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RésuméLa modélisation de la dynamique gla
iaire passe par la 
ompréhension et la reprodu
tiondes pro
essus physiques responsables des dépla
ements que l'on observe à la surfa
e des gla
iers.Certains de 
es mé
anismes, tels que la déformation de la gla
e, sont bien 
onnus et intégrés dansles modèles. D'autres pro
essus, et en parti
uliers 
eux qui ÷uvrent à la base des gla
iers, sontmoins bien maîtrisés. Dans 
e 
as, 
es la
unes s'expliquent en partie par les di�
ultés à observerles phénomènes sous plusieurs 
entaines de mètres de gla
e. Ainsi, même si le glissement à labase des gla
iers a été observé dès le début du XXe siè
le et que 
ertains des mé
anismes ont étéidenti�és, sa modélisation reste un problème a
tuel.La majorité des modèles de dynamique gla
iaire utilisent des lois de frottement uniquementbasées sur la 
ontrainte basale tangentielle pour déterminer les vitesses de glissement. Il est alorsné
essaire de faire varier en temps et en espa
e le paramètre de la loi de frottement pour obtenirun 
hamp de vitesse 
omparable aux données tout au long de l'année. Par ailleurs, de nombreusesétudes ont montré que la pression d'eau à la base des gla
iers jouait un r�le important sur lavitesse de glissement des gla
iers. Or, 
ette pression d'eau est dire
tement dépendante du volumed'eau présent à l'interfa
e entre le gla
ier et son so
le ro
heux et don
 de l'apport d'eau liquide.La prise en 
ompte de la pression d'eau dans une loi de frottement permet alors de représenterde manière plus réaliste les variations saisonnières des vitesses observées.La mise en pla
e d'une telle loi de frottement né
essite de développer un modèle d'hydrologiequi soit 
apable de 
al
uler la pression d'eau à la base du gla
ier. Jusque là, les modèles d'hydro-logie sous-gla
iaire s'intéressaient uniquement aux débits observés au front des gla
iers. Dans laplupart de 
es modèles, les systèmes de drainage sont dé�nis en supposant que la pression d'eauà la base du gla
ier est égale à la pression né
essaire pour amener le gla
ier à son point de �ot-taison, 
e qui dé�nit une pression e�e
tive nulle. L'eau produite en surfa
e et à la base du gla
ierest alors �routée� au travers de 
e système de drainage sans que sa pression soit réellement priseen 
ompte.L'obje
tif de 
ette thèse est de mettre en pla
e un modèle d'hydrologie sous-gla
iaire quipermette le 
al
ul de la pression d'eau à la base des gla
iers et de le 
oupler ensuite à unmodèle d'é
oulement gla
iaire par l'intermédiaire d'une loi de frottement. Plut�t que de modéliserde manière exa
te le système de drainage, on a 
hoisi de mettre en pla
e des milieux poreuxanalogues représentant les deux 
omposantes (ine�
a
e et e�
a
e) du système de drainage. Lesexpérien
es de sensibilité présentées dans 
e travail montrent que la méthode proposée permet dereproduire les spé
i�
ités spatialse et temporelles d'un système de drainage sous gla
iaire. En�n,la reprodu
tion qualitative d'un phénomène gla
iologique extrême de jökulhlaup (vidange de la
sous-gla
iaire) a permis de véri�er la robustesse du modèle.





Abstra
tModeling gla
ier dynami
s needs proper knowledge of a number of pro
esses whi
h are respon-sible for the displa
ements that are observed at the surfa
e of gla
iers. Some of these me
hanisms,like i
e deformation are well known and yet implemented into i
e �ow models. On the other hand,pro
esses that work at the base of the gla
iers are mu
h less 
ontroled. This la
k of knowledge ispartly explained by the fa
t that a

ess to pro
esses that o

ur under hundreds of meters of i
eis not easy. Thus, even if gla
ier sliding has been observed sin
e the early twentieth 
entury andthat some of its me
hanisms have been identi�ed, its a

urate modeling is still a 
urrent issue.In order to determine gla
ier sliding, fri
tion laws that are 
urrently used in i
e �ow modelsare only depending upon the basal shear stress. This simple relationship needs a pre
ise �ttingof the parameters whi
h vary both in time and spa
e so as to yield surfa
e velo
ities 
ompatiblewith data. Field observations also show that subgla
ial water pressure plays a 
ru
ial role ingla
ier dynami
s. Furthermore, water pressure is 
losely related to the volume of water presentat the bed of the gla
ier and, therefore to the produ
tion of water. Thus, introdu
ing waterpressure in a fri
tion law should allow to represent the seasonal velo
ity variations in a morerealisti
 manner.Using su
h a fri
tion law requires the development of an hydrologi
al model 
apable of 
om-puting the water pressure at the base of the gla
ier. So far, models of subgla
ial hydrology werededi
ated to the 
omputation of the water dis
harge at the snout of gla
iers. In most of thesemodels, the drainage systems are de�ned by assuming that water pressure at the bedro
k is equalto the pressure required to bring the gla
ier at its �otation, thereby leading to a zero e�e
tivepressure. The water produ
ed at the surfa
e and bottom of the gla
ier is then "routed" throughthe drainage system and its pressure is thus negle
ted.The obje
tive of this thesis is to develop a subgla
ial hydrologi
al model whi
h enablesthe 
omputation of water pressure at the base of gla
iers and to 
ouple it to an i
e �ow modelthrough of a fri
tion law. Rather than modeling a

urately the drainage system itself, we 
hose toimplement an equivalent porous media whi
h, a

ording to the 
hosen parameters, features boththe e�
ient and ine�
ient 
omponents of the system. The sensitivity experiments presented inthis work show that the proposed method 
an reprodu
e the spatial and temporal 
hara
teristi
sof a subgla
ial drainage system. Finally, the robustness of the model arose from its ability toqualitatively reprodu
e an extreme gla
iologi
al phenomenon under the form of a jökulhlaup(sudden drainage of a subgla
ial lake).
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Introdu
tion�évolution 
limatique a
tuelle est sour
e de questionnement quant à la modi�
ation de lagéométrie des gla
iers de notre planète. Ainsi, la demande de la part des dé
ideurs est de plus enplus forte pour 
onnaître le devenir de 
ette eau a
tuellement sto
kée sous forme de gla
e. Cettequestion se pose pour les grandes 
alottes polaires que sont ©Antar
tique et le Groënland et quipourraient 
ontribuer de manière signi�
ative à une augmentation du niveau des mers (e.g. Alleyet al., 2005). Mais aussi à plus petite é
helle, lorsque ©on se sou
ie des transformations subiespar les gla
iers de type alpin dont la régression peut perturber les ressour
es en eau qui leur sonta�érentes, voire a

roître les risques ¤origine gla
iaire et même agir, à leur é
helle, sur le niveaudes mers.La 
ompréhension des mé
anismes qui sont à ©÷uvre dans le fon
tionnement des gla
iersest don
 né
essaire pour permettre de prévoir leur évolution et les risques potentiels qu'ils re-présentent. La dynamique des gla
iers est observable par tous, mais la prédi
tion de leur 
om-portement à plus ou moins long terme né
essite de mettre en pla
e des modèles numériques
omplexes qui doivent prendre en 
ompte les di�érents phénomènes physiques qui entrent enjeu dans 
ette dynamique. C'est pourquoi, bien que ©on dispose ¤observations gla
iologiques àpartir du XVIIIe siè
le, il faudra attendre la deuxième moitié du vingtième siè
le pour que desmodèles numériques permettant la prédi
tion voient le jour (Maha�y, 1976; Jenssen, 1977; Oer-lemans, 1982). Ces modèlse s'avèrent plus adaptés à la modélisation des 
alottes polaires dontles dimensions parti
ulières permettent de faire des approximations qui simpli�ent grandementles 
al
uls (Hutter, 1983; Morland, 1984). Ces modèles se basent sur les lois de déformation dela gla
e qui ont été formalisées à partir ¤expérien
es de laboratoire (Glen, 1955). Toutefois, illeur manque le formalisme né
essaire à la prise en 
ompte des pro
essus basaux qui régissent leglissement des gla
iers sur leur so
le.Depuis, ©émergen
e de nouveaux modèles a permis de 
ombler 
es la
unes en reproduisant lesvitesses de glissement à la base des gla
iers par ©intermédiaire de di�érentes lois de frottement(Weertman, 1957b, 1966; Iken, 1981; S
hoof, 2005; Gagliardini et al., 2007). Le développementde 
es lois est resté plus théorique que 
elui à ©origine de la loi de déformation de la gla
e.En e�et, les faibles taux de déformation mis en jeu à la base des gla
iers ainsi que le respe
tdes rapports ¤aspe
t rend 
omplexe la mise en pla
e ¤expérien
es de laboratoire (Budd et al.,1979). Les observations in-situ pourraient remédier à 
es problèmes expérimentaux mais ©a

èsà la base des gla
iers est au moins aussi 
ompliqué que la mise en pla
e de 
es expérien
es.En parallèle, ©augmentation des 
apa
ités de 
al
ul informatique permet dorénavant de traiterdes équations plus 
omplexes et don
 de s'a�ran
hir de 
ertaines approximations. Ces nouvellespossibilités permettent de résoudre les équations de la dynamique de manière exa
te et non plus



xvien 
onsidérant que la gla
e que ©on modélise a un rapport ¤aspe
t 
omparable à 
elui ¤une plaquede verglas. Ces nouvelles méthodes de résolution permettent de traiter des problèmes à plus petiteé
helle et ¤aborder de nouveaux sujets tels que la datation des 
arottes ou la dynamique desgla
iers de plus petite taille (gla
iers émissaires, gla
iers de type alpin). �amélioration de lapré
ision des modèles demande aussi une meilleure résolution des données ¤entrée, lesquelles
ontraignent par la suite ©évolution des modèles.Une observation plus pré
ise des appareils gla
iaires devient alors indisso
iable de la modé-lisation. �a
quisition des données né
essaires à la mise en pla
e des simulations numériques estrendue possible par les évolutions te
hnologiques permettant ¤obtenir le degré de pré
ision sou-haité (même si 
e n'est toujours pas plus fa
ile). En e�et, la mise en pla
e de simulations à petiteé
helle sur des pro
essus de plus en plus 
omplexes demande des niveaux de détails de plus enplus �ns, que 
e soit en terme de pré
ision où de résolution. Des problèmes se posent alors lorsque©on 
her
he à 
onnaître pré
isément la topographie mais aussi la nature du so
le ro
heux présentsous quelques 
entaines de mètres de gla
e. En surfa
e, les observations terrestres aéroportées etsatellitaires permettent de re
ueillir un volume de données plus important qui sert, entre autre,à valider les résultats de modélisation.�expérimentation et la théorie ont permis de formaliser à la fois la loi de déformation dumatériau gla
e et les lois de frottement à la base des gla
iers. Ces lois ont ensuite été 
on�rméespar les observations réalisées. En parti
ulier pour les lois de frottement, le lien entre hydrologiesous-gla
iaire et glissement basal a été 
lairement mis en éviden
e (Iken et Tru�er, 1997; Mairet al., 2001; Bartholomaus et al., 2008; Magnússon et al., 2010). Aujour¤hui, les gla
iologuesdisposent ¤une loi de déformation de la gla
e et de lois de frottement 
apables de lier les pressions¤eau sous-gla
iaire aux vitesses de glissement. Dans la 
haîne de traitement, il manque alors desmodèles ¤hydrologie sous-gla
iaire qui soient spé
i�quement adaptés à 
e problème. Cette la
unen'est pas 
omblée par les modèles ¤hydrologie gla
iaire existant qui sont peu nombreux et nonadaptés à notre problématique. Ces modèles ayant été développés pour 
al
uler des débits aufront des gla
iers, ils ne sont en e�et pas adaptés à la modélisation du lien entre pression ¤eauet vitesses basales (Sharp et al., 1993; Ri
hards et al., 1996; Arnold et al., 1998).Le but de 
e travail est don
 de permettre ©utilisation de lois de frottement pré
édemmentdéveloppées en mettant au point un modèle ¤hydrologie 
apable de 
al
uler la pression ¤eau àla base ¤un gla
ier. La parti
ularité de 
e travail réside dans le fait que la variable ¤intérêt dumodèle hydrologique est i
i la pression ¤eau sous gla
iaire et non le volume ¤eau éva
ué 
omme
'est généralement le 
as. On peut alors se fo
aliser sur le système de drainage sous-gla
iairelaissant de 
�té les autres éléments du système, 
e qui permet alors de traiter 
et unique systèmede manière plus rigoureuse.En guise ¤introdu
tion aux pro
essus gla
iaires, le Chapitre 1 de 
e manus
rit s'atta
he àprésenter les grands mé
anismes qui sont à ©origine de la formation mais aussi de ©évolutiondes gla
iers. On abordera rapidement dans 
e 
hapitre les notions 
lés de la dynamique gla
iairedont 
ertaines seront développées plus en détail par la suite. Le Chapitre 2 donne un aperçudes di�érentes 
omposantes qui entrent en jeu dans la dynamique gla
iaire avant de s'intéresserplus en détail à la 
omposante basale du dépla
ement ainsi qu'aux parti
ularités des systèmesde drainage sous-gla
iaire.Ensuite, les di�érents obje
tifs de la modélisation gla
iologique ainsi que les prin
ipaux typesde modèles ¤é
oulement seront présentés dans le Chapitre 3. Nous pro�terons de 
e 
hapitre pour



xviiintroduire le modèle ¤é
oulement qui a été utilisé au 
ours de 
e travail. Le Chapitre 4 
onstituele 
÷ur de 
e travail et présente tout ¤abord ©état de ©art sur la modélisation de ©hydrologiesous-gla
iaire avant de dé
rire le modèle ¤hydrologie qui a été développé durant 
ette thèse.En�n le Chapitre 5 
on
lut 
e travail par une étude de sensibilité du modèle ainsi que sonappli
ation à un 
as naturel.





Chapitre 1Fon
tionnement des gla
iersLliboutry (1964) dé�nit les gla
iers 
omme des �masses de gla
e naturelles provenant de laneige, permanentes à l'é
helle humaine� . Cette dé�nition indique bien que la neige est le point dedépart pour la formation des gla
iers mais ne parle pas de leur diversité. Les 
onditions spé
i�quesà 
haque environnement telles que la température ou la hauteur de neige a

umulée durant l'hiverjouent un r�le important sur la formation des gla
iers. La rigueur du 
limat, dire
tement lié àla latitude et à l'altitude permet don
 le développement gla
iaire. Sous les latitudes tempérées,les gla
iers se formeront en haute montagne 
omme dans les Alpes. Dans les zones de latitudesélevées, un 
limat plus rude permet aux gla
iers de 
oloniser les basses vallées où leur 
roissan
eentraîne la formation de 
alottes gla
iaires de tailles plus ou moins imposantes 
omme en Islandeou au Svalbard. Pour les très hautes latitudes, le 
limat est tel que les 
onditions de maintiende la gla
e sont partout réunies 
e qui entraîne le développement de gla
iers sur l'essentiel desterres émergées. Le maintien de 
es 
onditions durant de longues périodes permet alors de formerde gigantesques 
alottes polaires 
omme l'Antar
tique et le Groenland. Ces di�érentes formesgla
iaires sont présenté sur la Figure 1.1.Ce 
hapitre donne un premier aperçu des mé
anismes qui sont mis en jeu pour la genèse etl'évolution des gla
iers. On traitera tout d'abord du bilan de masse qui 
ontr�le la 
roissan
eou le dé
lin des gla
iers avant d'aborder la dynamique gla
iaire qui donne aux gla
iers la formequ'on leur 
onnaît. Les di�érents mé
anismes à l'÷uvre seront traités i
i de manière su

in
te etde plus amples informations seront données dans les 
hapitres suivants.
1.1 De la neige à l'eau, le bilan de masse du gla
ier.La 
roissan
e, ou le dé
lin, d'un gla
ier est la 
onséquen
e de deux mé
anismes. L'a

umula-tion de neige d'une part et son ablation d'autre part. La di�éren
e entre 
es deux termes 
onstituele bilan de masse du gla
ier, lequel permet de savoir si le gla
ier est dans une phase de 
roissan
e(bilan global positif) ou dans une phase de ré
ession (bilan global négatif).
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(�)

(�)
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Fig. 1.1: Lo
alisation de di�érentes formes de gla
iers à la surfa
e de la terre. Les petites 
alottes gla
iaires(re
tangles bleus, exemple du Vatnajökull (a)), les gla
ier de montagne (parallélogrammes noirs, exemplede la mer de gla
e (b)) et les 
alottes polaires (ellipses rouges, exemple de l'Antar
tique (c)). La barreblan
he dans (a) représente 10 km. (Photos B. Jourdain)
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Fig. 1.2: S
héma présentant l'évolution de la densi�
ation de la neige (à gau
he, issue de Hondoh, 2009).Illustration des di�érents stades de densi�
ation de la neige (en haut à droite) jusqu'à la gla
e (en bas àdroite) en passant par le névé (ou �rn, au milieu à droite). Images de l'ANENA pour la neige et le névéet de V. Lipenkov pour la gla
e.1.1.1 L'a

umulation, sour
e de masse du gla
ierL'a

umulation à la surfa
e des gla
iers est prin
ipalement due aux pré
ipitations solides deneige. Toutefois on peut 
iter quelques autres phénomènes qui entrent en jeu dans le bilan demasse global du gla
ier. Ainsi, les parois abruptes qui surplombent les gla
iers de type alpin se
hargent aussi de neige durant l'hiver laquelle, plus tard, est purgée sous forme d'avalan
hes ets'a

umule sur le gla
ier. Le vent peut aussi avoir un e�et en redistribuant la neige.Une fois déposée sur la surfa
e du gla
ier, la neige 
ommen
e un lent pro
essus de densi�
ationqui, à terme, formera la gla
e dont est 
omposée la majeure partie du gla
ier. Cette densi�
ationprésentée sur la Figure 1.2 peut être s
indée en deux étapes prin
ipales :(i) Trois di�érents pro
essus permettent la transformation de la neige en névé. Dans les pre-mières 
ou
hes de surfa
e, le pro
essus 
ommun à tous les manteaux neigeux est le tasse-ment de la neige sous l'e�et de son propre poids. Deux pro
essus se démarquent ensuitesuivant la température du site. Dans un environnement dont la température est inférieureau point de fusion, des transferts d'eau sous forme de vapeur vont s'établir en fon
tiondu gradient de température verti
al. Si la température passe au dessus du point de fusion,alors, des pro
essus de fusion et regel de la neige vont s'ajouter au transfert de vapeur d'eau.La tendan
e de 
es deux pro
essus à réduire le niveau d'énergie libre du système entraînela formation des grains de neige ronds qui forment le névé. Ce pro
essus de métamorphosedure quelques mois au maximum.(ii) Le névé 
ontinue alors à se tasser sous l'e�et de son propre poids. On 
onsidère que la gla
e
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tionnement des gla
iersest formée à partir du moment où les bulles d'air présentes dans le névé se referment et nesont plus reliées à l'atmosphère extérieure. Ce deuxième pro
essus pour passer du névé à lagla
e est beau
oup plus long et fortement dépendant des hauteurs de neige a

umulées etde la température du site. Ainsi la transformation du névé en gla
e prend quelques annéespour les gla
iers tempérés de montagne mais elle peut par 
ontre durer plusieurs 
entainesd'années au 
entre des 
alottes polaires pour lesquelles les températures sont très basses etles taux d'a

umulation très faibles.1.1.2 L'ablation, un frein au développement gla
iaireLes pro
essus d'ablation jouent un r�le important sur le bilan de masse du gla
ier en �tanttout ou partie de la neige a

umulée ainsi qu'un 
ertain volume de gla
e dans la zone d'ablation.L'ablation peut prendre plusieurs formes dont la plus 
onnue est la fonte qui intervient quand laquantité d'énergie reçue par le gla
ier est plus importante que 
elle qu'il émet. Cet ex
ès d'énergieva 
ommen
er par ré
hau�er la surfa
e de la neige (ou de la gla
e) jusqu'à une température de
0°C puis va entraîner la fonte. L'eau ainsi formée peut per
oler et regeler dans le manteau neigeuxen zone d'a

