développé dans la partie précédente. On écrit pour cela
les équations décrivant les fonctions de bases :

T — T _ S .
I si les neeuds ¢ et j sont voisins,
o;(x) = i — (A.15)

0 sinon.
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B> 0 g >
oz T

F1G. A.1: Schéma représentant des fonctions de bases polynomiales de degré 1 pour des éléments linéiques
(a) et triangulaires (b). Les frontiéres d’éléments sont tracées en rouge et la fonction de base qui se rapporte
au noeud indiqué par un point est tracée en bleu, les autres noeuds sont marqués par des carrés. Les
fonctions de base relatives aux autres noeuds sont représentées en pointillés (une seule pour le cas 2D pour
des raisons de clarté). I’axe vertical correspond & la valeur des fonctions de base et les chiffres encerclés
aux numeéros de nceuds.

On a alors tous les outils pour résoudre le probléme précédent. Si 'on considére que notre
élément de longueur unité est divisé en quatre éléments, on a alors 5 noeuds. La valeur en x = 0
étant déja fixée par les conditions aux limites, on a alors besoin de définir quatre fonctions de
bases comme présentées sur la Figure A.1(a). On peut alors calculer les termes présentés dans
les équations (A.14) pour les différents nceuds :

1 1

kii = + ; (A.16)
Ti — Tj—1 Tit1 — X4
-1
kiiv1 = i (A.17)
i+1 — T
-1
kij—1= ———, (A.18)
7 T — T

A partir de ces expressions, de la définition matricielle du systéme et des conditions aux
limites, il est alors possible de donner ’expression matricielle du systéme en considérant tous les
éléments de méme longueur 1/4 :

-1 2 -1 0 0 (%) F2
0 -1 2 -1 0 us F3

= . Al
0 o -1 2 -1 Uy Fy ' ( 9)
0O 0 0 -1 1 Us I3
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ou les fonctions F; valent :

U1

F;

et F5

On obtient ainsi un
numeériquement.

= 0 pour la condition de Dirichlet (A.20)
1 1

= —/ fuidr pour 2 <i <4 (A.21)
4y Jo
1ot n .

= —/ fusdx + — pour la condition de Neumann. (A.22)
4v Jo 4y

systéme de quatre équations a quatre inconnues qui pourra étre résolu






Annexe B

Développement de ’équation d’état
d’un solide poreux

I’équation de diffusion développée dans le Chapitre 4 demande de considérer a la fois la com-
pressibilité de I'eau et celle du milieu poreux. En effet, I’hypothése supposant un aquifére confiné
nécessite de prendre en compte ces deux compressibilités. Pour le fluide, I’équation d’état utilisée
est ’équation de compressibilité isotherme (équation (4.21)). Cette équation lie les variations de
pression et de densité par I'intermédiaire de la compressibilité du fluide §;. La définition d’une
équation d’état pour le solide poreux est plus complexe. On doit en effet prendre en compte la
déformation propre du solide mais aussi celle qui est due au réarrangement des grains les uns
par rapport aux autres et qui fait intervenir la porosité. Pour mettre en place cette relation, on
définit un volume de milieu poreux V' constitué d'un volume de solide V; et d'un volume de pores
Vp.

Pour le solide, le coefficient de compressibilité 3, est défini tel que :

dV, d
PP _gdp, (B.1)
Vs Pgs
que 'on peut aussi écrire sous la méme forme que ’équation de compressibilité du fluide (4.21) :
dpgs dp
= — B.2
o~ Pesba (B.2)

Ce coefficient de compressibilité (s peut étre mesuré sur des minéraux purs ou a la cellule
triaxiale.

Le calcul de la compressibilité de la matrice poreuse est basé sur la théorie de 1'élasticité
des milieux continus. Selon cette théorie, il existe une relation permettant de lier linéairement
le tenseur des déformations € et le tenseur des accroissements de contraintes effectives Ae. La
contrainte effective est définie comme la différence entre la contrainte totale et la pression d’eau
O = 0—p,. En d’autres termes, cela signifie que la contrainte totale est soutenue par la contrainte
effective o dans la phase solide et par la pression d’eau p,, dans les pores. Si ’on fait 'hypothése
d’un matériaux isotrope (uniquement défini par son module d’Young E et son coefficient de
Poisson v) la théorie de I’élasticité pour les trois directions principales (i, 7, k) s’écrit :
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1 v
—&; = EAEZ' — E (Aﬁj + AGy) . (B.3)