umulation où alors, être drainée à la surfa
e du gla
ier puis vers son so
le en zoned'ablation 
omme on le verra plus en détail dans la Se
tion 2.3. Ce pro
essus de fonte est aussiprésent à la base du gla
ier où le �ux géothermique, l'énergie libérée par le frottement du gla
iersur son so
le ou en
ore la fonte due au 
onta
t ave
 l'eau de mer, peuvent avoir une in�uen
enon négligeable.L'ablation peut aussi survenir sous forme de sublimation. La neige (ou la gla
e) passe alorsdire
tement de l'état solide à l'état de vapeur d'eau. Cette transformation survient prin
ipalementlorsque l'air est se
 (Si
art, 2002, p36). De plus 
e 
hangement d'état est très gourmand en énergie(8 fois plus que pour la fonte, Paterson, 1994, p58) et entraîne don
 des pertes de masses moinsimportantes à apport d'énergie égal.Le vêlage d'i
ebergs en�n peut avoir un r�le important dans le bilan de masse d'un gla
ier.En e�et les gla
iers dont le front se situe dans la mer ou dans un la
 éva
uent un volume degla
e important sous forme d'i
ebergs. Ce pro
essus est parti
ulièrement a
tif pour la 
alotteAntar
tique où règnent des températures extrêmement basses qui n'entraînent que très peu defonte 
e qui fait du vêlage d'i
ebergs le prin
ipal pro
essus d'ablation pour 
ette 
alotte.1.1.3 Le bilan de masse, indi
ateur de la �santé� gla
iaireLe bilan de masse est 
al
ulé 
omme la di�éren
e entre le terme d'a

umulation d'une partet le terme d'ablation d'autre part. Lors du pro
essus de densi�
ation un gradient de densitétrès important s'établit entre la neige fraî
he (en moyenne 200 kg m−3) et la gla
e (environ900 kg m−3). Ces épaisseurs de neige et de gla
e sont généralement 
onverties en mètres d'eauéquivalents [m w.e.℄ pour permettre le 
al
ul du bilan de masse à partir des hauteurs de neigepré
ipitées et des hauteurs de neige et/ou de gla
e qui ont fondu durant l'année.L'observation de l'évolution du bilan de masse au 
ours d'une année permet de mettre enéviden
e ses di�érentes 
omposantes 
omme présentées sur la Figure 1.3.Le 
al
ul du bilan de masse global sur un gla
ier permet don
 de savoir si il a gagné ouperdu de la masse au 
ours de l'année hydrologique é
oulée. L'utilisation de l'année hydrologique
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Fig. 1.3: Dé�nition des prin
ipaux termes du bilan de masse et leur évolution au 
ours du temps. Dansles Alpes, l'année hydrologique s'étend généralement du 1er o
tobre au 31 septembre. Figure adaptéed'après Paterson (1994)plut�t que l'année 
ivile est due à la saisonnalité du bilan de masse. En e�et la Figure 1.3montre que la majorité de l'a

umulation se fait durant l'hiver alors que la période d'ablationa lieu en été. Le 
alage sur l'année hydrologique permet alors d'obtenir des bilans de massessigni�
atifs et 
omparables d'une année sur l'autre à la �n de la saison d'ablation (31 septembredans l'hémisphère Nord). La date de début de l'année hydrologique n'est don
 qu'une indi
ationet pour 
oller au plus près au bilan de masse réel du gla
ier, il faudrait e�e
tuer les mesuresd'ablation juste avant la première 
hute de neige de l'automne et dès que la fonte à la surfa
e dugla
ier devient nulle. De même pour obtenir un bilan hivernal �able, les mesures d'a

umulationdevraient êtres e�e
tuées après la dernière 
hute de neige de l'hiver mais avant que le manteauneigeux ne 
ommen
e à fondre. Toutefois, 
es 
onditions ne sont que très rarement observéeset la partie amont du gla
ier est généralement en
ore dans une phase d'a

umulation à la �ndu printemps alors que la zone aval subit déjà une ablation. Le même phénomène se produitau début de l'automne où l'on observe déjà une a

umulation à l'amont du gla
ier alors que lapartie aval 
ontinue à fondre.Le bilan de masse permet de dé�nir deux zones sur le gla
ier, la zone d'a

umulation d'unepart pour laquelle le bilan est positif sur l'année et la zone d'ablation qui présente elle un bilannégatif. Ces deux zones sont délimitées par la ligne d'équilibre. Cette ligne �
tive 
orrespond àla limite entre neige et gla
e qui est observable à la �n de l'année hydrologique. En e�et, dansla zone d'a

umulation, une partie de la neige pré
ipitée durant l'hiver subsiste 
e qui indiquebien un bilan positif. A l'aval de la ligne d'équilibre par 
ontre, la totalité de la neige de l'hiver
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Fig. 1.4: Série de bilans de masse spé
i�ques annuels moyens (a) et bilan de masse 
umulé (b) du gla
ierd'Argentière. Les bilans sont exprimés en mètres d'eau équivalent. La référen
e pour le bilan 
umulé estune mesure photogrammétrique de 1905 (d'autres mesures photogrammétriques sont indiquées par des
er
les). Données du servi
e d'observation GLACIOCLIM (Vin
ent et al., 2009).ainsi qu'une partie de la gla
e plus an
ienne a fondu indiquant ainsi un bilan de masse négatifsur l'année.Finalement, l'intégration de 
e terme de bilan sur toute la surfa
e du gla
ier permettra dedé�nir si la masse du gla
ier a augmenté ou diminué au 
ours de l'année hydrologique é
oulée.On divise alors généralement 
es bilans de masses globaux par la surfa
e du gla
ier pour obtenirdes bilans de masses spé
i�ques qui 
orrespondent à la hauteur de la �lame d'eau� moyenne qui aété a

umulée ou fondue durant l'année é
oulée sur l'ensemble de la surfa
e du gla
ier. La mesurede 
es bilans de masse durant de longues séries temporelles permet d'avoir une vue d'ensemblede l'évolution de la masse d'un gla
ier 
omme présentée sur la Figure 1.4.Ces séries de bilans de masse sont fortement liées aux paramètres 
limatiques et en parti
ulierà la température et aux pré
ipitations. Ce lien fort permet par exemple de re
onstruire, à partirde données météorologiques, les bilans de masse passés des gla
iers (Vin
ent, 2002).1.2 Des gla
iers s
ulptés par la dynamique de la gla
eLe bilan de masse explique ainsi la formation des gla
iers par l'a

umulation de neige et satransformation en gla
e lors du pro
essus de densi�
ation. Ces deux pro
essus ne permettentpas, par 
ontre, d'expliquer les di�érentes formes gla
iaires qui sont observées à la surfa
e duglobe. Ainsi, si la gla
e une fois formée restait immobile, on observerait des volumes de gla
eimportants au dessus de la ligne d'équilibre et des 
hamps de neige éphémères en dessous. Ladynamique de la gla
e joue don
 un r�le important en la redistribuant de la zone d'a

umulationvers la zone d'ablation 
e qui donne aux gla
iers la forme sous laquelle on les observe.
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Fig. 1.5: Evolution de la forme d'un gla
ier vers une forme de gla
ier de montagne (a) ou vers une formede 
alotte (b) en fon
tion de l'altitude de la ligne d'équilibre (en rouge sur la �gure). Les é
helles detemps ne sont pas respe
tées. La formation d'une 
alotte de gla
e demande beau
oup plus de temps que
elle d'un gla
ier en raison de son volume plus important et des a

umulations faibles auxquelles elle estsoumise.
1.2.1 Calotte ou gla
ier de montagne, une intera
tion dynamique-
limatLa Figure 1.1 montre une grande disparité de forme et de taille entre les gla
iers de montagneen
aissés dans leurs vallées et les 
alottes gla
iaires qui s'étendent sur de grandes surfa
es et ave
des pentes très faibles. Ces di�éren
es géométriques s'expliquent en grande partie par l'asso
iationde la topographie qui 
ontr�le l'é
oulement de la gla
e et l'altitude de la ligne d'équilibre. LaFigure 1.5 présente de manière s
hématique et simpli�ée 
omment se mettent en pla
e les gla
iersde montagne et les 
alottes polaires en fon
tion de l'altitude de la ligne d'équilibre.Ainsi, sous les latitudes tempérées voire tropi
ales, la ligne d'équilibre se situe à une altitudeassez élevée. La neige a

umulée dans la partie haute du gla
ier va don
 se densi�er puis setransformer en gla
e qui, en se déplaçant vers l'aval sous l'e�et de son propre poids, va passeren dessous de la ligne d'équilibre et 
ommen
er à fondre. Aux plus hautes latitudes, la ligned'équilibre se situe beau
oup plus bas en vallée, voir en dessous du niveau de la mer pourles grandes 
alottes où l'on n'observe quasiment pas de fonte. La neige et la gla
e vont don
s'a

umuler sur toute la surfa
e mise à leur disposition et former les 
alottes polaires.
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Fig. 1.6: S
héma d'un gla
ier de vallée à l'automne (la ligne d'équilibre 
orrespond alors à la ligne deneige).1.2.2 L'existen
e mouvementée de la gla
eOn va s'intéresser dans 
ette partie à la morphologie des gla
iers. On ne s'attardera pas surles 
alottes de gla
e qui sont formées d'une grande étendue de gla
e ave
 une pente très faible au
entre et qui reprennent sur leur bords les 
ara
téristiques prin
ipales des gla
iers de montagne.La Figure 1.6 montre les 
ara
téristiques prin
ipales d'un gla
ier de montagne. A l'amont, lazone d'a

umulation forme une zone relativement plane qui est re
ouverte de neige en perma-nen
e. On observe généralement en haut de la zone d'a

umulation une 
revasse très profonde,la rimaye. Cette 
revasse se forme entre une partie du gla
ier qui est solidaire de son so
le (par-tie amont généralement appuyée aux parois du 
irque gla
iaire) et la partie aval qui glisse surson so
le. D'autres 
revasses, de di�érents types, sont présentes sur toute la surfa
e du gla
ier.Ces 
revasses sont les témoins de fortes 
ontraintes dans la gla
e qui entraînent sa rupture. Enbordure de vallée se forment des 
revasses latérales (ou obliques) dues au frottement du gla
ier
ontre les parois ro
heuses. Transversalement à la dire
tion prin
ipale d'é
oulement, 
e sont lesaugmentations de la pente du so
le qui entrainent l'ouverture de 
revasses. On peut en�n trou-ver des 
revasses orientées parallèlement à la dire
tion prin
ipale de l'é
oulement lorsque l'onse rappro
he du front du gla
ier. Ces dernières se forment à la faveur d'un étalement du gla
ierqui dans les zones de pentes moindres et lorsqu'il n'est plus 
on�né dans sa vallée a tendan
eà s'étaler latéralement entraînant l'apparition de nouvelles 
ontraintes (lobes de piémont). Nousparlerons plus en détail des phénomènes de déformation qui sont à l'origine de la formation de
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es 
revasses dans la Se
tion 2.1.En se déplaçant vers l'aval du gla
ier, on passe en dessous de la ligne d'équilibre pour seretrouver dans la zone d'ablation. Dans 
ette zone, la totalité de la neige et une partie de lagla
e fondent durant l'été. L'eau ainsi mobilisée est drainée à la surfa
e du gla
ier par un réseaude bédières similaire à un réseau hydrologique terrestre. Cette eau peut ensuite s'enfon
er àl'intérieur du gla
ier par l'intermédiaire de moulins ou de 
revasses qui vont l'amener jusqu'auso
le du gla
ier ou elle est prise en 
harge par un système de drainage sous-gla
iaire avant deressortir à l'air libre au front du gla
ier. Nous présenterons dans la Se
tion 2.3.1 les di�érentessour
es d'eau du gla
ier. Le système de drainage quant à lui, formé des 
omposantes supra, intraet sous-gla
iaire sera présenté dans la Se
tion 2.3.2 en mettant plus l'a

ent sur la 
omposantesous-gla
iaire.





Chapitre 2L'hydrologie sous gla
iaire, un a
teurde la dynamique gla
iaire2.1 Les di�érentes 
omposantes de la dynamique gla
iaireL'é
oulement des gla
iers est un phénomène fa
ilement observable. De nombreux indi
esen surfa
e, (
revasses, moraines) mais aussi sur des zones pré
édemment engla
ées (linéations,ro
hes moutonnées) permettent de se faire une idée assez pré
ise du mouvement des gla
iers dansleurs vallées. Ces éviden
es font déjà apparaître les di�érentes 
omposantes de l'é
oulement. Laprésen
e de 
revasses met en éviden
e la déformation de la gla
e alors que les ro
hes moutonnées,lissées par le gla
ier, mettent en éviden
e le glissement basal. A 
es deux pro
essus on peut ajouterune troisième 
omposante due à la déformation d'une éventuelle 
ou
he de sédiments à la basedu gla
ier. Ces trois 
omposantes mettent en jeu des pro
essus physiques 
omplexes qui fontl'objet de tout un pan de la gla
iologie. Ainsi, l'observation sé
ulaire de l'avan
ée ou du re
ul desfronts gla
iaires trouve peu à peu son expli
ation dans la 
ompréhension des trois 
omposantesde l'é
oulement des gla
iers par les s
ienti�ques.2.1.1 La déformation de la gla
eSoumise à la gravité, la gla
e s'é
oule sous l'e�et de son propre poids. Ces déformationssont mises en éviden
e en laboratoire sur des é
hantillons de tailles modestes soumis à des
ontraintes plus importantes que 
elles qui sont observées dans la nature. Ces expérien
es ontpermis de dé�nir la loi de 
omportement de la gla
e qui permet de lier ses vitesses de déformationaux 
ontraintes qu'elle subit. Tra
és sur un diagramme 
ontrainte-déformation (Figure 2.1) lesrésultats de 
es expérien
es montrent pour la gla
e un 
omportement vis
o-plastique.La gla
e est don
 un matériau intermédiaire entre les matériaux plastiques parfaits pour les-quels le taux de déformation devient in�ni à partir d'un seuil de 
ontrainte τ0 donné et les �uidesNewtoniens dont la déformation augmente linéairement ave
 l'augmentation de la 
ontrainte.Le 
omportement vis
o-plastique de la gla
e a été formalisé par Glen (1955) qui a dé�ni la loide 
omportement de la gla
e à partir d'essais de 
isaillement. Cette loi établit une relation entrela vitesse de déformation par 
isaillement ε̇xy et la 
ontrainte de 
isaillement τxy 
orrespondante
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éf

or
m

at
io

n

τ0

Plastique
parfait

Fluide Newtonien

Glace

Fig. 2.1: Illustration des lois de 
omportement pour des matériaux idéaux (plastique parfait et �uideNewtonien) et pour la gla
e. La loi de 
omportement de la gla
e répond à la loi de Glen (Équation 2.1).
τ0 est le seuil de plasti
ité à partir duquel le matériau plastique parfait se déforme.par l'intermédiaire de 
oe�
ients obtenus expérimentalements :

ε̇xy = Aτn
xy . (2.1)Le 
oe�
ient A est un paramètre variant en fon
tion de nombreux fa
teurs tels que l'orien-tation des 
ristaux, leur taille ou en
ore le 
ontenu en impureté. Mais 
es di�érentes variationssont souvent négligeables devant 
elle que l'on observe en fon
tion de la température. Cette dé-pendan
e du paramètre A à la température est dé
rite par une loi d'Arhenius mettant en jeul'énergie d'a
tivation pour le �uage de la gla
e Q, la 
onstante des gaz parfaits R, la température

T et un 
oe�
ient A0 indépendant de la température :
A = A0 exp

(

−Q

RT

) . (2.2)L'exposant n de la loi de Glen est une 
onstante généralement prise égale à 3 bien que savaleur semble varier entre 1.5 et 4.2 suivant la profondeur à laquelle se trouve la gla
e dans legla
ier (Marshall et al., 2002). La loi de 
omportement ainsi dé�nie par l'équation (2.1) a étédéduite à partir d'essais uniaxiaux e�e
tués en laboratoire. Cette loi doit don
 être généralisée
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omposantes de la dynamique gla
iaire 13avant que l'on puisse l'appliquer à un système gla
iaire soumis à un régime de 
ontraintes réaliste(gla
ier ou 
alotte polaire). Cette généralisation demande de passer à une formulation tensorielle.La loi de Glen sous sa forme tensorielle relie le tenseur des 
ontraintes déviatoires τ au tenseurdes vitesses de déformations ε̇ :
τij = A1/nε̇(1−n)/n

e ε̇ij . (2.3)L'équation de Glen (2.3) s'é
rit en fon
tion du tenseur des vitesses de déformation dé�ni enfon
tion des vitesses d'é
oulement de la gla
e :
ε̇ij =

ui,j + uj,i

2
, où ui,j =

∂ui

∂xj
, (2.4)et de son deuxième invariant dé�ni 
omme suit :

ε̇2
e =

ε̇ij ε̇ij

2
. (2.5)La loi de Glen ainsi reformulée permet don
 de 
al
uler de manière théorique les vitesses dedéformation de la gla
e en fon
tion des 
ontraintes qui lui sont appliquées. Ce 
al
ul se basesur les équations de la dynamique ainsi que sur les propriétés rhéologiques de la gla
e. Ainsi, leséquations de la dynamique asso
iées au fait que la gla
e est in
ompressible et possède un nombrede Reynolds très faible permettent de mettre en pla
e les équations de Stokes qui régissent soné
oulement. Ce système d'équation se 
ompose d'une équation d'in
ompressibilité :

div u = tr ε̇ = 0 , (2.6)et de l'équation de 
onservation du moment :
div σ + ρig = 0 , (2.7)où σ = τ − pI est la 
ontrainte de Cau
hy ( positive pour une tra
tion) dé�nie en fon
tionde la pression isotrope p = − tr σ/3 (positive pour une 
ompression), ρi la densité de la gla
eet g l'a

élération de la pesanteur. La résolution des équations de Stokes asso
iée à la loi de
omportement de Glen permet alors de 
al
uler les vitesses de déformation de la gla
e et lapression isotrope pour tout le gla
ier.2.1.2 Le glissement basalContrairement à la déformation de la gla
e, le glissement basal est di�
ile à quanti�er ex-périmentalement. On sait qu'il ne peut se produire qu'en présen
e d'eau liquide à la base dugla
ier. En e�et, si la gla
e est en dessous de son point de fusion (de 0°C à la pression atmo-sphérique à −1.6°C sous 2000 m de gla
e) la gla
e est soudée au so
le ro
heux et ne pourra don
pas glisser (Holdsworth et Bull, 1970). Cette di�éren
iation entre un gla
ier �glissant� ou �
ollé�à son so
le est don
 assez fa
ile à faire. Il est par 
ontre beau
oup plus 
omplexe, lorsque leglissement existe, de quanti�er les vitesses 
orrespondantes. En e�et, l'élaboration d'expérien
esde laboratoire permettant de reproduire le glissement basal tout en étant 
ompatibles ave
 la
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaireréalité est assez 
omplexe. On se �e don
 aux quelques expérien
es existantes 
omme 
elle deBudd et al. (1979) et à des mesures de terrain en nombre limité du fait de la 
omplexité del'a

ès à la base des gla
iers.Les vitesses de glissement obtenues sur le terrain proviennent d'observations dire
tes ouindire
tes. Des diverses mesures dire
tes, les plus fa
iles à e�e
tuer sont 
elles qui 
onsiste àpla
er un dispositif de mesure dans un tunnel dire
tement 
reusé à la base du gla
ier. Cesmesures ne demandent qu'un équipement léger et donnent dire
tement les vitesses de glissementmais le 
reusement d'un tunnel qui débou
he à la base du gla
ier est une opération 
omplexequi n'a été e�e
tué que sur de rares gla
iers. On peut 
iter pour exemple les gla
iers Blue(Kamb et LaChapelle, 1964), d'Argentière (Boulton et Vivian, 1973) et 
eux mentionnés dansle Tableau 2.1. Un deuxième type de mesures dire
tes de glissement peut être réalisé à partir detrous de forage. L'opération 
onsiste à introduire dans le sédiment une an
re relié à une bobinede �l maintenue dans la gla
e qui en se déroulant mesure le glissement du gla
ier (Figure 2.2).