A partir de la somme des déformations relatives dans les trois directions principales, on peut
alors écrire 'expression de la dilatation volumique du milieu poreux :

1 (< w [
Foreslye) EEe)

=1
e : . _ 1 3 A=
Si l'on écrit 'accroissement moyen des contraintes Ao = 3 (lel Aal) alors :

AV 3(1-2v)

A7, (B.5)
% E

Dans la théorie de la consolidation, ot 'on traite d’une contrainte totale o constante, on
peut définir un coefficient a pour une transformation particuliére ou do + dp,, = 0. Si on réécrit
I’équation (B.5) pour des déformations faibles, on a alors ce coefficient « tel que :

dv 3(1— 2v)
— =—ado ol ao=——". (B.6)
Vv E

En admettant que V, Vi et V,, sont des fonctions de & et p,, on peut poser a priori trois lois
de déformation linéaires en do et dp,, définies comme celle de 1'élasticité. On écrit généralement
ces lois en fonction de la variation de la contrainte totale do et de celle de la pression dp,,, ce
qui donne pour le milieu poreux :

dVv
— = —Cdo + adpy, , (B.7)
V
pour les pores :
v,
A —Cpdo + apdpy, , (B.8)
j2
et pour le solide :
dVs
v = —Cydo + asdpy, . (B.9)

On cherche alors a lier entres eux ces six coefficients pour simplifier les notations. Pour mettre
en place ces relations, on applique des transformations particuliéres a I’élément de milieu poreux.

(i) Dans la premiére transformation, on considére que la contrainte totale est constante
(do = 0). Dans ce cas 1a, on aura :

= ad ® = ad P — a,d (B.10)
— =adpy ; —— =agdpy 5 —— = Qpdpy - :
% p V. p v, pP
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On cherche alors a lier entres elles les expressions des déformations de chaque composantes
du milieu poreux. On repart pour cela de la définition des différents volumes :

V=V,+V, (B.11)
aprés différenciation, cette équation devient :
AV = dV, + dV, (B.12)

les volumes sont alors injectés dans I’équation pour mettre en évidence les termes de dé-
formation de chacun des composants du solide :

v V,dv, Vidv
vV vV, VVk

(B.13)

on simplifie alors cette expression en remplacant les ratios de volumes par la porosité :

av vy v
— =w—L 4+ (1-w) . (B.14)
v v, v,

On injecte alors dans ’équation (B.14) la définition des déformations relatives a ce premier
état de contrainte (équation (B.10)) pour obtenir une premiére relation entre les différents
parametres :

a=way+ (1 —w)as. (B.15)

(74) On suppose maintenant une transformation s’exergant a contrainte effective constante (do =
0). Cette transformation revient a affecter uniquement le solide. En effet, les modifications
de la porosité sont uniquement dues a une variation de pression. Dans ce cas, on observe
donc une déformation qui est uniquement due a la contraction ou a la dilatation des grains
solides. La porosité w du milieu poreux sera donc invariante durant cette sollicitation :

V Vdv, — V,dV
|4 V
aprés simplification de cette équation on a :
dv, av
A —— (B.17)
Vi V
En repartant de ’équation liant les trois volumes V' = V), + V, on obtient alors :
dv, dav dV —dV, dV
_r_-- P _ 7 (B.18)
v, V. V-V, Vi
et avec do = 0 on a do = dp,, et donc :
dV, dv, dVv
® = (ag — Cy)dpy 7}; = (ap — Cp)dpy v - (a — C)dpy, - (B.19)

S p
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Or on a déja défini le coefficient de compressibilité du solide (5. De plus, cette définition
se base sur un essai sur le solide isolé, on a donc bien do = 0. On peut alors écrire les
relations suivantes entre les différents parameétres :

Bs=Cs—ay=Cp—a,=C—a. (B.20)

(7i1) Geertsma (1957) propose d’utiliser le théoréme de Maxwell-Betti qui est énoncé tel que :

«étant donné deux charges hydrostatiques élémentaires imposées do et dp,,, le travail des
forces dues a la premiére charge dans le déplacement di a la deuziéeme est égal au travail
des forces dues a la deuzieme dans le déplacement di a la premiére.»

On peut formaliser ce théoréme sous la forme :

(0V/0pu) gy dpu| do = = [(0V,/00) ,, do| dpu. (B.21)

toujours en gardant a l'esprit que les déformations sont prises 4 & et p,, tous deux constants.
On a donc directement :

av av,
—=——F (B.22)
dpy do
En reprenant les équations (B.7) et (B.8) on obtient une nouvelle relation :
aV =C,V, quidonne: o=wC),. (B.23)

En remaniant les trois relation de (B.20) ainsi que les équation (B.15) et (B.23) on formalise
alors les relations entre les différents taux de compressibilité, ce qui donne :

C = a+0;
c, = g
Cs = 1%@0 (B.24)
o = =B
a =
On en revient aux deux inconnues que 'on voulait exprimer : é—i et d(Zs.

On fait ici I'hypothése que la contrainte totale appliquée sur I'aquifére ne varie pas (do = 0).
Pour la variation de la porosité, on utilise la relation entre le volume total V et le volume de
solide Vj :

Vi=(1-w)V, (B.25)

qui donne aprés différenciation :

dVs=(1—-w)dV —Vdw. (B.26)
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On fait apparaitre les déformations dans cette derniére équation :

V. dV dv
S ol -w)— —dw. (B.27)
Vv, v

A T’aide du terme de variation de porosité, on a alors :

(B.28)

v dv;
vV,

dw=(1—-w) <——

En utilisant les équations d’état précédemment développées, on peut alors définir la porosité
en fonction de la pression :
dw = (1 —w)(a — as)dpy , (B.29)

laquelle, dérivée par rapport au temps donne :

dw dpw
— = (=)@ —a)—r. (B-30)

On doit alors exprimer aussi la variation de densité en fonction de la pression. On utilise pour
cela la conservation de la masse du solide dans le volume élémentaire mobile :

d dV
d(psVs) =0 soit ﬁ+ ® =

v 0. (B.31)
Ps s

En se basant toujours sur les équations d’état dans le milieu poreux, on écrit en dérivant par
rapport au temps :
dps dpuw
— = Pss— . B.32
prlal 2l (B.32)
Les expressions de la variation de porosité et de densité du solide permettent alors d’exprimer
I’équation 4.20 uniquement en fonction de la pression d’eau.






Annexe C

Principe de la méthode de pénalisation

Le Chapitre 4 présente les différentes composantes du modéle hydrologique ainsi que la fagon
dont le transfert d’eau se fait entre ses couches. On va ici s’intéresser de plus prés a la méthode
qui permet de fixer la borne supérieure de la charge hydraulique dans les sédiments. Cette limite
permet de gérer le processus d’ouverture du systéme de drainage efficace et le volume d’eau qui
doit transiter d'un systéme a l’autre.

La particularité de cette limite est qu’elle est basée sur I’annulation de la pression effective
(N = puw — 0nn) qui elle méme dépend de la charge hydraulique dans la couche de drainage
inefficace mais aussi du champ de contrainte calculé dans la glace par le modéle d’écoulement.
L’annulation de la pression effective en fonction de la contrainte sur un nceud et & un pas de
temps donné aboutit & une limite supérieure H,, pour la charge hydraulique. Les éléments du
vecteur solution H de I’équation (4.46) qui excédent cette valeur doivent donc étre modifiés. Le
remplacement brutal dans le vecteur solution des valeurs supérieures a la valeur limite entrainerait
des incohérences dans la résolution du systéme. On utilise donc la méthode présenté ci-dessous.

Soit Hi(k_l)7 les éléments du vecteur solution H®~1) 3 I'itération k— 1. On peut formaliser la
limite supérieure de la charge hydraulique telle que Hi(kfl) < H,,. Les nceuds pour lesquels cette

inégalité n’est pas respectée seront alors marqués comme “actif”. Avant la premiére itération du
systéme, tous les nceuds seront donc marqués comme étant “inactifs”.

Le systéme est alors assemblé pour la nouvelle itération k : MH®) = F. Si I’éléement i du
vecteur solution est marqué comme étant actif alors on effectue les modifications suivantes dans
le systéme :

les éléments présents sur la ¢ ligne de la matrice M sont fixés a 0
la valeur a la diagonale M;; de la matrice M est fixée a 1

eme

la g valeur du vecteur force est fixée telle qu’elle soit égale a la valeur maximale de charge

hydraulique au neeud i (F; = Hpy,).