Fig. 2.2: Dispositif de mesure de la vitesse de glissement basale. L'an
re (An
hor) est �xée dans le litro
heux alors que la bobine (Drag Spool) est solidaire du trou foré dans la gla
e et mesure l'allongementdu �l. Figure issue de Fis
her et Clarke (2001)Le glissement basal peut aussi se mesurer de manière indire
te. Ainsi le suivi de la positionde trous de forages en surfa
e mais aussi des variations de leur in
linaison permet de déterminerla vitesse de glissement d'un gla
ier en retran
hant la déformation de la gla
e à la distan
etotale par
ourue. Une expérien
e de 
e type a été menée par Hess qui a suivi un forage réalisésur l'Hintereisferner durant une trentaine d'années (Figure 2.3). Sur 
e gla
ier, et durant 
ettepériode, on observe un dépla
ement total de 940 m pour 840 m de glissement.La dernière méthode pour quanti�er le mouvement se développe ave
 la montée en puissan
ede l'imagerie satellitaire qui, grâ
e aux te
hniques d'interférométrie radar (InSAR), permet de 
al-
uler des 
hamps de vitesse de surfa
e sur de grandes étendues. Ces 
hamps de vitesse permettentd'observer des variations temporelles de vitesse qui peuvent être assimilées à des variations devitesse de glissement si l'on suppose que la dynamique de la déformation de la gla
e varie peu, 
equi se véri�e bien tant que les deux dates d'a
quisition ne sont pas trop éloignées dans le temps.
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Fig. 2.3: Évolution de la position de la tige de forage mise en pla
e par Hess sur l'Hintereisferner entre1904 et 1934. Figure d'après Koe
hlin in (Lliboutry, 1964, p621)Toutes 
es mesures montrent une grande variabilité des vitesses de glissement entre di�érentsgla
iers. Les valeurs du rapport entre les vitesses de glissement et les vitesses en surfa
e présentéesdans le Tableau 2.1 montrent bien 
ette variabilité entre les gla
iers pour lesquels la vitesse deglissement peut représenter de 3 à 90% des vitesses de surfa
e.En plus de 
ette variabilité importante entre les di�érents gla
iers, on peut remarquer une va-riabilité temporelle assez marquée sur 
ertains gla
iers (Blue, Athabas
a). En�n, 
ertains gla
iersmontrent aussi des variations de vitesses lo
ales qui ne peuvent être expliquées par la topographiede leur so
le et qui sont probablement dues à la présen
e de zones présentant des vitesses deglissement plus importantes. On observe 
e type de variation lo
ale sur le gla
ier d'Arolla où unebande de gla
e d'une vingtaine de mètre de large présente des vitesses beau
oup plus importantesque 
elles de la gla
e environnante (voir Harbor et al. (1997); Hubbard et al. (1998)).2.1.3 La déformation du sédiment sous-ja
entLa déformation d'une 
ou
he de sédiments à la base des gla
iers 
omme 
omposante nonnégligeable de la dynamique gla
iaire a été dé
rite dans le milieu des années 80. La dé
ouvertede 
e pro
essus est liée à 
elle d'une 
ou
he de sédiments gorgée d'eau à la base d'un �euve degla
e en Antar
tique (Alley et al., 1986; Blankenship et al., 1986, 1987). Avant la dé
ouvertede 
ette 
ou
he de sédiments, on pensait que les gla
iers reposaient sur des so
les rigides et don
que l'importan
e du sédiment était négligeable du point de vue de la dynamique gla
iaire. Ladé
ouverte de 
es sédiments remet en 
ause 
ette hypothèse et introduit la possibilité qu'unepartie du mouvement du gla
ier provienne de la déformation des sédiments sous-ja
ents.Clarke (1987) s'est intéressé aux 
ara
téristiques des sédiments sous-gla
iaires du gla
ierTrapridge (Canada). Son étude montre que 
es sédiments ont une granulométrie très étendueallant de parti
ules d'argiles (quelques µm de diamètre) jusqu'aux blo
s de ro
he (diamètresupérieur à 25 
m). En 
onsidérant le sédiment 
omme un mélange d'eau, de parti
ules �nes
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaireTab. 2.1: Rapport entre vitesses basales et vitesses en surfa
e. Données synthé-tisées par Paterson (1994).Gla
ier Épaisseur Ratio de Référen
een (m) vitessesAlets
h 137 0.5 Gerrard et Perutz (1952)Athabas
a 322 0.75 Savage et Paterson (1963)Athabas
a 209 0.1 Savage et Paterson (1963)Athabas
a 265 0.67 Raymond (1971)Athabas
a 316 0.87 Raymond (1971)Blue a 26 0.9 Kamb et LaChapelle (1964)Blue a 65 0.88 Kamb et LaChapelle (1968)Blue a 65 0.03 Kamb et LaChapelle (1968)Blue 120 0.07 Engelhardt et al. (1978)Østerdalsisen a 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 b 385 0.95 Kamb et al. (1985)Vesl-Skautbreen a 50 0.9 M
Call (1952)a mesure e�e
tués dans des tunnelsb en période de 
rueet de solides plus grossiers, Clarke (1987) dé
rit di�érentes propriétés de 
es sédiments et enparti
ulier le fait que leur déformation est fortement liée au volume d'eau qu'ils 
ontiennent.La présen
e de sédiments à la base d'un gla
ier induit di�érentes formes de pro�ls de vitesseà l'interfa
e gla
e-so
le suivant l'état du sédiment (Murray, 1997). En e�et, 
omme montré parClarke (1987), porosités et 
ontenus en eau du sédiment ont une forte in�uen
e sur sa 
apa
itéà se déformer. De plus, le 
ouplage entre la gla
e et le sédiment a aussi son importan
e 
ommele montrent les 
as suivants :(i) Si il n'y a pas de 
ouplage entre la gla
e et le sédiment, on revient au 
as où le gla
ier reposesur un so
le rigide (Figure 2.4(a))(ii) Si le 
ouplage gla
e-sédiment est parfait, le seul mouvement basal que l'on observe est dûà la déformation du sédiment (Figure 2.4(b))(iii) Si le 
ouplage entre gla
e et sédiment est plus faible, on observe une vitesse basale due àla fois à la déformation du sédiment et au glissement de la gla
e (Figure 2.4(c))Les mé
anismes entraînant 
et é
oulement par déformation des sédiments sont en
ore mal
onnus. En e�et, 
omme pour le glissement basal, l'a

ès di�
ile au so
le des gla
iers rend
omplexe l'é
hantillonnage et don
 l'étude des sédiments sous gla
iaires. De plus, l'hétérogénéitéde 
es sédiments 
omplique les essais de résistan
e 
ouramment utilisés en mé
anique des solspour 
ara
tériser un matériau.Ces trois pro
essus d'é
oulement (déformation, glissement et déformation d'une 
ou
he de
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Fig. 2.4: Pro�ls de vitesse idéalisés pour un gla
ier reposant sur une 
ou
he de sédiment. Les é
hellesverti
ales ne sont pas respe
tées. Les trois di�érents 
as sont expliqués dans le texte. Figure issue deMurray (1997)sédiments) demandent des traitements di�érents du point de vue de la modélisation. La déforma-tion de la gla
e répond à des lois 
onnues qui, même si une in
ertitude demeure sur la valeur deleurs paramètres, peuvent êtres implémentées dans les modèles numériques. De plus la déforma-tion de la gla
e ne dépend que de paramètres que l'on peut mesurer (topographie, températurede la gla
e) et qui sont don
 fa
iles à introduire dans un modèle. Le glissement basal est moinsévident à modéliser 
ar il rend 
ompte de phénomènes plus di�
ilement observables et quanti-�ables. Le but des lois de frottement développées dans la Se
tion 2.2 est de modéliser le glissementbasal des gla
iers en prenant en 
ompte la mé
onnaissan
e de 
es paramètres. Contrairement àla topographie de surfa
e qui régit la déformation de la gla
e, la rugosité du so
le qui 
ontr�lele glissement basal est di�
ilement mesurable. Là où la loi de déformation repose don
 sur lesmesures de topographie, les lois de frottement devront se baser sur des paramètres statistiquesreprésentant au mieux la rugosité du so
le. En�n, la déformation des sédiments reste un pro
es-sus peu abordé par les gla
iologues et qui demanderait la mise en pla
e de lois de déformationspé
i�ques aux sédiments sous-gla
iaires qui permettraient des avan
ées dans 
e domaine.2.2 Le développement des lois de frottementL'importan
e quantitative du glissement basal sur la dynamique gla
iaire a poussé les gla
io-logues à dé�nir des lois de frottements qui permettent de reproduire le glissement basal. Ces loisrelient la vitesse de glissement basal ub à la 
ontrainte tangentielle moyenne à la base du gla
ier
τb. On présentera dans 
ette se
tion un historique de l'évolution de 
es lois de frottement pourarriver à la loi que l'on utilisera dans la suite de 
e travail.2.2.1 Théorie de WeertmanWeertman (1957b) fût le premier à développer une théorie qui pourrait expliquer le glissementbasal. L'observation du lit ro
heux des gla
iers, surfa
e irrégulière et rugueuse, ne laisse pas pré-sager d'un glissement signi�
atif. Pour expliquer les vitesses de glissement observées, Weertman(1957b) propose une théorie basée sur deux mé
anismes qui pourraient expliquer 
e glissement,un phénomène de fusion regel d'une part et d'adou
issement de la gla
e d'autre part. En vuede simpli�er le problème, Weertman (1957b) pose les hypothèses suivantes pour développer sathéorie :
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaire(i) Le lit ro
heux sur lequel repose le gla
ier est 
onstitué d'un plan in
liné sur lequel sont dispo-sés à intervalles réguliers des obsta
les de forme 
ubique 
omme présenté sur la Figure 2.5.
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Fig. 2.5: So
le ro
heux dé�nit par Weertman pour développer sa théorie du glissement. Figure adaptéede Weertman (1957b).(ii) La gla
e en 
onta
t ave
 le so
le est supposée propre et le substrat ro
heux indéformable.(iii) La gla
e et la ro
he sont séparées en tous points par un �lm d'eau d'une épaisseur del'ordre de 1 µm qui permet au gla
ier de glisser parfaitement sur son so
le là où il n'estpas bloqué par un obsta
le.(iv) La gla
e et le so
le ro
heux ne sont en au
un point séparés par autre 
hose que le �lmd'eau.A partir de 
es hypothèses, Weertman (1957b) développe une théorie mettant en jeu deuxmodes de glissement di�érents :(i) Un pro
essus de fusion-regel qui met en jeu la variation de la température de fusion del'eau en fon
tion de la pression. Ce pro
essus est observable dans le 
as d'un gla
ier pourlequel la gla
e est au point de fusion à sa base. Dans 
ette 
on�guration, la présen
e deprotubéran
es sur le lit ro
heux va entraîner la mise en pla
e de di�éren
es de pression depart et d'autre de l'obsta
le. A l'amont, la pression est plus importante, abaissant ainsila température du point de fusion de la gla
e qui peut alors fondre. L'eau ainsi mobiliséese dépla
e vers l'aval où la pression est moins importante. Ainsi, à l'aval du bombementet sous l'e�et de la pression moins importante, l'eau regèle en dégageant de la 
haleur qui



2.2. Le développement des lois de frottement 19se transmet vers l'amont à travers la bosse (Figure 2.6(a)). Sur le diagramme de phasede l'eau (Figure 2.6(b)) le 
hangement d'état est représenté par une �è
he à double sensreprésentant un 
hangement d'état isotherme.
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Fig. 2.6: Illustration du mé
anisme de fusion-regel (a) et du diagramme de phase de l'eau (b). Dans les
héma (a), la zone bleue 
orrespond à la de fusion de la gla
e et la zone rouge àla zone de regel. Les�è
hes indiquent le transfert de 
haleur (�è
he noire pleine) et le mouvement de l'eau (pointillés blan
s).La taille de l'obsta
le va don
 jouer un r�le important dans 
ette théorie. En e�et, le �uxde 
haleur ne pourra pas s'établir à travers un obsta
le de trop grande taille et le glissementsera don
 réduit à une valeur négligeable pour des obsta
les de grandes dimensions. Commenous allons le montrer, 
ette dernière a�rmation se véri�e si l'on développe la théorie duglissement par fusion-regel. Cette théorie est basée sur la di�éren
e de la température dupoint de fusion de la gla
e observée entre l'amont et l'aval d'un des obsta
les 
ubiques. Cettedi�éren
e de température est due à l'établissement de 
ontraintes autour des obsta
les.Étant donné l'espa
ement L′ des 
ubes 
haque 
ube 
ontr�le une surfa
e L′2 du so
le.Ave
 τb la valeur moyenne de la 
ontrainte tangentielle, 
haque 
ube subit alors une for
e
τbL

′2. C'est 
ette for
e qui engendre une 
ontrainte de 
ompression sur la fa
e amontde l'obsta
le et une 
ontrainte de tra
tion symétrique sur la fa
e avale. Étant donné lasurfa
e de l'obsta
le, les 
ontraintes sur 
haque fa
e prennent 
omme valeur τbL
′2/2L2. Ladi�éren
e de température du point de fusion ∆T s'é
rit en fon
tion de la di�éren
e de
ontraintes entre les fa
es aval et amont de l'obsta
le :

∆T = Clτb

L′2

L2
, (2.8)le 
oe�
ient Cl est dé�nit par la relation de Clapeyron 
omme :

Cl =
T∆V

Li
, (2.9)ou T et ∆V sont respe
tivement la température et la variation de volume durant le 
han-gement d'état et Li la 
haleur latente de fusion de la gla
e.
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaireSi l'on 
onsidère uniquement la vitesse de glissement ubfr due à 
e pro
essus, alors unvolume d'eau ubfrL
2 est produit sur la fa
e amont d'un 
ube par unité de temps. Cevolume d'eau est alors regelé sur la fa
e aval du 
ube en libérant une quantité d'énergie

ubfrL
2ρiLi où ρi est la densité de la gla
e. A partir de l'équation (2.8) et de la vitesse detransfert de la 
haleur à travers le so
le KbL où Kb est la 
ondu
tivité thermique du so
le,on peut égaler le terme de produ
tion et le terme de transfert de 
haleur :

ubfrL
2ρiLi = KbL∆T , (2.10)la re
ombinaison des équations (2.8) et (2.10) donne alors l'expression de la vitesse deglissement :

ubfr =
ClKbτb

LiρiL

L′2

L2
. (2.11)Cette dernière expression montre don
 bien que la vitesse de glissement due au pro
essusde fusion regel diminue si la taille de l'obsta
le augmente.(ii) Un phénomène �d'adou
issement� de la gla
e à mesure que l'on s'appro
he du so
le. Cephénomène est lié à l'apparition de 
ontraintes sur les irrégularités du so
le. En prenant en
ompte la géométrie dé�nie par Weertman (1957b) présentée sur la Figure 2.5 l'augmenta-tion de 
ontraintes à l'amont d'un obsta
le s'é
rit : τbL

′2/2L2. A partir de 
ette ex
ès de
ontraintes, et de la loi de 
omportement de la gla
e dé�nie par Glen (1955) (équation (2.1))la déformation de la gla
e à proximité de l'obsta
le est de la forme : A(τbL
′2/2L2)n. Lerayon d'e�et de 
ette déformation doit alors être 
onnu pour qu'une vitesse de glissementsoit 
al
ulée. Weertman (1957b) a utilisé pour 
ela des valeurs de 
ontraintes mesurées surla fermeture d'un trou de forage par Nye (1953). Ces expérien
es montrent que le rayond'e�et de l'obsta
le est égal à sa taille. La vitesse de glissement uba due à l'adou
issementde la gla
e s'é
rit alors :

uba = AL

(

τb

L′2

2L2

)n . (2.12)Cette expression montre que si le rapport L′/L est gardé 
onstant, alors une augmentationde la taille des obsta
les entraînera un glissement plus important du gla
ier.Les vitesses de glissement 
al
ulées par les équations (2.11) et (2.12) ne prennent en 
omptequ'un seul des deux phénomènes supposé par Weertman. Pour 
ombiner 
es deux équations il
onsidère l'évolution des vitesses 
al
ulées en fon
tion de la taille des obsta
les et tout en gardantun rapport L′/L 
onstant (Figure 2.7).Weertman (1957b) 
onsidère alors un so
le sur lequel les obsta
les présentent une gammeimportante de tailles di�érentes. Dans 
ette 
on�guration, si le glissement est 
ontr�lé par desobsta
les situés à gau
he de l'interse
tion des deux 
ourbes de la Figure 2.7 la vitesse de glis-sement sera 
ontr�lée par le pro
essus de fusion-regel 
ar les vitesses qu'il engendre sont plusimportantes que 
elles dues au pro
essus d'adou
issement. Ainsi les obsta
les qui vont limiter leglissement seront 
eux qui ont la plus grande taille et qui se trouvent don
 à l'interse
tion desdeux 
ourbes. Par le même raisonnement, on observe que si les obsta
les 
ontr�lant le glissement



2.2. Le développement des lois de frottement 21

10−2

10−1

1

10

102

103

v
it
es

se
[m

a−
1
]

10−310−210−1 1 10 102 103

L [cm]

➀ ➁

L’/L = 4

Fig. 2.7: Évolution des vitesses de glissement en fon
tion de la taille des obsta
les ➀ pour le phénomènede fusion-regel et ➁ pour le phénomène d'adou
issement. Le ratio L′/L est gardé 
onstant. Figure issuede Weertman (1957b)sont à droite de l'interse
tion des deux 
ourbes, le glissement est dû majoritairement au pro
essusd'adou
issement et don
 les obsta
les limitant le dépla
ement seront les plus petits, 
e qui nousramène au point d'interse
tion lorsque l'on 
her
he la taille des obsta
les qui limitent le glisse-ment. Weertman (1957b) égale don
 les équations de glissements (2.11) et (2.12) pour obtenir ladimension 
ritique Lc de l'obsta
le au point d'interse
tion des deux 
ourbes de la Figure 2.7 :
Lc = A−1/2

(

ClKbτb

Liρi

)1/2(

τb

2

)

−n/2(

L′

L

)1−n , (2.13)
ette taille 
ritique est alors inje
tée dans l'une des deux équations dé
rivant le glissement (équa-tions (2.11) ou (2.12)) pour obtenir la vitesse de glissement ub à la base du gla
ier :
ub =

(

2AClKb

Liρi

)1/2(

τb

2

)
n+1

2
(

L′

L

)n+1 . (2.14)Dans 
ette équation, L′ et L représentent la taille 
ara
téristique des irrégularités du so
le 
ommedé�nies sur la Figure 2.5, A et n sont respe
tivement le 
oe�
ient et l'exposant de la loi de Glen.De plus, la gla
e est 
ara
térisée par sa densité ρi, sa 
haleur latente de fusion Li et la 
onstante Clissue de la relation de Clapeyron. Le dernier paramètre Kb représente quant à lui la 
ondu
tivitéthermique du so
le ro
heux.L'observation des phénomènes de fusion-regel et d'adou
issement de la gla
e par Kamb et La-Chapelle (1964) 
on�rment la théorie de Weertman. Par 
ontre les valeurs de glissement 
al
uléesà partir de l'équation (2.14) donnent des vitesses qui semblent trop faibles par rapport à 
ellesqui sont observées. De plus la géométrie du lit ro
heux utilisée par Weertman pose problème lorsde la 
onfrontation à la réalité. En�n, le poids important du ratio L′/L dans l'équation �nale
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaire(exposant n + 1) rend 
e terme très signi�
atif dans le 
al
ul du glissement alors que sa réalitéphysique est peu probable.Pour pallier l'approximation géométrique du lit ro
heux, Nye (1969, 1970) et Kamb (1970)utilisent le même raisonnement que Weertman (1957b) mais en utilisant 
ette fois une 
ara
té-ristique du so
le qui pourra être mesurée, la rugosité. Pour mesurer 
ette valeur, ils 
onsidèrentune surfa
e de so
le ro
heux prise telle qu'elle soit assez grande pour être représentative du so
ledans son ensemble et assez petite pour que les vitesses de glissement sur toute la surfa
e soientuniformes. Cette donnée de rugosité ne doit pas être 
onfondue ave
 la topographie du so
le.En e�et, la rugosité est représentée par des paramètres statistiques sur toute la surfa
e du so
le.La topographie quant à elle est 
onstituée de variations de plus grande amplitude qui peuventêtre mesurées et 
artographiées en tous points du so
le ro
heux. Cette méthode permet d'appli-quer les lois de glissement sans 
onnaître la 
on�guration de 
haque obsta
le présent sur le so
lero
heux. Fowler (1981) donne une expression simple de 
ette loi de frottement sous la forme :
ub = Cτ

n+1

2

b , (2.15)ou C est une 
onstante positive et n l'exposant de la loi de Glen.2.2.2 Dis
ussion sur les hypothèses de WeertmanCes théories, auxquelles nous pouvons ajouter 
elles de Lliboutry (1975) et Morland (1976)qui apportent de nouvelles généralisations sou�rent toutefois de 
ertains défauts. En e�et la
omparaison entre 
al
uls et données n'a jamais donné de résultats quantitativement 
on
luantsbien que les phénomènes dé
rits aient bien été observés (Kamb, 1970). Ce biais entre modélisationet observation est probablement dû à la mise en pla
e d'hypothèses trop fortes lors de l'élaborationde la théorie. Paterson (1994) a synthétisé plusieurs arguments dans 
e sens que l'on va reprendrei
i.(i) Il semble assez improbable que la gla
e à la base des gla
iers ne 
ontienne au
une impureté.Les observations qui ont été faites à la base de gla
iers tempérés révèlent en e�et la présen
ed'une 
ou
he de gla
e d'épaisseur signi�
ative 
hargée de sédiments. Cette gla
e �sale�aurait des 
ara
téristiques di�érentes de la gla
e propre qui pourraient expliquer une partiedes biais observés.(ii) Le �lm d'eau à la base du gla
ier qui doit être présent en tous points du so
le parait di�
ileà admettre. En e�et Robin (1976) émet des doutes quant au fait que la base d'un gla
iersoit tempérée en tous points et don
 que le �lm d'eau soit partout présent. Le 
al
ul del'épaisseur de 
e �lm d'eau e�e
tué par Nye (1973a) et qui donne en 
ertains points desépaisseurs négatives semble 
on�rmer 
ette hypothèse.(iii) L'hypothèse sur la 
ontinuité du �lm d'eau est aussi mise à mal par le fait qu'il est fortprobable que des 
avités se forment à l'aval des obsta
les du so
le ro
heux.(iv) Des expérien
es menées par Kamb et LaChapelle (1964) montrent que les vitesses duesau pro
essus de fonte-regel obtenues expérimentalement ne sont pas en a

ord ave
 lesvitesses 
al
ulées. Les expérien
es faites par Kamb et LaChapelle (1964) sur un 
ube 
hargéemprisonné dans la gla
e sont 
on�rmées par les expérien
es standards faites par Drake et



2.2. Le développement des lois de frottement 23Shreve (1973) dans lesquelles on mesure la vitesse d'avan
ement d'un 
âble 
hargé à traversun blo
 de gla
e (Figures 2.8). Ces deux expérien
es montrent des vitesses bien moindresque 
elles que l'on obtient en appliquant la loi donnée par Weertman (1957b).

Fig. 2.8: Expérien
es permettant de 
al
uler la vitesse due au pro
essus de fusion-regel. (a) dépla
ementd'un 
ube lesté emprisonné dans la gla
e et (b) dépla
ement d'un 
âble 
hargé. La gla
e utilisée esttempérée (0°C) et les parties ha
hurées 
orrespondent aux zone regelées.
2.2.3 Importan
e de la pression e�e
tiveAu vu des la
unes présentes dans les hypothèses de Weertman (1957b), la 
ommunauté desgla
iologues a 
her
hé à développer de nouveaux s
hémas qui permettraient de se passer de
es hypothèses. L'hypothèse la plus 
ontraignante à première vue est 
elle de la 
ontinuité du�lm d'eau et de l'absen
e d'autres séparations possibles entre so
le et gla
ier. Lliboutry (1968)présente une nouvelle formulation de la loi de frottement dans laquelle la séparation entre leso
le ro
heux et la gla
e est maintenant possible. Weertman (1966) se pen
he lui aussi sur 
eproblème de 
avitation. Il généralise sa théorie à un �lm d'eau d'une épaisseur plus importante.En utilisant les développements faits par Nye (1969, 1970) et Kamb (1970), il montre qu'un �lmd'eau d'une épaisseur appré
iable peut noyer les plus petites irrégularités présentes sur le so
lero
heux et don
 réduire sa rugosité. Ces nouvelles théories né
essitent de 
al
uler la position dela base du gla
ier qui n'est plus la même que 
elle du so
le ro
heux. L'eau qui avait jusqu'alorsuniquement un r�le dans le pro
essus de fonte-regel prend une importan
e plus grande dans 
esétudes. En e�et, la pression d'eau va i
i déterminer si le gla
ier est en 
onta
t ou non ave
 sonso
le. Une pression dite e�e
tive est déterminée pour lo
aliser les zones où les 
avités se forment.La pression e�e
tive N 
orrespond à la di�éren
e entre la 
ontrainte normale exer
ée par le
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iairegla
ier sur son so
le et la pression d'eau :
N = −σnn − pw . (2.16)Dans 
ette expression, σnn est la 
omposante normale du tenseur des 
ontraintes, et pw 
orres-pond à la pression de l'eau à la base du gla
ier. Le signe négatif de σnn s'explique par le faitque le ve
teur normal au so
le pointe vers le haut. Dans la dé�nition de la pression e�e
tive, leterme pi 
orrespondant à la pression hydrostatique de gla
e (ou pression gla
iostatique) rempla
esouvent le terme −σnn. En e�et 
ette approximation permet de simpli�er de manière importanteles 
al
uls tout en gardant une valeur très pro
he de la réalité dans la plupart des 
as. Unepression e�e
tive faible ou nulle (équivalente à une pression d'eau élevée) entraînera lo
alementla formation de 
avités.L'introdu
tion dans les lois de frottement du phénomène de 
avitation a don
 demandél'introdu
tion de la pression e�e
tive dans 
es lois. La nouvelle expression de la loi de frottementest de la forme :
τb = f (ub,N) . (2.17)En se basant sur 
ette nouvelle formulation, l'e�et de la pression e�e
tive est introduit dansles modèle gla
iologiques. La méthode utilisée fait intervenir une 
ombinaison heuristique prenanten 
ompte la dé�nition de la loi de frottement donnée par Fowler (1981) (équation (2.15)) et lapression e�e
tive. Cette loi s'é
rit sous la forme :
τb = Cum

b Nn , (2.18)ave
 C, m et n des 
onstantes positives. Cette loi est 
ouramment utilisée pour modéliser leglissement des gla
iers tempérés (Binds
hadler, 1983; Fowler, 1987; Paterson, 1994; Le Meur etVin
ent, 2003).Toutefois, 
ette formulation sou�re en
ore d'impré
isions. En e�et, elle est en désa

ord ave
les travaux de Iken (1981) qui a montré à partir d'un modèle simple basé sur une géométrie enmar
hes d'es
alier que le terme τb/N devait être borné. Cette borne est telle que le terme τb/Nsera toujours plus petit que la pente lo
ale as
endante maximale du so
le. Si on se base sur laFigure 2.9 on aura don
 toujours τb/N < tanβ.En prenant en 
ompte la borne supérieure donnée par Iken (1981), Fowler (1986) développeun modèle à partir de la théorie de Nye et Kamb (Kamb, 1970; Nye, 1969). Son modèle dé
rit lemouvement d'une masse de gla
e de vis
osité uniforme glissant sur un so
le périodique de faiblepente et dont la longueur d'onde des obsta
les est faible par rapport à l'épaisseur de gla
e. Ilressort de 
e modèle une nouvelle dé�nition de la loi de frottement :
τb

νN
= f

(

ubην

N [x]

) ave
, ν =
[y]

[x]
, (2.19)dans laquelle [x] est une grandeur 
ara
téristique horizontale, [y] l'amplitude des os
illations et

η = 1/Aτn−1 la vis
osité de la gla
e dé�nie par la loi de Glen.L'in
onvénient de 
ette nouvelle formulation est qu'elle n'a été développée par Fowler (1986)que dans le 
as de so
les ro
heux pseudo-sinusoidaux et que sa validité n'est pas a
quise sur desso
les réels. Une évolution de 
e modèle a été mise en pla
e par S
hoof (2005) sur des topographies
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Fig. 2.9: Topographie du lit ro
heux utilisé par Iken (1981) pour obtenir la borne supérieure de la loi defrottement. La ligne pointillée 
orrespond à la pente moyenne du so
le (tanα).se rappro
hant plus de la réalité. Cette dernière étude a aussi permis de 
on�rmer la borne deIken (1981). Gagliardini et al. (2007), suivant l'appro
he de S
hoof (2005) proposent alors uneparamétrisation de la loi de frottement qui permet son utilisation dans un modèle gla
iologique.Cette paramétrisation, que j'utiliserai par la suite, est dé�nie 
omme suit :
τbi

N
= C

(

χi

1 + αqχ
m
i

)1/n , (2.20)ave

χi =

ubi

CnNnAs
et αq =

(m − 1)m−1

mm
. (2.21)Dans 
es équations, τbi = ti · (σ · n)|b est la 
ontrainte basale dans la dire
tion tangentielle

i (i = 1, 2) et ubi = u(zb) · ti la vitesse basale tangentielle, ave
 n le ve
teur normal au so
le etpointant vers le haut, ti les ve
teurs tangentiels et zb l'altitude du so
le ro
heux. Les paramètres
As et n sont respe
tivement le taux de glissement en l'absen
e de 
avitation et l'exposant de laloi de frottement qui est le même que 
elui de la loi de Glen. C 
orrespond à la borne supérieuredé�nie par Iken (1981) et m est l'exposant qui 
ontr�le la dé
roissan
e de la loi de frottementaprès qu'elle ait atteint son maximum. Ainsi, m = 1, 
orrespond à une dé
roissan
e nulle, plus
m est grand plus la dé
roissan
e est rapide (voir Figure 2.10).J'utiliserai par la suite la loi de frottement dé�nie par l'équation (2.20). Cette loi présentel'avantage de proposer une paramétrisation simple tout en prenant en 
ompte un grand nombrede 
ontraintes physiques. La prise en 
ompte de la pression e�e
tive et don
 de l'eau sous-gla
iaire est un point important de 
ette loi. En e�et, une fois 
ouplée à un modèle d'hydrologiee�
a
e, 
ette loi permettra de modéliser les variations des vitesses de glissement dues au régimehydraulique du gla
ier sans qu'il soit né
essaire de modi�er les 
oe�
ients de la loi de frottement.
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Fig. 2.10: Loi de frottement proposée par Gagliardini et al. (2007) en fon
tion de di�érentes valeursde l'exposant m. La dé�nition des axes permet de ne pas modi�er la forme de la 
ourbe en fon
tiondes valeurs de C et As. La ligne tiretée-pointillée 
orrespond à la loi de frottement sans 
avitation :
ub = Asτ

n
b . La ligne tiretée quant à elle 
orrespond elle à la valeur maximale atteinte par τb/CN .2.3 Les systèmes hydrauliques gla
iaires.La Se
tion 2.2 nous a montré la né
essité de 
onnaître ave
 pré
ision la répartition de lapression e�e
tive à la base des gla
iers. En e�et, 
ette pression est la variable prin
ipale des loisde frottement et 
ontr�le don
 la vitesse basale du gla
ier. La pression d'eau à la base du gla
ierdoit don
 être 
onnue pré
isément en vue de permettre le 
al
ul de 
ette pression e�e
tive. Ainsi,le volume d'eau apporté à la base des gla
iers mais aussi les pro
essus de drainage qui se mettenten pla
e à l'interfa
e entre gla
e et so
le ro
heux devront être 
onnus et modélisés pour que larépartition de la pression d'eau soit 
al
ulée.2.3.1 La produ
tion d'eau des gla
iersL'eau que l'on retrouve à la base des gla
iers provient de di�érentes sour
es qui peuvent être
ara
térisées en fon
tion de leur origine. Une sour
e de surfa
e et une sour
e basale peuvent ainsiêtre mises en éviden
e.A la surfa
e du gla
ier, la fonte de la neige et de la gla
e ainsi que les pré
ipitations sous formeliquide peuvent 
onstituer une sour
e importante d'eau pour le gla
ier. Ces deux phénomènes(fonte et pré
ipitation) ont une forte dépendan
e saisonnière mais aussi journalière. Ainsi, sur laFigure 2.11 les e�ets dus aux pré
ipitations et 
eux qui sont dus à la fonte sur le gla
ier d'Arolla(Suisse) peuvent être dé
ouplés. Avant le 21 Juin, le débit observé dans le torrent issu du gla
iermontre une forte variabilité en fon
tion des épisodes pluvieux. Ensuite, le débit est 
ontr�lé pardes variations journalières dues à une augmentation de la fonte dans la journée sous l'e�et des
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1/6 21/6 11/7 31/7 20/8Fig. 2.11: Débits mesurés 950m à l'aval du gla
ier d'Arolla durant l'été 1990 et pré
ipitations observéesdurant la même période (en bleu). Ces données sont issues de Ri
hards et al. (1996)Ces volumes d'eau produits en surfa
e vont alors rejoindre la base du gla
ier en utilisantdeux modes de drainage di�érents. L'eau va tout d'abord être drainée en surfa
e par un réseaude bédières similaire à un réseau hydrographique terrestre. Ensuite elle s'enfon
e dans le gla
ierpar un système de moulins et de 
revasses qui l'amène jusqu'à la base du gla
ier où elle est alorsprise en 
harge par un système de drainage sous-gla
iaire qui sera abordé dans la Se
tion 2.3.2.Le système de drainage intra-gla
iaire peut être plus ou moins e�
a
e suivant les gla
iers et lasaison entraînant des temps de transfert et des volumes d'eau transférés plus ou moins importantsentre la surfa
e et la base du gla
ier.A la base du gla
ier, l'eau produite 
orrespond à un apport beau
oup plus 
onstant dans letemps. I
i, la produ
tion d'eau est due à deux mé
anismes :(i) le �ux géothermique généré par la terre engendre une quantité d'énergie su�sante pourfondre un 
ertain volume de gla
e. A partir d'estimation du �ux géothermique QG et de la
haleur latente de fusion de la gla
e Li, on peut estimer le �ux d'eau par unité de surfa
e
Qhg généré par 
ette sour
e sous la forme :

Qhg =
QG

ρiLi
, (2.22)En utilisant la valeur moyenne du �ux géothermique terrestre (6 × 10−2 W m−2) et en
onsidérant que la gla
e à la base du gla
ier est à la température de fusion, alors la lamed'eau générée est d'environ 6.4 mm a−1. Cette valeur peut être plus importante. En Islandepar exemple où le �ux géothermique est plus important (2 × 10−1 W m−2) la fonte de lagla
e entraîne la formation d'une lame d'eau d'environ 2 
m a−1 toujours en supposant quela température à la base du gla
ier est 
elle du point de fusion.
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iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaire(ii) le frottement du gla
ier sur son so
le génère de l'énergie qui est dissipée en fondant une por-tion de la gla
e basale. Ce �ux d'eau par unité de surfa
e Qhf est dire
tement proportionnelau produit de la vitesse par la 
ontrainte basale :
Qhf =

τbub

ρiLi

. (2.23)Pour 
ette deuxième sour
e, si l'on 
onsidère un gla
ier alpin typique (200 m d'épaisseur degla
e, pente du so
le de l'ordre de 5% et glissement basal de l'ordre de la dizaine de mètrespar an) le frottement basal génère une lame d'eau de l'ordre de 3 mm a−1. Ce deuxièmepro
essus agit 
omme une bou
le de rétroa
tion positive, plus le gla
ier glisse vite, plus ilva 
réer d'eau à sa base augmentant ainsi la pression d'eau basale et don
 la vitesse deglissement.Ces deux �ux de 
haleurs doivent être bien disso
iés. En e�et, le �ux géothermique est une valeurexterne au modèle qui ne sera pas impa
tée par la dynamique gla
iaire. L'énergie dégagée parle frottement par 
ontre est dire
tement liée à la dynamique gla
iaire et engendrera don
 desbou
les de rétroa
tion 
omplexes.2.3.2 Les systèmes de drainage sous-gla
iaireLa majorité de l'eau produite sur les gla
iers est drainée vers la base par un réseau de moulinset de 
revasses. Une fois la base atteinte, l'eau produite en surfa
e rejoint 
elle qui est produite àl'interfa
e entre la gla
e et le lit ro
heux pour être drainée jusqu'au front du gla
ier. Les systèmesde drainage qui existent à la base des gla
iers sont mal 
onnus du fait de la di�
ulté de leura

ès. La 
onnaissan
e de 
es systèmes vient don
 de trois types d'analyses :(i) l'observation de zones pré
édemment engla
ées(ii) des observation hydrologiques menées sur les gla
iers (temps de par
ours de tra
eurs, me-sures de débit, mesures de pression dans des trous de forage)(iii) l'appro
he théorique par la modélisation qui peut valider les observations et don
 lessystèmes de drainage supposés.Ces observations ont permis de dé
rire di�érents types de systèmes de drainage qui sontsus
eptibles de se mettre en pla
e à la base des gla
iers.2.3.2.1 Les �lms d'eauLes �lms d'eau en tant que mode de drainage de l'eau ont été développés par Weertman (1972)pour expliquer le mouvement de l'eau suite à sa théorie de produ
tion par fonte-regel autour desrugosités du so
le (Weertman, 1957b). Ces �lms d'eau se présentent 
omme des nappes d'eaud'une épaisseur de l'ordre du mi
romètre à l'interfa
e entre la gla
e et le so
le ro
heux. Desobservations indire
tes de dép�ts de 
al
ite (Vivian, 1975; Hallet, 1979; Sharp et al., 1990)permettent de 
on�rmer l'existen
e de 
e type de réseau. L'observation �ne de 
es dép�ts donnede plus amples informations quant à leur 
ara
téristiques. Ces dép�ts présentent des linéationsqui laissent penser que le �lm d'eau entre so
le et gla
ier est très �n. De plus des parti
ules detailles plus importantes (10 à 100 µm) piégées dans la 
al
ite mettent en éviden
e des zones danslesquelles le �lm d'eau a une épaisseur plus importante.



2.3. Les systèmes hydrauliques gla
iaires. 292.3.2.2 Les réseaux de 
avitésL'eau présente à la base des gla
iers peut s'a

umuler à l'aval de 
ertains obsta
les du so
lero
heux (Lliboutry, 1968). En e�et la pression de gla
e moins importante à 
es endroits permetla formation de 
avités entre ro
he et gla
e. Ces 
avités peuvent êtres reliées par de petits ori�
esqui permettent de former un réseau hydraulique 
omme présenté sur la Figure 2.12.