D’un point de vue numérique, ces modifications reviennent a fixer une condition de Dirichlet au
neceud ¢ ce qui aboutit & un nouveau systéme :

M'H® = F’, (C.1)
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pour lequel on calcule le vecteur solution H®). La résolution de ce systéme engendre un résidu
R qui est calculé a partir de la matrice et du vecteur force initiaux du systéme :

R=MH® _F. (C.2)

Ainsi pour les nceuds ¢ qui ont été marqués comme étant actifs, la valeur R; du résidu
correspond a la quantité d’eau qui a été ajoutée pour vérifier la limite supérieure fixée. Les
résidus des neeuds actifs seront donc négatifs étant donné qu’un volume d’eau doit étre retranché
pour diminuer la charge hydraulique du nceud jusqu’a ce que celle-ci soit en dessous de la limite
fixée. Au long des itérations successives, les noeuds sont désactivés uniquement si le signe de
leur résidu est positif et que leur charge hydraulique est inférieure & la limite locale de charge
hydraulique.

La méthode de pénalisation est alors itérée jusqu'a ce que le critére de convergence fixé soit
atteint.
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Résumé

La modélisation de la dynamique glaciaire passe par la compréhension et la reproduction des
processus physiques responsables des déplacements observés & la surface des glaciers. Certains
de ces mécanismes sont bien connus et intégrés dans les modéles. D’autres processus, et en
particuliers ceux qui ceuvrent a la base des glaciers, sont moins bien maitrisés. Ainsi, méme si le
glissement a la base des glaciers a été observé des le début du XX siécle sa modélisation reste
un probléme actuel.

La majorité des modéles de dynamiques glaciaires utilisent des lois de frottement uniquement
basées sur la contrainte basale tangentielle pour déterminer les vitesses de glissement. Il est alors
nécessaire de faire varier en temps et en espace le parameétre de la loi de frottement pour obtenir
un champ de vitesse comparable aux données mesurées. Par ailleurs, de nombreuses études ont
montré que la pression et donc le volume d’eau a la base des glacier jouait un role important sur
la vitesse de glissement des glaciers.

L’objectif de cette thése est de mettre en place un modéle capable de calculer la pression d’eau
a la base des glaciers et de le coupler & un modéle d’écoulement glaciaire par 'intermédiaire d’une
loi de frottement. On utilise pour cela une approche utilisant des milieux poreux analogues re-
présentant les deux composantes (inefficace et efficace) du systéme de drainage. Les expériences
de sensibilité présentées montrent que cette méthode permet de reproduire les spécificités d’un
systéme de drainage sous glaciaire. Enfin, la reproduction qualitative d’'un phénomeéne glaciolo-
gique extréme de jokulhlaup (vidange de lac sous-glaciaire) a permis de vérifier la robustesse du
modéle.

Abstract

Modeling glacier dynamics needs proper knowledge of a number of processes which are res-
ponsible for the displacements observed at the surface of glaciers. Some of these mechanisms are
well known and yet implemented into ice flow models. On the other hand, processes that work at
the base of the glaciers are much less controled. Thus, even if glacier sliding has been observed
since the early twentieth century its accurate modeling is still a current issue.

In order to determine glacier sliding, friction laws that are currently used in ice flow models
are only depending upon the basal shear stress. This simple relationship needs a precise fitting
of the parameters which vary both in time and space so as to yield surface velocities compatible
with data. Field observations also show that subglacial water pressure plays a crucial role in
glacier dynamics. Furthermore, water pressure is closely related to the volume of water present
at the bed of the glacier and, therefore to the production of water.

The objective of this thesis is to develop a subglacial hydrological model which enables the
computation of water pressure at the base of glaciers and to couple it to an ice flow model
through of a friction law. We chose to implement an equivalent porous media which, according
to the chosen parameters, features both efficient and inefficient components of the system. The
sensitivity experiments show that the proposed method can reproduce the characteristics of
a subglacial drainage system. Finally, the robustness of the model arose from its ability to
qualitatively reproduce an extrem glaciological phenomenon under the form of a jokulhlaup.