Fig. 2.12: Con�guration d'un réseau hydraulique formé par des 
avités inter
onne
tées (a) et 
oupe àtravers les 
avités (b) et les ori�
es (c). La gla
e est présentée en bleu 
lair, le so
le en gris. Les �ê
hesbleues 
orrespondent à la 
ir
ulation d'eau et les �ê
hes 
reuses noires au �ux de gla
e. Figure adaptéed'après Kamb (1987).Des éviden
es de l'existen
e de 
e type de drainage ont été observées par Walder et Hallet(1979) et Hallet et Anderson (1980) dans di�érentes zones. De plus, 
es systèmes de drainage pourlesquels la vitesse de dépla
ement de l'eau est faible présentent des temps de transfert importantsmais drainent une quantité d'eau importante du fait d'un grand nombre de passages existant. Ces
ara
téristiques ont été mises en éviden
e par des expérien
es d'inje
tion de tra
eurs durant un�surge� du Variegated gla
ier (Alaska) par Kamb et al. (1985). Lors de 
et évènement de 
ruegla
iaire, la vitesse de transfert des 
olorants inje
tés dans le système de drainage (0.02 m s−1)était 
ompatible ave
 des 
anaux de diamètre millimétrique. Or, des 
anaux de 
ette taille nepourraient pas éva
uer la totalité du volume d'eau que l'on mesure au front du gla
ier. Il 
on
lutdon
 à un système de 
avités pour lequel la vitesse de transfert est 
ontr�lée par les faiblesvitesses de dépla
ement dans les 
avités alors que le débit total est maintenu grâ
e aux vitessesélevées qui sont supposées aux ori�
es entre 
avités2.3.2.3 Les 
henaux et 
anauxPlusieurs géométries ont été proposées pour des systèmes de drainage formés par un réseaude 
henaux à l'interfa
e entre le so
le ro
heux et la gla
e.Röthlisberger (1972) propose des tunnels 
ir
ulaires in
isés dans la gla
e 
omme indiqués surla Figure 2.13(a). Toutefois les résultats de son étude peuvent aussi s'appliquer à des 
henaux



30 Chapitre 2. L'hydrologie sous gla
iaire, un a
teur de la dynamique gla
iairesemi-
ir
ulaires dont la base serait le so
le ro
heux alors que la voûte serait in
isée dans lagla
e (Figure 2.13(b)). Son étude met en jeu un équilibre entre l'élargissement des 
anaux dûau frottement de l'eau sur les parois et leur rétré
issement dû à la déformation de la gla
e.Il montre ainsi qu'un tunnel d'une taille importante présenterait une pression hydraulique plusimportante qu'un tunnel de taille plus réduite. Ainsi les 
anaux présentant un diamètre importantdraineraient l'eau de 
anaux de plus petite taille formant ainsi des réseaux arbores
ents.Hooke et al. (1990) proposent une nouvelle géométrie en se basant sur le fait que la théo-rie des 
anaux de Röthlisberger donne souvent des pressions d'eau plus faibles que 
elles quisont observées. En se basant sur l'étude de Röthlisberger (1972), Hooke et al. donnent une nou-velle forme aux 
anaux qui permet de reproduire plus �dèlement les pressions observées. Pourreproduire 
es pressions, ils dé�nissent une géométrie beau
oup plus �plate� pour les 
henaux
onstitués d'un ar
 de 
er
le inter
eptant le so
le ro
heux (Figure 2.13(c)).
(a) (b) (c) (d) (e)

glace

socleFig. 2.13: Forme des 
anaux pour les di�érentes théories, la gla
e est en bleu, le so
le marron et le 
analen blan
 : (a) et (b) 
anaux selon Röthlisberger (1972), (c) 
anaux selon Hooke et al. (1990), (d) 
anauxselon Nye (1973b) et (e) selon Walder et Fowler (1994)Nye (1973b) propose quant à lui d'in
iser des 
anaux dans le so
le ro
heux lui même (Fi-gure 2.13(d)). Cette hypothèse est avan
ée pour expliquer la permanen
e des systèmes de drai-nage. En e�et des 
anaux in
isés dans la gla
e pourraient être fermés si le mouvement de la gla
eles amenait au 
onta
t d'un obsta
le. Un 
anal in
isé dans le so
le, au 
ontraire, ne pourra êtrefermé si la pression d'eau reste su�sante. De plus 
e type de 
henaux in
isés dans le so
le estobservé sur des zones dégla
ées 
e qui vient 
on�rmer la théorie.Walder et Fowler (1994) se pla
ent dans le 
as d'un so
le 
onstitué de sédiments non soli-di�és. Dans 
e 
as, les 
henaux qui se développent se mettent en pla
e à l'interfa
e entre gla
eet sédiments et sont in
isés dans les deux milieux (Figure 2.13(e)).2.3.2.4 L'é
oulement dans une 
ou
he de sédimentsQuand une 
ou
he de sédiments meubles est mise en éviden
e à la base d'un gla
ier, lasolution la plus évidente pour drainer l'eau est la mise en pla
e d'une 
ou
he aquifère poreuse(Fountain, 1994; Hubbard et al., 1995). Toutefois les sédiments gla
iaires présentent des valeursde 
ondu
tivité hydraulique assez faibles de 5×10−12 à 1×10−4 m s−1 (Freeze et Cherry, 1979),ex
eptionnellement jusqu'à 2× 10−2 m s−1 (Piotrowski, 2006). Ces faibles valeurs ne permettent



2.3. Les systèmes hydrauliques gla
iaires. 31pas de drainer un volume d'eau très important. Moeller et al. (2007) ont montré par exemplequ'une 
ou
he de sédiment seule ne pouvait drainer la totalité de l'eau produite par les gla
iersdu Nordfjord (Norvège) durant le Wei
hselien.2.3.3 Le drainage sous-gla
iaire, une 
ombinaison de plusieurs systèmesLes di�érents systèmes hydrologiques que l'on a dé�ni 
i-dessus peuvent être 
lassi�és en deuxgrandes familles. D'une part les systèmes dits e�
a
es et d'autre part, les systèmes ine�
a
es.On trouve aussi dans la littérature les termes �arbores
ents� et �non arbores
ents� (e.g. Hubbardet Nienow, 1997) ou en
ore �
henalisés� et �distribués� (e.g. Raymond et al., 1995). Toutes
es dénominations se rapportent à une seule 
ara
téristique qui est la pression d'eau dans lesdi�érents systèmes.2.3.3.1 Les systèmes de drainage e�
a
es (SDE)Les systèmes de drainage dit e�
a
es permettent d'éva
uer des quantités importantes d'eautout en gardant une pression faible à la base du gla
ier. Cette famille regroupe les di�érentstypes de 
henaux. En e�et, dans 
es systèmes, la pression d'eau diminue quand la taille du 
analaugmente et don
 quand le volume d'eau éva
ué est plus important. Cette relation entre tailledu 
anal et pression d'eau explique aussi le terme �
henalisé�. Plus un 
onduit est important,moins sa pression est grande. Il peut don
 drainer l'eau des 
henaux plus petits qui présententune pression d'eau plus élevée. Le sigle SDE sera utilisé dans la suite de 
e travail pour dé
rire
es systèmes.2.3.3.2 Les systèmes de drainage ine�
a
es (SDI)On regroupe sous 
ette appellation, les système hydrauliques de faible 
apa
ité de drainageet qui entraînent don
 des pressions d'eau beau
oup plus importantes. Cette famille regroupeles �lms d'eau, les réseaux de 
avités et l'é
oulement dans une 
ou
he de sédiments. Dans 
esdi�érents systèmes, une augmentation du volume d'eau à éva
uer entraînera dire
tement uneaugmentation de la pression d'eau à la base du gla
ier. Le sigle SDI sera utilisé dans la suite de
e travail pour dé
rire 
es systèmes.2.3.3.3 La 
ombinaison des systèmes de drainageWalder et Fowler (1994) ont mené une étude très 
omplète sur la stabilité relative des di�é-rents systèmes de drainage en fon
tion du volume d'eau à éva
uer. Ils montrent que les réseaux dedrainage e�
a
es prennent le relais des réseaux ine�
a
es une fois que le volume d'eau à éva
uerdevient trop important pour 
es derniers. La Figure 2.14 présente la synthèse de leur étude dansle 
as des 
alottes de gla
e (pente faible : sinα ∼ 0.001) et des gla
iers de type alpins (penteforte : sinα ∼ 0.1). Sur 
es graphes, les 
ourbes pleines représentent l'évolution d'un système dedrainage en fon
tion du débit Qc à éva
uer. Les 
ourbes en tireté 
orrespondent à des systèmesqui peuvent exister mais qui seront rapidement abandonnés du fait de leur faible e�
a
ité.Les di�éren
es de pression entre 
es di�érents systèmes vont don
 entraîner la mise en pla
ede �ux d'eau d'un système à l'autre. Shoemaker et Leung (1987) montrent les intera
tions entre



32 Chapitre 2. L'hydrologie sous gla
iaire, un a
teur de la dynamique gla
iaire
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instableFig. 2.14: Évolution de la pression e�e
tive en fon
tion du volume d'eau à éva
uer. Les 
anaux R et Wsont respe
tivement 
eux dé
rits par Röthlisberger (1972) et Walder et Fowler (1994). L'interfa
e donton parle i
i est l'interfa
e gla
e so
le ro
heux. pi 
orrespond à la pression hydrostatique de la gla
e et p⋆à la pression 
orrespondant à un 
hangement de régime hydraulique. Figure adaptée d'après Walder etFowler (1994)une 
ou
he de sédiments et un 
henal en fon
tion de la strati�
ation du so
le. Boulton et al.(2007b) mesurent les 
harges hydrauliques pro
hes du front du Breidamerkurjökull (Islande) et àproximité d'un 
anal. Ces mesures montrent bien que le 
anal a tendan
e à drainer l'eau présentedans le sédiment et don
 à abaisser la 
harge hydraulique.2.4 Synthèse sur la dynamique gla
iaireLes modèles d'é
oulements gla
iologiques devront don
 prendre en 
ompte les trois 
om-posantes du dépla
ement pour rendre 
ompte des vitesses observées à la surfa
e des gla
iers.L'avan
ée des re
her
hes pour 
ha
une des 
omposantes du dépla
ement est loin d'être la même.Il semble en e�et que le problème de la déformation de la gla
e soit résolu depuis l'apparition dela loi de Glen (équation (2.1)). A l'inverse, la déformation des sédiments sous-gla
iaires est en
oreun domaine mé
onnu qui n'a fait l'objet que de peu d'études depuis sa mise en éviden
e par Alleyet al. (1986). Les re
her
hes e�e
tuées pour résoudre 
e �nouveau� problème se 
onfrontent à



2.4. Synthèse sur la dynamique gla
iaire 33de nouvelles barrières tant au niveau expérimental qu'au niveau de la formalisation du dépla
e-ment. Le problème du glissement basal a beau
oup évolué depuis les premières loi de glissementdéveloppées par Weertman (1957b). Les re
her
hes se sont peu à peu axées sur des loi de frot-tement qui permettaient de rendre 
ompte des nombreux phénomènes physiques à l'÷uvre à labase des gla
iers. Ainsi l'apparition de la pression e�e
tive dans les lois de frottement a permisd'introduire des pro
essus physiques là où les premières loi de frottement utilisaient de simplesparamétrisations. Cette nouvelle appro
he du glissement basal demande de mettre en pla
e desmodèles d'hydrologie sous-gla
iaire dédiés au 
al
ul de la pression e�e
tive qui donneront alorsune variable d'entrée pour le 
al
ul des vitesses basales. On présentera dans le 
hapitre suivantles obje
tifs de la modélisation gla
iologique ainsi que les méthodes qui sont utilisées avant deparler plus en détail du modèle d'hydrologie développé dans le Chapitre 4.





Chapitre 3Modélisation de la dynamique gla
iaireLes di�érentes 
omposantes de la dynamique gla
iaire ont été présentées dans la Se
tion 2.1.Nous allons nous atta
her i
i à montrer l'intérêt qu'il y a à modéliser 
ette dynamique. Dans undeuxième temps nous expliquerons les méthodes numériques utilisées pour résoudre les équationsde l'é
oulement de la gla
e.3.1 Les obje
tifs de la modélisationL'extension spatiale des gla
iers est fortement liée à l'environnement dans lequel ils se déve-loppent. Ainsi on observe des formes gla
iaires di�érentes allant des 
alottes polaires jusqu'auxgla
iers de vallée en fon
tion de la latitude à laquelle se forment 
es gla
iers. Le 
limat a, demême, un impa
t important sur la géométrie gla
iaire. Ainsi, les gla
iers témoignent de l'environ-nement dans lequel ils se forment et l'évolution de leurs géométries sont des indi
es des variations
limatiques. Toutefois, les relations entre le 
limat et la géométrie gla
iaire sont beau
oup plus
omplexes que 
elles qui existent entre le bilan de masse et les variables 
limatiques. Ainsi, desmodèles 
omplexes devront être mis en pla
e si l'on souhaite prévoir l'évolution de la géométriedes gla
iers en fon
tion des 
hangements 
limatiques.3.1.1 La re
onstru
tion 
limatiqueLes observations de bilan de masse permettent d'enregistrer de manière dire
te les variationsdu 
limat. Toutefois, 
es observations demandent la mise en pla
e de 
ampagnes de terrain assezlourdes et qui doivent être répétées au moins deux fois par an. Les bilans de masse ne sont don

onnus que pour un petit nombre de gla
iers et durant des périodes généralement assez 
ourtes(la plus longue série a 
ommen
é en 1946 sur le Storgla
iaeren (Suède)). On peut par 
ontrerassembler des données 
on
ernant la position du front des gla
iers depuis la première moitié duXIXe siè
le environ grâ
e à des témoignages, des informations 
adastrales ou en
ore des gravurespré
ises. De plus, l'observation de la position du front est beau
oup plus fa
ile à mettre en pla
eet don
 appli
able à un grand nombre de gla
iers (plus de 700 gla
iers référen
és par le WorldGla
ier Monitoring Servi
e, Haeberli et al., 2008).Il est par 
ontre beau
oup plus 
omplexe, à partir de 
es mesures sur la position du front



36 Chapitre 3. Modélisation de la dynamique gla
iairede remonter à un signal 
limatique. La Figure 3.1 montre, pour le gla
ier d'Argentière (Fran
e),la variation de la position du front ainsi que le bilan de masse 
umulé qui a déjà été présentésur la Figure 1.4. La durée relativement faible de la série de bilan de masse par rapport auxobservations de front est évidente même si, dans le 
as du gla
ier d'Argentière, l'apport de laphotogrammétrie permet d'allonger la période d'observation des bilans. Dans la période ré
ente,où les deux séries de données sont disponibles, on observe une 
ertaine 
orrélation entre bilande masse et position du front. Cette 
orrélation laisse penser que l'on pourrait re
onstruire unesérie des bilans de masse passés à partir des observations e�e
tuées sur la position du front desgla
iers. Ainsi, la re
onstru
tion de 
es bilans de masse donnerait dire
tement a

ès à la variable
limatique. Toutefois, l'observation des deux séries de données nous montre des di�éren
es tantdans la phase que dans l'amplitude des signaux. En parti
ulier, on observe que l'évolution dela position du front présente un retard par rapport à 
elle des bilans de masse. Ce retard estdû au temps de réponse né
essaire au gla
ier pour adapter sa géométrie au 
limat du moment.
e temps de retard mais aussi la di�éren
e d'amplitude entre les signaux, ne permettent pas demettre en pla
e des relations simples entre bilan de masse et évolution de la géométrie gla
iaire.
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AnnéeFig. 3.1: Comparaison entre le bilan de masse 
umulé (trait plein pour le bilan mesuré sur le terrainet 
er
les pour les bilans obtenus par photogrammétrie) et la position du front du gla
ier d'Argentière(tireté). La position du front du gla
ier est prise à partir d'un point de référen
e arbitraire. L'augmentationde 
ette distan
e 
orrespond à une avan
ée du gla
ier alors que sa diminution 
orrespond à un retrait.Données du servi
e d'observation GLACIOCLIM (Vin
ent et al., 2009).La 
omplexité de 
ette relation géométrie-
limat s'observe bien sur les variations temporellesà petite é
helle. La Figure 3.2 présente l'évolution de la position du front de di�érents gla
iersalpins. Le regroupement de 
es gla
iers dans une petite zone géographique laisse penser qu'ilssubissent tous le même forçage 
limatique et don
 une relation simple entre géométrie et 
li-mat entraînerait une réponse similaire de la part de tous les gla
iers. Comme on le voit sur laFigure 3.2(a), le 
omportement de 
es gla
iers est en e�et similaire sur des é
helles de tempsimportantes. Par 
ontre, si on observe les variations de position de leur front à plus petite é
hellede temps (Figure 3.2(b)) on remarque un déphasage entre les di�érents gla
iers. Ainsi le re
ul dufront du gla
ier des Bossons a été amor
é dans les années 80 alors que le front du gla
ier d'Ar-gentière a 
ontinué à avan
er jusqu'au début des années 90. Ces di�éren
es dans la variation de



3.1. Les obje
tifs de la modélisation 37la position des fronts sont uniquement dues à des paramètres inhérents à la dynamique gla
iairequi engendrent un temps de réponse et une amplitude propre à 
haque gla
ier en réponse à uneperturbation 
limatique donnée.
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Fig. 3.2: Évolution de la position des fronts de di�érents gla
iers alpins durant les 4 derniers siè
les.Données du servi
e d'observation GLACIOCLIM (Vin
ent et al., 2004)Ainsi, la réponse de la géométrie des gla
iers aux variations du 
limat ne peut être prise en
ompte que par des modèles numériques qui permettent de reproduire la dynamique gla
iaire.La modélisation dire
te de la dynamique gla
iaire à partir d'un forçage 
limatique donné permetde véri�er les modèles numériques en les 
omparant aux gla
iers réels. Une fois que la modélisa-tion dire
te reproduit 
orre
tement la réalité, une modélisation inverse peut être envisagée pourre
onstruire le bilan de masse des gla
iers, puis les 
onditions 
limatiques passées à partir desvariations géométriques 
onnues.3.1.2 L'évolution future des gla
iersLa modélisation dire
te de la dynamique gla
iaire a aussi des intérêts pour la 
ommunautégla
iologique. Cet exer
i
e permet en e�et de prédire la réa
tion des gla
iers aux 
hangements
limatiques mais aussi de prendre en 
ompte des phénomènes à plus petite é
helle de temps
omme 
eux qui sont impliqués dans les problématiques de risque gla
iaire. Dans le 
ontexte duré
hau�ement 
limatique, deux voies prin
ipales sont explorées. La 
ommunauté gla
iologiques'intéresse au devenir des gla
iers de vallée d'une part et à l'évolution des 
alottes polaires d'autrepart.La modi�
ation des 
onditions 
limatiques entraîne une réa
tion des gla
iers qui vont 
her
herà revenir au nouvel état stationnaire 
orrespondant aux 
onditions 
limatiques du moment. Ladynamique joue un r�le très important dans 
es pro
essus dont le résultat se traduit par unemodi�
ation de la géométrie du gla
ier en fon
tion de l'altitude de la ligne d'équilibre et don
 dela taille relative des zones d'a

umulation et d'ablation. Ainsi, la dynamique gla
iaire redistribuela masse de gla
e qui 
ompose le gla
ier en vue de retrouver un état stationnaire (bilan de masseglobal nul) qui soit 
ompatible ave
 les nouvelles 
onditions 
limatiques. On peut noter que 
etétat d'équilibre n'est jamais e�e
tivement atteint 
ar le temps de réponse des gla
iers entraîne
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iaireun 
ertain retard de 
es derniers par rapport au signal 
limatique qui varie 
ontinuellement.Dans le 
ontexte a
tuel de ré
hau�ement 
limatique, les modèles d'é
oulement gla
iologiquessont utilisés a�n de prévoir quel sera le devenir des gla
iers de montagne. Des exer
i
es demodélisation permettent de dé�nir la nouvelle géométrie des gla
iers et don
 de se faire une idéesur l'impa
t que pourrait avoir leur retrait sur 
ertains aspe
ts é
onomiques et so
iaux. Ainsi,la modélisation du gla
ier de St Sorlin (Fran
e) présentée sur la Figure 3.3 laisse présager de sadisparition à l'horizon 2100. É
onomiquement, la disparition de 
e gla
ier n'aurait qu'un impa
tlimité lié à la disparition de 
ertaines a
tivités de tourisme de montagne mais 
e serait une perteinestimable pour les skieurs aoutien de Grenoble.
Année 2000 Année 2040 Année 2080

0 40 80 120 160

Epaisseur de glace

Pic de l’Etendard

Fig. 3.3: Résultats issus de la modélisation de l'évolution de la géométrie du gla
ier de St Sorlin. Figureadaptée de Le Meur et al. (2007)La ré
ession d'autres gla
iers peut par 
ontre avoir un impa
t é
onomique plus important.Par exemple, le retrait du gla
ier de la Mer de Gla
e oblige la 
ompagnie E.D.F. à relo
aliserses 
aptages d'eau sous-gla
iaire né
essaires au fon
tionnement de la 
entrale hydroéle
triquedes Bois (vallée de Chamonix, Fran
e). Dans 
ette optique, la modélisation permet de dé�nir lagéométrie future du gla
ier et don
 d'évaluer la lo
alisation la plus favorable et la durée de viedu nouveau 
aptage.Pour les 
alottes polaires (Antar
tique et Groenland), l'enjeu de la modélisation est un peudi�érent. Ces 
alottes 
onstituent en e�et un sto
k d'eau qui pourrait être transféré dans leso
éans en 
as de fonte ou de modi�
ation de leur dynamique. La totalité de l'eau 
ontenue dans
es deux 
alottes représente une hausse de 70 m du niveau des mers moyen (dont 7 m environpour le Groenland, Alley et al., 2005). Ainsi, la modélisation de la dynamique des 
alottespolaires s'intéresse au volume de gla
e qui pourra être transféré de la 
alotte vers l'o
éan enfon
tion de divers s
énarios 
limatiques. L'estimation de 
es volumes permet alors de prévoir lahausse future du niveau des mers due à la modi�
ation de géométrie des 
alottes polaires.L'étendue spatiale des 
alottes polaires en fait des objets géophysiques 
omplexes. Leur modé-lisation né
essite en e�et de prendre en 
ompte di�érents mé
anismes qui agissent à des é
hellesde temps et d'espa
e spé
i�ques. Ainsi, les vitesses de surfa
e qui sont observées au 
entre des
alottes sont prin
ipalement dues à la déformation de la gla
e. Sur le bord des 
alottes, par
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ontre, il se forme des �euves de gla
e ou gla
iers émissaires dont la dynamique est fortementliée aux pro
essus basaux. Les di�érents modes de dépla
ement des gla
iers (déformation, glis-sement basal et déformation possible de l'éventuelle 
ou
he de sédiments) ont été présentés dansla se
tion 2.1. Nous présenterons dans la suite de 
e 
hapitre les méthodes qui sont utilisées pourmodéliser les di�érentes 
omposantes de la dynamique gla
iaire.La Figure 3.4 présente les di�érentes manières dont on peut envisager la modélisation de ladynamique gla
iaire. La méthode dire
te (�ê
hes évidées en haut) permet de re
onstruire desgéométries gla
iaires passées ou futures à partir d'observations ou de s
énarios 
limatiques. Cesre
onstru
tions mettent aussi en jeu des modèles de bilan d'énergie qui permettent de 
al
ulerle bilan de masse à partir des variables 
limatiques. La méthode inverse (�è
hes pleines en bas),plus 
omplexe à mettre en ÷uvre, permet, à partir d'une géométrie gla
iaire donnée, de re
al
ulerles bilans de masse et ensuite de re
onstruire des s
énarios 
limatiques passés.
Fig. 3.4: S
héma présentant les di�érentes étapes né
essaires à la modélisation de la géométrie gla
iaire.Les 
arrés représentent les entrées/sorties et les ellipses les modèles. La modélisation dire
te est indiquéepar les �ê
hes évidées et la modélisation inverse par les �ê
hes pleines.
3.2 Des approximations adaptées aux problèmes à traiterLa dynamique de la gla
e est régie par un terme de déformation et un terme de dépla
ementbasal. Les lois de frottement qui permettent de 
al
uler le glissement à la base du gla
ier ayantété abordées dans la Se
tion 2.2, nous nous intéresserons dans 
ette partie à dé
rire les modèlesutilisés pour 
al
uler le terme de dépla
ement dû à la déformation de la gla
e. Dans les modèlesd'é
oulement gla
iologiques, 
ette déformation est prise en 
ompte par l'intermédiaire du systèmede Stokes 
onstitué par une équation d'in
ompressibilité (2.6) et une équation de 
onservationdu moment (2.7). Le glissement basal est, quant à lui, généralement dé�ni par une relation liantla 
ontrainte basale τb à la vitesse de glissement ub et appliqué 
omme une 
ondition limite à labase du gla
ier.On présentera dans 
e Chapitre les di�érentes méthodes permettant la résolution des équa-tions de Stokes et leur domaine d'appli
ation. Ces di�érents modes de traitement seront introduitsen 
ommençant par les modèles à grande é
helle pour �nir par les modèles traitant de problèmesplus lo
aux.
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iaire3.2.1 Approximation de la 
ou
he min
eLa modélisation d'une 
alotte polaire telle que la 
alotte Antar
tique né
essite d'avoir desmodèles 
apables d'e�e
tuer des simulations d'une durée importante tout en gardant des temps de
al
ul raisonnables. En e�et, 
es exer
i
es de modélisation portent sur des domaines étendus (15millions de km2 pour l'Antar
tique) et demandent de mettre en pla
e des simulations longues(quelques 
entaines de milliers d'années) pour observer des variations de géométrie qui ne semanifestent de manière signi�
ative qu'à partir de 
es é
helles de temps.Les modèles de type �
ou
he min
e� sont les premiers à apparaître à la �n des années 70(Maha�y, 1976; Jenssen, 1977; Oerlemans, 1982). Ces trois modèles ont été développés sépa-rément mais utilisent le même type d'approximation qui sera formalisé plus tard sous le nom�approximation de la 
ou
he min
e� (ou Shallow I
e Approximation, d'où le sigle SIA qui serautilisé par la suite) par Hutter (1983) et Morland (1984). Les modèles de type SIA se basentsur une parti
ularité géométrique des 
alottes polaires. En e�et, 
es dernières présentent uneépaisseur très faible par rapport à la longueur d'une ligne de 
ourant. La Figure 3.5 présenteune 
oupe e�e
tuée à travers le 
ontinent Antar
tique qui montre bien 
e rapport d'aspe
t entreépaisseur de gla
e et longueur d'une ligne d'é
oulement.
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Distance [km]Fig. 3.5: Topographie de l'Antar
tique obtenue grâ
e au satellite ERS (a), et 
oupe e�e
tuée à traversla 
alotte (b). Le tra
é de la 
oupe est indiqué sur la �gure (a). On remarquera l'exagération verti
aleintroduite dans la 
oupe (environ 200) et la forme des lignes de 
ourant tra
ées entre D�me C et Dumontd'Urville. Images LEGOS (a) et F. Remy (b)La mise en pla
e de la SIA revient à �adimensionaliser� les équations de Stokes (2.6) et (2.7)présentées dans la Se
tion 2.1.1 avant de les développer en séries de perturbation. On introduitpour 
ela dans les équations le rapport d'aspe
t entre épaisseur et distan
e horizontale 
ara
té-ristique par
ourue par la gla
e. Cette méthode implique aussi que l'on 
onsidère que le rapportentre les vitesses horizontales et verti
ales soit le même que le rapport d'aspe
t géométrique(vitesses verti
ales très faibles par rapport aux vitesses horizontales) 
e qui introduit des limita-tions dans son usage. Ces équations adimensionalisées sont alors exprimées sous la forme d'uneperturbation développée en puissan
es du rapport d'aspe
t. Le développement peut alors êtremené à di�érents ordres (suivant le plus haut degré du rapport d'aspe
t) qui vont peu à peu
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omplexité dans les équations. Lorsque l'on parle de modèle de type SIA, l'ordre0 est généralement sous entendu.L'avantage de 
e traitement SIA à l'ordre 0 est d'aboutir à des équations qui peuvent être
al
ulées analytiquement (si l'on 
onsidère de la gla
e isotherme) pour les vitesses de dépla
ementde la gla
e. Les modèles basés sur 
es méthodes sont alors 
apables de résoudre des problèmesprésentant des extensions géographiques et temporelles importantes en 
onservant des durées desimulation raisonnables.Ces modèles SIA sont par 
ontre rapidement mis en défaut du fait des approximations quisont à la base de leur développement mathématique. On 
itera trois limitations prin
ipales quirestreignent l'utilisation de 
es appro
hes :(i) la première est dire
tement liée au 
hoix du rapport d'aspe
t. En e�et, il n'est pas a

eptabled'un point de vue mathématique d'appliquer le développement en série de perturbationpour des rapports d'aspe
t dont la valeur est du même ordre de grandeur que 1. Ainsi 
etteméthode est tout à fait adaptée aux 
alottes polaires pour lesquelles le rapport d'aspe
test faible (1× 10−3 pour l'Antar
tique, 5× 10−3 pour le Groenland si on prend les valeursles plus favorables) mais ne peut être appliquée sur des appareils gla
iaires plus modestesde type gla
ier de vallée pour lesquels le rapport d'aspe
t est beau
oup plus important(lo
alement de l'ordre de 1 pour le gla
ier d'Argentière).(ii) la deuxième limitation est due au fait que l'on suppose que le 
hamp de vitesse a la mêmeforme que la géométrie 
e qui est généralement bien véri�é sur les 
alottes polaires saufen quelques endroits. En e�et, à l'aplomb des d�mes la gla
e s'enfon
e verti
alement ave
une 
omposante horizontale très faible 
omme on le voit sur la Figure 3.5. Ainsi, à petiteé
helle, les modèles de type SIA donneront des résultats erronés. Cette limitation n'est paspénalisante étant donné que le but de 
es modèles est d'e�e
tuer des simulations à grandeé
helle mais elle ne permet pas d'e�e
tuer d'autres tâ
hes telles que la datation de foragespour lesquelles 
ette 
omposante verti
ale de la vitesse prend toute son importan
e.(iii) la dernière limitation dont on traitera i
i 
on
erne la résolution de 
es modèles. En e�et,pour 
ouvrir des surfa
es importantes et pour 
onserver un rapport d'aspe
t lo
alementfaible, les mailles de 
es modèles ont une résolution qui est de l'ordre de quelques dizainesde kilomètres. Ainsi 
es modèles ne peuvent pas rendre 
ompte de phénomènes à petiteé
helle 
omme la dynamique propre aux gla
iers émissaires qui drainent la majorité de lagla
e de l'Antar
tique (Figure 3.6).Basé sur 
ette approximation, de nombreux modèles destinés à la modélisation des 
alottespolaires ont vu le jour (e.g. Letréguilly et al., 1991; Ritz et al., 1996; Greve, 1997). Ces modèlesont tout d'abord été utilisés sur la 
alotte Groenlandaise pour laquelle les gla
iers émissaires neforment pas de plate-formes de gla
e �ottante (i
e-shelf) 
ontrairement aux gla
iers Antar
tiques(Zones violettes sur la Figure 3.5(a)). En e�et, 
es zones �ottantes ont un r�le majeur sur ladynamique des gla
iers émissaires (e.g. Gagliardini et al., 2010) et demandent un traitementparti
ulier qui sera développé dans la Se
tion 3.2.2.
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Fig. 3.6: Carte des vitesses de bilan de la 
alotte Antar
tique. Ces vitesses sont 
al
ulées à partir dubilan de masse en surfa
e, de la topographie a
tuelle, de l'épaisseur de gla
e et d'une hypothèse destationnarité de la géométrie. On voit bien sur 
ette 
arte que la gla
e est drainée sur les bords de la
alottes par quelques gla
iers émissaires à é
oulement rapide. Figure issue de Rémy et al. (2001).3.2.2 Modélisation des plates-formes �ottantesSur les bords des 
alottes polaires, les gla
iers émissaires �nissent dans la mer. On observealors deux 
as de �gure. Lorsque les gla
iers se jettent dans une baie assez 
on�née, une plate-forme de gla
e �ottante (on utilisera le terme �i
e-shelf� par la suite) se forme 
omme 
'est le
as en Antar
tique pour le Ross i
e-shelf et le Ronne-Fil
hner i
e-shelf par exemple. Si la baieest trop ouverte, l'i
e-shelf ne pourra se maintenir et le gla
ier formera un front s'avançant plusou moins sur la mer et à partir duquel des i
ebergs seront régulièrement vêlés.Ces i
e-shelves présentent un 
omportement mé
anique très di�érent de 
elui de la gla
eposée. Ces di�éren
es sont dues aux 
onditions aux limites qui s'appliquent. Ainsi, à la base de
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e-shelf, le 
onta
t entre l'eau et la gla
e se fait sans qu'il n'y ait de 
ontrainte qui s'oppose auglissement. De plus, à l'extrémité de l'i
e-shelf, la di�éren
e de densité entre la gla
e et l'eau demer entraîne la mise en pla
e d'une for
e de tra
tion au front 
omme présentée sur la Figure 3.7.C'est la 
ombinaison de 
ette for
e et de l'absen
e de 
ontraintes basales qui est à l'origine desvitesses de dépla
ement rapides des i
e-shelfs (quelques kilomètres par an).
Front Front
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par l’eau

de mer

Pression
exercée
par la

glace
Ice Shelf Ice Shelf

MerMer

Traction
effectiveFig. 3.7: S
héma représentant les for
es qui s'appliquent à l'extrémité de l'i
e-shelf. Figure d'après Rom-melaere (1997)Les premiers développements de modèles 
on
ernant les i
e-shelves ont été faits par Weertman(1957a). Pour modéliser 
et é
oulement, il s'appuie sur le fait que le glissement à la base est parfait
e qui entraîne la mise en pla
e d'un 
hamp de vitesses 
onstant sur toute l'épaisseur de la gla
e.En e�et, on est passé i
i d'un régime de déformation de la gla
e par 
isaillement horizontal (pourla gla
e en 
onta
t ave
 le so
le) à un régime d'amin
issement verti
al sous l'e�et de 
ontraintesnormales pour la gla
e des i
e-shelves (Figure 3.8).

(a) (b)

Fig. 3.8: S
héma représentant la di�éren
e entre les régimes de déformation à l'÷uvre dans la gla
e posée(a) et dans la gla
e �ottante (b). L'état initial est tra
é en pointillé et l'état �nal en trait plein, les �è
hesreprésentent le régime de 
ontrainte.L'approximation utilisée par Weertman (1957a) et généralisée par Ma
Ayeal (1989) a été vali-dée du point de vue mathématique par Rommelaere (1997). Restait alors le problème 
onsistantà introduire 
ette nouvelle équation dans les modèles existants qui traitaient déjà de la gla
eposée. Di�érentes méthodes ont alors été mises en pla
e pour permettre de traiter dans le mêmemodèle la gla
e posée et �ottante et ainsi modéliser la totalité de la 
alotte Antar
tique.
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iaireLa 
ombinaison des modèles utilisant l'approximation de la 
ou
he min
e et des modèlesd'i
e-shelf permet alors de modéliser entièrement les 
alottes polaires à une é
helle de temps
ompatible ave
 les périodes de gla
iation s'étalant sur plusieurs dizaines de milliers d'années.Toutefois, l'introdu
tion de deux équations di�érentes pour traiter la gla
e �ottante et posée 
réeune dis
ontinuité dans 
es modèles qui n'existe pas dans la réalité. Ainsi, la zone de transitionentre gla
e posée et gla
e �ottante (généralement appelée zone ou ligne d'é
houage) est assez malreprésentée par 
es modèles du fait du 
hangement d'équations et des di�éren
es importantes dansles 
onditions aux limites qui sont appliquées. D'autres modèles, introduisant des approximationsmoins fortes ont don
 été développés et sont présentés dans la suite.3.2.3 Modèles d'ordres supérieursCes modèles d'ordres supérieurs ne sont pas, 
omme on pourrait le penser, des modèles quiutilisent l'approximation de la 
ou
he min
e à un ordre supérieur à zéro. En e�et le dévelop-pements à l'ordre 1 de la SIA n'a pas beau
oup d'intérêt 
ar il n'apporte que peu de pré
isionsupplémentaire. Mangeney et Califano (1998) ont par 
ontre montré que l'ordre 2 donnait desrésultats intéressants pour la modélisation de la gla
e isotrope. Les modèles d'ordres supérieursdont on parle i
i sont basés sur la SIA à l'ordre 0 à laquelle des termes ad ho
 sont ajoutés pourprendre en 
ompte les 
ontraintes longitudinales.Hindmarsh (2004) a e�e
tué un 
lassement de 
es di�érents modèles en fon
tion de leurs 
a-ra
téristiques prin
ipales. Les di�érentes méthodes qu'il dé
rit se distinguent par la façon qu'ellesont d'approximer les 
ontraintes longitudinales. Sur les sept modèles présentés par Hindmarsh(2004), seuls deux permettent d'améliorer signi�
ativement les résultats par rapport à 
eux issusde l'approximation de la 
ou
he min
e. Certains des s
hémas présentés par Hindmarsh (2004) pré-sentent des instabilités quand le rapport d'aspe
t entre épaisseur de gla
e et longueur de la ligned'é
oulement devient trop grand. Toutefois, d'autres développements plus robustes permettentde modéliser des gla
iers de vallées. Ainsi, Hubbard et al. (1998) présentent une appli
ation dumodèle de Blatter (1995) sur le gla
ier d'Arolla (Suisse). On peut aussi 
iter le modèle de Pattyn(2003) qui permet de traiter des problèmes aux di�érentes é
helles de grandeur que l'on 
onnaîten gla
iologie (du gla
ier de vallée à la 
alotte polaire).Ces modèles d'ordres supérieurs partagent don
 les avantages des modèles SIA et des modèlesfull-Stokes présentés ensuite. Ainsi ils permettent, dans 
ertains 
as, d'améliorer signi�
ativementles résultats issus de l'approximation de la 
ou
he min
e tout en gardant des temps de 
al
ulraisonnables (e.g. S
häfer, 2007). Toutefois, 
es modèles ne sont pas aussi pré
is et rigoureux queles modèles full-Stokes dans le traitement des équations de la mé
anique.3.2.4 Modèles full-StokesLes premiers modèles full-Stokes datent des années 80. Leur développement 
oïn
ide ave
l'amélioration des performan
es informatiques qui permet de résoudre de manière 
omplète lesystème des équations de Stokes. Ces modèles sont don
 basés uniquement sur les équations deStokes qu'ils résolvent de manière 
omplète et sans approximation.Ces modèles peuvent traiter de manière pré
ise tous les problèmes d'é
oulements gla
iaires.La 
ontrepartie à 
ette résolution exa
te est le temps de 
al
ul né
essaire à la résolution. De
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iaire 45plus, pour bien rendre 
ompte des phénomènes à petite é
helle et don
 valoriser la méthode detraitement, le maillage utilisé doit être assez �n. Des données de topographie pré
ises et à �nerésolution sont don
 né
essaires à la mise en pla
e de 
es modèles. Nous présenterons plus endétail dans la se
tion suivante le modèle Elmer/I
e que nous utiliserons dans la suite de 
e travailpour la résolution des problèmes de dynamique auxquels nous sommes 
onfrontés.3.3 Présentation d'un modèle �Full Stokes� adapté à la dyna-mique gla
iaireOn présentera tout d'abord le prin
ipe de la méthode des éléments �nis. Puis, la méthode derésolution des équations de Stokes qui dé
rivent la mé
anique de la gla
e sera présentée avantd'aborder les 
onditions qui seront appliquées aux limites du modèle.3.3.1 Présentation de la méthode des éléments �nisElmer/I
e est basé, pour la résolution des équations, sur une méthode de dis
rétisation auxéléments �nis. Cette méthode revient à 
her
her une solution appro
hée à une équation auxdérivées partielles sur un maillage donné. Ainsi la méthode donne une solution appro
hée duproblème sur une géométrie appro
hée. Les valeurs de la solution appro
hée seront dé�nies auxnoeuds du maillage et en prenant en 
ompte uniquement les n÷uds du même élément. Ainsi
ette méthode autorise l'utilisation de maillages irréguliers qui permettent d'appro
her au mieuxla géométrie du problème et d'introduire des ra�nements sur les prin
ipales zones d'intérêt. Lesdeux points 
lés de la méthode sont don
 la dé�nition de la formulation appro
hée de l'équation(ou formulation variationnelle) et le 
hoix des fon
tions de base qui permettront de 
al
uler lavaleur de 
ette solution appro
hée sur les n÷uds de la grille. On présentera dans la suite lesgénéralités sur 
es deux points. Une des
ription plus pré
ise de la méthode est présentée dansl'Annexe A3.3.1.1 La formulation faible d'un problèmeLes problèmes de physique se réduisent généralement à une équation de 
onservation dumoment et une équation d'état propre au matériau 
onsidéré. On synthétise généralement 
esdeux équations en une unique équation aux dérivées partielles (EDP). C'est sur 
ette EDP quel'on va travailler pour obtenir la formulation faible ou variationelle du problème. On utilisegénéralement pour 
ela la méthode de Galerkin qui permet de dé
rire de façon simpli�ée 
etteEDP par l'introdu
tion d'un 
hamp solution virtuel 
inématiquement admissible. On appliquealors �nalement le prin
ipe du travail virtuel en 
her
hant un 
hamp solution qui minimisel'énergie du système dé�nie 
omme la somme des travaux des for
es extérieures et intérieures.La formulation faible ainsi obtenue est alors dis
rétisée sur les di�érents éléments du maillagequi dé�nissent l'objet à modéliser. Le 
hamp des solutions appro
hées est alors dé
omposé en unnombre de termes égal au nombre d'éléments qui 
omposent le système. Ce sont 
es di�érentstermes qui seront alors réé
rits en fon
tion des fon
tions de base du système pour résoudre leproblème.
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iaire3.3.1.2 Les fon
tions de baseLes fon
tions de base sont dire
tement liées à la dis
rétisation du domaine. Ainsi le domained'étude est divisé en un nombre d'éléments donnés. Les 
oins de 
haque éléments 
orrespondentaux n÷uds du modèle sur lesquels la solution appro
hée de l'EDP sera 
al
ulée. Cha
un desn÷uds possède alors une fon
tion de base qui lui est propre. Ces fon
tions sont généralementdé�nies de sorte qu'elles valent 1 au n÷ud auquel elles sont ratta
hées et zéro sur tous lesautres noeuds. Ainsi la somme de toute les fon
tions de base sur le modèle permet de dé
rire
omplètement le modèle dis
rétisé et l'appli
ation d'une seule fon
tion donne la valeur appro
héede l'EDP au n÷ud auquel elle se rapporte. L'appli
ation de 
es fon
tions de base à l'EDPdis
rétisé permet alors de bâtir un système matri
iel qui pourra être résolu numériquement.3.3.2 Résolution des équations de StokesLa déformation de la gla
e est traitée 
omme l'é
oulement d'un �uide in
ompressible sousl'e�et de la gravité. La résolution de 
e problème d'é
oulement se fait par l'intermédiaire dusystème de Stokes 
omposé d'une équation d'in
ompréssibilité et de l'équation de 
onservationdu moment (équations (2.6) et (2.7)). La fon
tionelle à minimiser est alors é
rite 
omme :
J(ui, p) =

∫

Ω
φ + pε̇ii − ρigui dΩ , (3.1)où φ, le potentiel de dissipation est lié au tenseur des 
ontraintes déviatoires par la relation :

τ =
∂φ

∂ε̇
. (3.2)Une variation δJ de J(ui, p) est alors dé�nie en fon
tion de variations arbitraires δui et δpde ui et p.

δJ =

∫

Ω
σijδε̇ij + pδε̇ii + δpε̇ii − ρigδui dΩ . (3.3)Étant donnée la symétrie du tenseur des 
ontraintes (σij = σji), la dé�nition des vitesses dedéformation (équation (2.4)) et en utilisant la dé�nition des 
ontraintes de Cau
hy (σ = τ −pI)l'équation (3.3) se simpli�e sous la forme :

δJ =

∫

Ω
σijδui,j + δpε̇ii − ρigδui dΩ . (3.4)L'intégration par partie du terme σijδui,j par le théorème de Green donne alors :

δJ =

∫

Ω
[−δui (σij,j + ρig) δpε̇ii] dΩ +

∫

Γ
δuiσijnjdΓ . (3.5)La résolution du système de Stokes revient don
 à 
her
her pour quelle valeur de la variationarbitraire δui de ui et de 
elle de la pression δp la fon
tion δJ s'annule traduisant un état d'énergieminimale pour le système.



3.3. Présentation d'un modèle �Full Stokes� adapté à la dynamique gla
iaire 473.3.3 Résolution de la surfa
e libreLa surfa
e supérieure d'un gla
ier n'est soumise qu'à la pression atmosphérique. Cette pressionpeut être négligée devant les autres for
es qui sont en jeu dans la déformation de la gla
e et on
onsidère don
 généralement 
ette surfa
e 
omme libre.La gestion de 
ette surfa
e libre se fait par l'introdu
tion d'une fon
tion impli
ite de l'espa
e etdu temps F (x, y, z, t). Cette fon
tion est dé�nie par une altitude initiale z0 et l'altitude expli
ite
zt de la surfa
e libre dépendant du temps et de l'espa
e :

F (x, y, z, t) = z0 − zt(x, y, t) . (3.6)La 
onservation de la masse implique alors que la variation de la position de F soit 
ompatibleave
 sa vitesse de dépla
ement uf :
∂F

∂t
+ uf grad F = 0 . (3.7)La di�éren
e entre la vitesse de dépla
ement de la surfa
e libre uf et 
elle de la gla
e u dé�nitalors un �ux entrant ou sortant :
b = (uf − u) . (3.8)En inje
tant l'équation (3.8) dans l'équation (3.7) on a alors :

∂F

∂t
+ b grad F + u grad F = 0 . (3.9)On rempla
e �nalement F par son expression dans l'équation (3.9) :

∂zt

∂t
+ ux

∂zt

∂x
+ uy

∂zt

∂y
− uz = b(x, y, t) , (3.10)ou les ui (i = x, y, z) sont les 
omposantes du ve
teur vitesse sur la surfa
e dans les trois dire
tionsde l'espa
e. La formulation variationelle de 
ette équation est alors mise en pla
e en introduisantla fon
tion test φ tel que :

∫

Ω

[

∂zt

∂t
+ ux

∂zt

∂x
+ uy

∂zt

∂y
− uz

]

φdΩ =

∫

Ω
b(x, y, t)φdΩ , (3.11)où la distribution du bilan de masse b(x, y, t) est donnée en mètres équivalents gla
e pour éviterles problèmes de 
onversion. Ce traitement rajoute une non-linéarité dans le modèle mais ilpermet de traiter de problèmes transitoires. C'est aussi grâ
e à 
ette appro
he que l'on peutintroduire le bilan de masse à la surfa
e du gla
ier.3.3.4 Conditions aux limites des équations de StokesLes 
onditions aux limites sont un paramètre important de tout système physique. En e�et,
'est en général 
es 
onditions qui permettent de garantir l'uni
ité de la solution obtenue. Onprésentera dans 
ette se
tion les di�érentes 
onditions qui peuvent être appliquées sur 
ha
unedes frontières du modèle.



48 Chapitre 3. Modélisation de la dynamique gla
iaire3.3.4.1 Conditions latéralesOn peut di�éren
ier pour les gla
iers deux types prin
ipaux de 
onditions latérales. La pre-mière, la plus simple à traiter, 
on
erne les zones pour lesquelles l'épaisseur de gla
e au bord dumaillage est très faible. On observe 
e 
as lorsque l'on modélise la totalité d'un gla
ier. En e�et,sur les bords et au front du gla
ier on ne peut pas �xer une épaisseur de gla
e nulle sur le dernierélément du maillage. Ainsi on obtient sur les bords du maillage des portions de gla
es verti
ales.Ces limites, tout 
omme la surfa
e supérieure ne sont en 
onta
t qu'ave
 l'air et sont don
 traitées
omme des surfa
es libres. Le deuxième type de 
ondition aux limites est mis en pla
e lorsquel'on modélise seulement une portion d'un objet gla
iaire de grande taille. On pres
rit alors lesvitesses sur 
es limites. Le 
as le plus 
ourant est 
elui pour lequel la limite latérale du domainemodélisé 
orrespond aux limites du bassin versant. Ainsi il n'y a pas de �ux de gla
e qui passeau travers de 
es limites 
e qui se traduit par une vitesse normale à la frontière nulle.3.3.4.2 Condition basaleLa 
ondition limite à la base du gla
ier va nous permettre de lier le modèle d'é
oulement quel'on vient de dé
rire au modèle d'hydrologie qui est présenté dans le 
hapitre suivant. On utilisepour 
ela la loi de frottement (2.20) présentée dans la Se
tion 2.2.3.Cette loi de frottement 
onstitue une 
ondition aux limites de type Robin. On peut voir la
ondition de Robin 
omme une 
ombinaison d'une 
ondition de Diri
hlet, qui applique à un pointdonné la valeur de la variable, et une 
ondition de Neumann qui, là où elle s'applique, impose ladérivée de la variable.I
i, on observe une relation non-linéaire entre la 
ontrainte basale tangentielle τbi (que l'onpourrait é
rire en fon
tion des dérivées des vitesses basales grâ
e à la loi de Glen (2.1)) et lesvitesses basales. Cette relation s'é
rit en fon
tion de trois paramètres (C,As et n) et de la pressione�e
tive. Ainsi, le but de 
e travail réside dans le développement d'un modèle d'hydrologie quipermette le 
al
ul de la pression e�e
tive en vue de mettre en ÷uvre 
ette loi de frottement.On disposera alors d'une paramétrisation physique de la loi de frottement qui permettra de faireévoluer la vitesse basale d'un gla
ier en fon
tion de la pression d'eau à sa base.



Chapitre 4Un modèle d'hydrologie dédiéau glissement basal4.1 La modélisation de l'hydrologie gla
iaireLa présen
e d'eau à la surfa
e des gla
iers est une éviden
e fa
ilement observable et lesvolumes d'eau libérés par les gla
iers sont importants au point de vue é
onomique (irrigation,eau potable, produ
tion d'énergie). L'hydrologie gla
iaire, qui s'intéresse au devenir de 
ette eau,est ainsi rapidement devenue une bran
he importante de la gla
iologie. L'a
heminement de l'eau àtravers le gla
ier entre sa disparition de la surfa
e par l'intermédiaire de moulins et de 
revasses etsa résurgen
e au front est une question importante de l'hydrologie gla
iaire. Les di�érents modesde drainage observés à la surfa
e des gla
iers (supra-gla
iaire), dans la gla
e (intra-gla
iaire) et àla base du gla
ier (sous-gla
iaire) doivent don
 êtres 
ara
térisés pré
isément en vue de retra
erle par
ours de l'eau entre son lieu de produ
tion et le front du gla
ier.4.1.1 L'hydrologie gla
iaire, une modélisation à deux fa
ettesLe problème initial que 
her
he à résoudre la modélisation de l'hydrologie gla
iaire est de
onnaître, en fon
tion des sour
es d'eau et de leur répartition dans le temps, les débits que l'onpeut attendre au front d'un gla
ier. Les observations et les di�érents types de modèles apportantdes réponses à 
e problème seront ensuite présentés 
omme �à vo
ation hydrologique�. L'appa-rition de lois de frottement, liant la vitesse de glissement basal des gla
iers à la pression e�e
tive(et don
 à la pression d'eau) dans les années 1970, soulève une nouvelle problématique pour lamodélisation de l'hydrologie gla
iaire. En e�et, les modèles qui jusque là n'utilisaient la pres-sion d'eau que pour 
onnaître sa vitesse de propagation doivent être adaptés pour faire de 
ettepression leur variable d'intérêt. Ces nouveaux modèles d'hydrologie ainsi que les observations quileurs sont liées seront dits par la suite �à vo
ation gla
iologique�.Ces deux obje
tifs pourraient être remplis par un modèle unique mais 
e dernier devraitalors 
ontenir tous les pro
essus a
tifs alors que si les deux obje
tifs restent dé
ouplés, 
ertainsde 
es pro
essus peuvent êtres négligés en fon
tion du but que l'on re
her
he. En e�et, un modèleà vo
ation hydrologique devra rendre 
ompte pré
isément du débit observé à l'exutoire tant en



50 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalterme de volume que de durée des évènements. Dans 
e but, le modèle devra prendre en 
ompte lesvitesses de dépla
ement de l'eau dans les di�érentes portions du système hydrologique (supra-gla
iaire, intra-gla
iaire et sous-gla
iaire). Dans le 
as d'un modèle à vo
ation gla
iologique,l'a

ent sera plus mis sur le 
al
ul de la pression de l'eau à la base du gla
ier. Les systèmes dedrainage supra et intra-gla
iaires seront don
 moins importants de 
e point de vue. Par 
ontre,dans 
e deuxième 
as, on ne peut plus faire l'approximation d'une pression e�e
tive nulle quiétait admissible dans le premier 
as.4.1.2 État de l'artL'importan
e de l'hydrologie gla
iaire, tant en terme é
onomique (produ
tion d'énergie, ir-rigation, eau potable) qu'en terme de risque naturel (
rue sous-gla
iaire, vidange de la
s ou depo
hes d'eau) ainsi que la dé
ouverte tardive du lien entre pression hydraulique et dynamiquegla
iaire a longtemps favorisé la re
her
he sur les modèles à vo
ation hydrologique par rapport à
eux dont la vo
ation est gla
iologique. Dans la suite de 
ette se
tion on présentera don
 l'état del'art au niveau des observations avant de s'intéresser plus pré
isément aux modèles existants. Onne reviendra pas dans 
ette se
tion sur les études qui ont été menées pour dé
rire les di�érentstypes de drainages et qui ont déjà été présentées dans la Se
tion 2.3.2.4.1.2.1 Les observations hydrologiques en gla
iologieLa base des observations né
essaires aux modèles hydrologiques sont les observations météo-rologiques. Ainsi, la mesure des radiations solaires, de la température et de l'humidité relativepermettent de 
al
uler un taux de fonte à la surfa
e du gla
ier (e.g. Arnold et al., 1996). Lamesure des pré
ipitations liquides permet de 
ompléter 
es observations et d'obtenir la totalitédes volumes d'eau inje
tés à la surfa
e du gla
ier. A l'autre extrémité de la 
haîne, les données de
ontr�le sont souvent fournies par des mesures de débit du torrent émissaire prenant naissan
eau front du gla
ier (e.g. Arnold et al., 1998; Fowler, 1999). Entre 
es données d'entrées et lesvolumes mesurés au front des gla
iers, d'autres méthodes peuvent être utilisées pour valider lesrésultats des modèles hydrologiques.La méthode la plus 
ouramment utilisée est 
elle du suivi de marqueurs. Cette te
hnique
onsiste à inje
ter dans des moulins ou des 
revasses 
onne
tés au système hydraulique sousgla
iaire des solutions dont on pourra mesurer les 
on
entrations à l'aval du point d'inje
tion(e.g. Fountain, 1993; Sharp et al., 1993). En gla
iologie, les solutions les plus 
ourammentutilisées sont des saumures ou des solutions �uores
entes. Ces inje
tions 
ontr�lées de tra
eurspermettent de déduire di�érentes 
ara
téristiques du système de drainage en fon
tion du tempsde transit du marqueur mais aussi de la quantité de tra
eur ré
upéré ou de l'évolution au 
oursdu temps des 
on
entrations ré
upérées.(i) Les vitesses de transit des marqueurs permettent de 
ara
tériser les systèmes de drainage.Ainsi des vitesses de drainage supérieures à 0.2 m s−1 sont 
ommunément asso
iées à desSDE alors que des vitesses plus faibles sont asso
iées aux SDI (e.g. Krimmel et al., 1973;Burkimsher, 1983). La répétition de 
es observations au 
ours d'une saison permet alors demettre en éviden
e une évolution des systèmes de drainage au 
ours du temps. Par exemplepour le gla
ier d'Arolla, Nienow et al.1998)Nienow (Sharp) ont montré que l'on passait au



4.1. La modélisation de l'hydrologie gla
iaire 51
ours de l'été d'un SDI à un SDE. En plus de donner des informations sur le système dedrainage existant, 
es mesures de temps de transfert permettent de valider les résultats demodèles hydrologiques 
omme présentés par Arnold et al. (1998).(ii) La mesure du volume de tra
eurs re
ouvrés se fait en général en mesurant des 
on
entrationsdans le torrent émissaire et en utilisant le débit du 
ours d'eau pour les 
onvertir en volume.Ainsi, si moins de la moitié de la quantité de tra
eur est retrouvé à l'exutoire après un tempsdonné, on peut penser à des pertes ou à un sto
kage important d'eau dans le système dedrainage (Willis et al., 1990), 
e qui semble arriver plus fréquemment dans un système
omplexe mais peut aussi être dû à la sorption (absorption ou adsorption) du marqueursur les parti
ules en suspension dans l'eau.(iii) L'étude de la forme de 
ourbes présentant l'évolution de la 
on
entration de tra
eurs re
ou-vrée en fon
tion du temps permet de fournir de nouveaux détails quant aux 
ara
téristiquesdes systèmes de drainage (Behrens et al., 1975). En e�et la forme de 
es 
ourbes, 
ommeprésentée sur la Figure 4.1, permet de quanti�er un terme de dispersion qui ÷uvre dans lesystème de drainage (Seaberg et al., 1988).

Fig. 4.1: Évolution de la 
on
entration de 
olorant mesurée lors de deux expérien
es d'inje
tion menéessur un moulin du gla
ier d'Arolla. L'inje
tion #1 
onduite en juin montre un temps de retour longpermettant de 
al
uler une vitesse de transit de l'ordre de 0.1 m s−1. Cette vitesse est 
ara
téristiqued'un drainage s'e�e
tuant prin
ipalement sous une forme distribuée. L'inje
tion #2 
onduite en juilletmontre par 
ontre un temps de retour plus 
ourt et un pi
 plus marqué donnant des vitesses de transitde l'ordre de 0.54 m s−1 indiquant le développement d'un SDE. Les 
oordonnées des di�érents pointspermettent de 
al
uler le 
oe�
ient de dispersion. Figure adaptée de Hubbard et Nienow (1997).



52 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalOn utilise pour quanti�er 
et �étalement� des 
on
entrations de retour (
on
entrationsque l'on observe en sortie de système hydrologique) un terme de dispersivité d [en m℄ quireprésente le taux de dispersion d'un nuage de tra
eur dé
rit par le 
oe�
ient de dispersion
D [en m2 s−1℄ relativement au taux d'adve
tion ut en [m s−1℄ du tra
eur durant son transitdans le système de drainage :

d =
D

ut
. (4.1)En gla
iologie, la forme 
ommunément admise pour D a été dérivée par Brugman (1986) :

D =
x2 (tm − ti)

2

4t2mti ln
(

2(tm/ti)
1/2
) , (4.2)où x 
orrespond à la distan
e en ligne droite entre le point d'inje
tion et le point deré
upération du tra
eur, tm est le temps é
oulé avant d'atteindre le pi
. En�n ti pour i = 1, 2sont les temps lorsque la 
on
entration atteint la moitié de sa 
on
entration maximale pourla bran
he as
endante (t1) et pour la bran
he des
endante (t2). Les di�érentes variablessont reportées sur la Figure 4.1. A partir des deux équations obtenues (i = 1, 2) les valeursde D et tm sont 
al
ulées par itérations su

essives.Toutefois, 
es expérien
es de tra
eurs ne permettent de déduire que des 
ara
téristiquesglobales du système de drainage. Le re
ours à des mesures e�e
tuées dans des trous de foragepermet alors d'obtenir des informations plus pon
tuelles ou à plus petite é
helle que 
elle dubassin 
omplet.(i) Si les forages sont dire
tement liés au système de drainage, alors le niveau de l'eau observédans 
es forages 
orrespond à la 
harge hydraulique du système de drainage. Cette ob-servation n'est valable que dans le 
as où l'on 
onsidère que le volume d'eau transportépar le système de drainage est su�sant pour remplir le trou de forage sans 
hanger ses
ara
téristiques. Ainsi, par 
ette te
hnique, Boulton et al. (2007b) ont mis en éviden
e lelien qui existe entre deux systèmes de drainage en mesurant la 
harge hydraulique le longd'un pro�l perpendi
ulaire à la dire
tion prin
ipale d'é
oulement du gla
ier. Si des sondesde pression sont mises en pla
e dans les trous de forage, alors le niveau d'eau peut êtresuivi durant de longues périodes sans qu'il soit né
essaire de réouvrir le trou (e.g. Fudgeet al., 2008).(ii) La mise en pla
e dans 
es forages de mesures de 
ondu
tivité et de turbidité permet ausside mieux 
onnaître la stru
ture de drainage au niveau de 
es forages. Ainsi l'étude deGordon et al. (2001) montre que l'on doit étudier ave
 pré
aution les données issues detrous de forage et qu'il faut véri�er leur 
onne
tivité au système hydraulique avant de fairedes suppositions quant à 
e dernier.(iii) L'étude de trous de forage non 
onne
tés au système hydrologique a aussi son importan
e.En e�et une étude de Waddington et Clarke (1995) montre qu'à partir d'un trou de foragenon 
onne
té au réseau, on peut remonter aux 
ara
téristiques dé
rivant les sédimentsprésents à la base des gla
iers.



4.1. La modélisation de l'hydrologie gla
iaire 53A partir de 
es di�érents modes d'observation, les systèmes hydrauliques sous-gla
iairespeuvent êtres modélisés à des �ns hydrologiques. Pour mettre en pla
e la modélisation à butgla
iologique, il faut ajouter à 
es observations des mesures de la dynamique du gla
ier.Les mesures liées à la dynamique gla
iaire sont 
ourantes en gla
iologie. Elles s'intéressentaux di�érentes 
omposantes de la dynamique que sont la déformation de la gla
e, le glissementet la déformation du sédiment. En vue de mettre en pla
e une modélisation hydrologique à butgla
iologique on devra don
 disposer des mesures e�e
tuées sur le système hydraulique 
ommedé
rit 
i-dessus simultanément à des mesures de dynamique. Di�érentes études 
ouplant desobservations hydrologiques et gla
iologiques sont présentées dans le Tableau 4.1.Tab. 4.1: Di�érentes études hydrologiques à vo
ation gla
iologique et les méthodes de mesuresmises en ÷uvre. La notation hw 
orrespond à la 
harge hydraulique.Référen
e de l'étude mesures hydrologiques mesures gla
iologiquesAnderson et al. (2004) débit au front vitesses de surfa
e GPSaBartholomaus et al. (2008) hw de la
s vitesses de surfa
e GPSaFis
her et Clarke (2001) pression d'eau basale glissement et déformationde sédimentsIken et Tru�er (1997) hw dans des forages vitesses de surfa
es GPSbMagnússon et al. (2007, 2010) mesures de débit vitesses de surfa
e InSARMair et al. (2001, 2002, 2003) hw dans des forages vitesses de surfa
es GPSbMair et al. (2008) hw dans des forages variation de l'in
linaisonde foragesa système autonome, mesures en 
ontinub mesure de positions de balises, mesures pon
tuellesLes di�érentes te
hniques de mesure que l'on a présentées i
i permettent de mettre en pla
edes modèles hydro-gla
iologiques à vo
ation hydrologique ou gla
iologique. Certains de 
es mo-dèles sont présentés dans la partie suivante.4.1.2.2 Les modèles hydro-gla
iologiquesDans un sou
i de 
larté, on parlera en premier lieu des modèles à vo
ation hydrologique avantde se pen
her sur les modèles à vo
ation gla
iologique.Les modèles à vo
ation hydrologique visent à dé
rire pré
isément les débits d'eau que l'onobserve dans les torrents qui prennent naissan
e au front des gla
iers. Certains de 
es modèlesse basent sur le 
al
ul d'un potentiel hydraulique Φ dé�nis par Shreve (1972) :
Φ = ρwgzb + ρig(zt − zb) , (4.3)où ρw et ρi sont respe
tivement les masses volumiques de l'eau et de la gla
e alors que zt et zb
orrespondent aux altitudes respe
tives de la surfa
e et de la base du gla
ier. A partir de 
etteexpression, et de nombreux tests de tra
eurs, Sharp et al. (1993) ont déterminé le système dedrainage du gla
ier d'Arolla (Suisse). Plusieurs modèles hydrologiques ont alors été développés



54 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalà partir de la 
on�guration du système de drainage donné par Sharp et al. (1993). Ri
hardset al. (1996) ont mis en pla
e un modèle 
onstitué de quatre réservoirs à deux paramètres quireprésentent les di�érentes 
omposantes du système de drainage. Arnold et al. (1998) ont 
onçuun modèle sur des bases physiques. Ils ont délimité pour 
ela les sous bassins versants de 
ha
undes moulins dé�nis 
omme points d'entrée du système par Sharp et al. (1993). Un modèled'ablation par bilan d'énergie permet alors de 
al
uler le volume d'eau produit dans 
ha
un de
es sous bassins. Ces volumes d'eau sont alors �routés� à la surfa
e du gla
ier et le temps detransfert de l'eau entre un point donné et le moulin est 
al
ulé en fon
tion de son éloignement et del'épaisseur de la 
ou
he de neige à travers laquelle l'eau devra per
oler. L'eau est ensuite prise en
harge par un système de drainage sous-gla
iaire distribué (durant l'hiver) ou 
henalisé (pendantl'été) jusqu'à être éva
uée au front du gla
ier. Ce modèle donne des résultats intéressants tantau niveau de la 
omparaison des �ux au front du gla
ier que de la 
harge hydraulique mesuréeet modélisée au niveau des trous de forage.L'étude de Flowers et Clarke (2002) se démarque des pré
édentes par le fait que le système dedrainage n'est pas pres
rit 
omme 
'était pré
édemment le 
as au travers du potentiel hydrauliquedonné par Shreve (1972). Dans 
e modèle, l'eau est prise en 
harge par quatre systèmes di�érents(supra-gla
iaire, intra-gla
iaire, sous-gla
iaire et nappe souterraine) qui sont 
onne
tés par destermes de transfert. Ainsi 
e modèle s'adapte automatiquement au volume d'eau qu'il reçoit tanten terme de géométrie que de 
apa
ité d'éva
uation. Ce même modèle a ensuite été simpli�épour s'intéresser uniquement mais plus pré
isément au drainage sous-gla
iaire (Flowers et al.,2003; Flowers, 2008). Dans 
es nouvelles versions, seule la portion du modèle sous-gla
iaire est
onservée et séparée en deux 
ou
hes présentant des SDE et SDI.Le modèle développé par Moeller et al. (2007) vise un obje
tif di�érent de 
eux pré
édemment
ités. En e�et, 
e modèle est 
onçu pour 
on�rmer le fait qu'une 
ou
he de sédiments ne su�tpas à éva
uer la totalité de l'eau produite par un gla
ier donné. Ce modèle se base sur le transfertde l'eau au travers d'une 
ou
he de sédiments à laquelle est ajoutée une 
ou
he drainante. La
ondu
tivité de 
ette 
ou
he drainante est dé�nie de sorte que la pression d'eau à la base dugla
ier reste en dessous de la pression né
essaire pour amener le gla
ier à la �ottaison. Cetteétude montre bien la né
essité d'un SDE qui permet d'éviter la mise à la �ottaison de tout legla
ier.Les modèles à vo
ation gla
iologique ont pour obje
tif de mieux 
ontraindre la vitesse deglissement à la base des gla
iers en la liant à la pression de l'eau sous-gla
iaire par l'intermédiaired'une loi de frottement. Cette appro
he ré
ente de l'hydrologie sous-gla
iaire n'a été appliquéequ'à un nombre de 
as réduit 
ar seul un petit nombre de modèles peuvent modéliser 
es inter-a
tions. Les modèles utilisés dans le 
adre de 
ette appro
he sont généralement plus simples queles modèles à vo
ation hydrologique. En e�et, i
i, le point d'intérêt du modèle est de fournir lapression d'eau à la base du gla
ier. Ainsi 
es modèles négligent en général les systèmes de drai-nage supra- et intra-gla
iaires pour s'intéresser plus pré
isément aux systèmes de drainage sousgla
iaires. Par 
ontre, 
ertaines approximations faites par les modèles à vo
ation hydrologique nepeuvent être faites i
i. Ainsi l'expression du gradient hydraulique donnée par Shreve (1972) nepeut être utilisée 
ar elle suppose que la pression e�e
tive est nulle 
e qui n'est pas 
ompatibleave
 l'utilisation de lois de frottement.



4.1. La modélisation de l'hydrologie gla
iaire 55Le modèle proposé par Kessler et Anderson (2004) illustre bien les simpli�
ations du systèmehydrologique qui sont mises en pla
e pour a

éder à la pression d'eau. Ainsi, 
e modèle se base surune équation de 
onservation du volume d'eau qui est �routée� à travers trois types de systèmesdi�érents présentés sur la Figure 4.2.

Fig. 4.2: Présentation des di�érentes 
omposantes du modèle de Kessler et Anderson (2004). A) vue enplan du gla
ier et du système de drainage (en bleu) ave
 un 
anal de drainage e�
a
e au 
entre 
onne
téà de nombreux 
onduits ine�
a
es formés par un réseau de 
avités modélisées 
omme présenté en E). Lase
tion B) montre la 
harge hydraulique (tireté) imposée par le la
. C) montre une 
oupe longitudinaledu gla
ier et D) présente le détail de la géométrie du so
le ro
heux.Dans 
e modèle, le système de drainage est à géométrie �xe mais sa 
apa
ité évolue enfon
tion du volume d'eau à drainer. La vitesse de glissement est i
i 
al
ulée par une loi defrottement développée par Iken et Tru�er (1997) et reprise par Anderson et al. (2004). Cemodèle permet alors de reproduire la dynamique que l'on observe lors de la mise en pression dusystème hydrologique au printemps (Figure 4.3).Le passage du modèle développé par Flowers et Clarke (2002) de quatre 
ou
hes à seulementdeux 
ou
hes 
on
entrées sur le système de drainage sous-gla
iaire permet de mettre en pla
e desmodélisations à vo
ation gla
iologique (Flowers et al., 2005). Dans 
e modèle, le glissement basalest dé
rit par une loi adaptée de Payne (1995) et utilisant F = pw/pi le rapport de la pressiond'eau pw sur la pression gla
iostatique pi pour lier la vitesse de glissement ub à la 
ontraintebasale τb sous la forme :
ub = −BsFρighi grad(hi + zb) , (4.4)où Bs est un paramètre 
ontr�lant le taux de glissement et hi l'épaisseur de la gla
e. Ce modèle,
ouplé de manière asyn
hrone ave
 un modèle de dynamique gla
iaire a été utilisé pour évaluerla sensibilité de la 
alotte Islandaise du Vatnajökull au ré
hau�ement 
limatique (Flowers et al.,2005).Ave
 le même type d'appro
he, Hewitt et Fowler (2008) proposent un système de drainagemettant en 
ompétition des 
anaux R (de type �Röthlisberger�) et un réseau de 
avités liéspar un terme de transfert. La pression e�e
tive alors 
al
ulée est utilisée pour modéliser la
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Fig. 4.3: Résultats obtenus par Kessler et Anderson (2004) pour la modélisation d'un évènement d'a
-
élération dû à la mise en 
harge du système de drainage. A) montre une 
oupe le long du gla
ier où leslignes de 
ouleurs indiquent la lo
alisation des données présentées sur B et C. B) montre l'évolution dela position de la sour
e du 
anal 
entral. C) présente l'évolution des vitesses de surfa
e en fon
tion dutemps aux points marqués sur A). D) présente l'évolution du débit d'eau inje
tée (tireté) et du débit aufront du gla
ier (trait plein).vitesse de glissement en se basant sur une loi puissan
e (équation (2.18)). Cette étude s'atta
heà modéliser des ondes de vitesses observées tout au long de l'année sur le gla
ier Nisqually (étatde Washington, U.S.A.).Le modèle développé dans 
e travail s'inspire de 
es appro
hes multi
ou
hes dans lesquellesun terme de transfert permet de mettre en 
ompétition les 
omposantes e�
a
es et ine�
a
esdu système de drainage. La parti
ularité du modèle développé i
i est de se baser sur la mêmeéquation de di�usion (dé
rite dans la Partie 4.2) pour dé
rire les deux 
omposantes du système.Le lien entre hydrologie sous-gla
iaire et dynamique gla
iaire sera alors mis en pla
e sous la formede l'équation de frottement (2.20) proposée par Gagliardini et al. (2007).4.2 Un modèle hydrologique basé sur l'équation de di�usionNous allons présenter dans 
ette partie, les hypothèses ainsi que la méthodologie qui per-mettent d'aboutir à l'équation de di�usion dé
rivant le routage de l'eau à la base du gla
ier.C'est 
ette équation qui sera implémentée dans le 
ode aux éléments �nis Elmer. Le travail pré-senté dans 
ette partie s'inspire des travaux publiés par Bear (1979, 1988) et de Marsily (2004).



4.2. Un modèle hydrologique basé sur l'équation de di�usion 574.2.1 Développement de l'équation de di�usion pour une nappe 
aptiveLa théorie de la di�usivité est i
i appliquée à une nappe aquifère 
on�née. Cela revient àdire que l'on traite le 
as d'un aquifère piégé entre deux 
ou
hes imperméables. I
i, les deuximperméables seront la base du gla
ier pour le toit de la 
ou
he et le so
le ro
heux pour sabase. L'hypothèse faite d'un aquifère 
on�né implique aussi que la 
ou
he de sédiments soitsaturée en eau. De plus, la 
ou
he d'eau étant maintenue entre les deux imperméables, touteaugmentation de volume entraînera une augmentation de la pression d'eau dans le milieu. Dufait de l'enfouissement important de 
es nappes 
aptives, la pression d'eau peut devenir trèsimportante, 
e qui demande de 
onsidérer dans les équations que l'eau, mais aussi le milieuporeux, sont des matériaux 
ompressibles. Cette 
ompressibilité du milieu poreux né
essite laprise en 
ompte du mouvement des grains solides 
onstituant le sédiment dans les équations de
ontinuité.Ce traitement 
omplet de l'équation de di�usion demande aussi de dé�nir un 
ertain nombrede vitesses pour les di�érents matériaux mis en jeu dans l'é
oulement (�uide et grains solides) :(i) La vitesse �
tive dé
rit la vitesse de dépla
ement d'un matériau 
omme un débit divisé parla surfa
e totale de l'é
hantillon même si le matériau ne se dépla
e e�e
tivement que dansune 
ertaine portion de 
ette surfa
e.(ii) La vitesse de �ltration a été dé�nie par Dar
y (1856) 
omme la vitesse �
tive de l'eau àtravers le milieu poreux en prenant les grains solides 
omme référen
e.(iii) La vitesse réelle en�n représente e�e
tivement la vitesse réelle du matériau.Un s
héma illustrant 
es di�érentes vitesses est présenté sur la Figure 4.4.
Aire du sédiment (Ased)

Aire des pores (Ap)

Vitesse fictive = Débit
Ased + Ap

Vitesse réelle = Débit
ApFig. 4.4: S
héma d'une se
tion de milieu poreux ave
 les dé�nitions des di�érentes surfa
es et des vitesses�
tives et réelles du �uide.Le développement de l'équation de di�usion dans un aquifère 
on�né se base sur la loi deDar
y (1856) qui dé�nit la vitesse de �ltration U d'un �uide à travers un milieu poreux. Ene�et, la dé�nition de 
ette vitesse provient dire
tement de la manière dont ont été e�e
tuées lesexpérien
es de Dar
y en 1856, laquelle dé�nit un débit à travers un massif poreux. Ce débit estalors divisé par la se
tion du massif poreux pour donner la vitesse de �ltration ou vitesse deDar
y.



58 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalLa loi de Dar
y (1856) met en jeu, pour dé�nir 
ette vitesse de �ltration, le tenseur desperméabilités intrinsèques du solide k qui prend en 
ompte l'hétérogénéité de la di�usion dansles di�érentes dire
tions, la vis
osité dynamique du �uide µw, la masse volumique du �uide ρw,la pression de l'eau pw observée au point d'altitude z et en�n l'a

élération de la gravité g :
U = −

k

µw
(grad pw + ρwg grad z) . (4.5)La vitesse de �ltration U représente la vitesses �
tive du �uide par rapport au solide. Oron 
onsidère i
i le dépla
ement du �uide par rapport à un point �xe. On doit don
 exprimerla vitesse U en fon
tion des vitesses de dépla
ement du solide et du �uide. En repartant de ladé�nition de la vitesse de �ltration on a :
U =

Débit
Ased + Ap

, (4.6)ave
 respe
tivement Ased et Ap les aires du sédiment et des pores. La porosité ω du milieu peutalors être exprimée en fon
tion de 
es aires si on 
onsidère qu'elles sont représentatives de toutle volume de l'é
hantillon :
ω =

volume de videvolume de l'é
hantillon =
Ap

Ased + Ap
. (4.7)A partir de la porosité, on dé�nit les vitesses réelles moyennes du �uide u⋆

w et du solide u⋆
s :

u⋆
w =

Uw

ω
et u⋆

s =
Us

1 − ω
, (4.8)ave
 Uw et Us respe
tivement les vitesses de �ltration du �uide et du solide. La vitesse deDar
y est alors exprimée en fon
tion de 
es deux vitesses réelles moyennes par une 
ompositiongéométrique dé�nie par Cooper (1966) :

U = Uw − ωu⋆
s . (4.9)L'équation de Dar
y (4.5) s'é
rit alors :

Uw − ωu⋆
s = −

k

µw
(grad pw + ρwg grad z) . (4.10)En raisonnant sur un volume élémentaire �xe de l'espa
e, les équations de 
onservation de lamasse sont dé�nies pour le �uide :

div(ρwUw) +
∂

∂t
(ρwω) + ρwq = 0 , (4.11)où q 
orrespond à un débit par unité de volume de �uide entrant (ou sortant s'il est négatif)dans le milieu poreux. Pour le solide on obtient :

div(ρsUs) +
∂

∂t
[(1 − ω)ρs] = 0 , (4.12)



4.2. Un modèle hydrologique basé sur l'équation de di�usion 59ave
 ρs la masse volumique du milieu poreux.On inje
te la loi de Dar
y (4.10) dans l'équation de 
ontinuité du �uide dans le 
as d'unvolume élémentaire (4.11). On obtient alors :
div

[

ρw
k

µw
(grad pw + ρwg grad z)

]

= div(ρwω u⋆
s) +

∂

∂t
(ρwω) + ρwq . (4.13)A partir des opérateurs gradient et divergen
e, on fait apparaître la dérivée de transport de ρwωqui représente la variation de la quantité ρwω en fon
tion du dépla
ement moyen du solide à lavitesse u⋆

s :
div(ρwω u⋆

s) = ρwω div u⋆
s + u⋆

s grad(ρwω) , (4.14)et, u⋆
s grad(ρwω) +

∂

∂t
(ρwω) =

d

dt
(ρwω) , (4.15)don
, div(ρwω u⋆

s) = ρwω div u⋆
s +

d

dt
(ρwω) −

∂

∂t
(ρwω) . (4.16)On rempla
e alors dans l'équation (4.12) la vitesse de dépla
ement �
tive du solide par sa dé�-nition en fon
tion de la vitesse ma
ros
opique moyenne, Us = (1 − ω)u⋆
s :

div(ρs(1 − ω)u⋆
s) +

∂

∂t
[(1 − ω)ρs] = 0 , (4.17)qui une fois exprimée en terme de dérivée parti
ulaire devient :

(1 − ω)ρs div u⋆
s +

d

dt
[(1 − ω)ρs] = 0 . (4.18)En 
ombinant les équations (4.16) et (4.18), on peut exprimer la vitesse du solide en fon
tiondes autres in
onnues :

div(ρwω u⋆
s) = −

(

ρwω

(1 − ω)ρs

)

d

dt
[(1 − ω)ρs] +

d

dt
(ρwω) −

∂

∂t
(ρwω) . (4.19)En réinje
tant 
ette équation (4.19) dans (4.13) et en supposant que la porosité varie peu enfon
tion du temps, on élimine les termes dans lesquels la vitesse du solide apparaît :

div

[

ρwk

µw
(grad pw + ρwg grad z)

]

= ω
dρw

dt
+

ρw

1 − ω

dω

dt
−

ρwω

ρs

dρs

dt
+ ρwq . (4.20)Cette équation permet alors de 
al
uler la pression d'eau dans la nappe 
aptive. On peut simpli�erson é
riture en exprimant les di�érentes densités et la porosité en fon
tion de la pression d'eau.On utilise pour 
ela les équations d'état du �uide et du milieu poreux 
omme présentées dans lase
tion suivante.



60 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basal4.2.2 Introdu
tion des équations d'étatLes équations d'état du liquide et du solide permettent de dé�nir leurs densités et la porositédu milieu en fon
tion de la pression d'eau pw. Pour le liquide, l'équation mise en jeu est l'équationde 
ompressibilité isotherme :
dρw

dt
= ρwβl

dpw

dt
, (4.21)où la 
ompressibilité du �uide βl est fa
ilement mesurable (Perkins, 1820).Pour le milieu poreux, la mise en pla
e d'une équation d'état est moins évidente. En e�etle matériau que l'on traite est un mélange binaire d'air et de solide. Il présentera don
 deux
ompressibilités di�érentes : d'une part, la 
ompressibilité des grains solides que l'on é
rit :

dρgs

ρgs
= βsdpw , (4.22)où ρgs est la masse volumique des grains solides et pour laquelle le 
oe�
ient de 
ompressibilité

βs est mesurable sur le matériau pur. D'autre part, la 
ompressibilité de la matri
e poreuse estdé�nie en se basant sur la théorie de l'élasti
ité des milieux 
ontinus. Les développements de
ette théorie, présentés dans l'Annexe B fournissent deux nouvelles équations :
dω

dt
= (1 − ω)(α − αs)

dpw

dt
, (4.23)

dρs

dt
= −ρsαs

dpw

dt
, (4.24)où αs =

ω

1 − ω
βs .I
i, le 
oe�
ient α est la 
ompressibilité spé
i�que du milieu poreux dans son ensemble. Ce
oe�
ient prend don
 en 
ompte le réarrangement des grains les uns par rapport aux autresalors que αs dé
rit uniquement la 
ompressibilité du solide pur.En introduisant les deux équations d'état du solide (4.23) et (4.24) où l'on rempla
e αs parson expression , ainsi que 
elle du �uide (4.21), on peut alors réé
rire l'équation (4.20) uniquementen fon
tion de la pression de l'eau :

div

[

ρwk

µw
(grad pw + ρwg grad z)

]

= ρwω

[

βl − βs +
α

ω

]

dpw

dt
+ ρwq . (4.25)On multiplie alors 
ette équation par l'a

élération de la gravité g pour faire apparaître le tenseurdes 
ondu
tivités hydrauliques K :

div [K (grad pw + ρwg grad z)] = ρwωg

[

βl − βs +
α

ω

]

dpw

dt
+ ρwgq , (4.26)ave
, K =

ρwgk

µw

. (4.27)



4.2. Un modèle hydrologique basé sur l'équation de di�usion 61Certaines approximations permettent alors de simpli�er l'équation (4.26). La première de 
esapproximations 
onsiste à 
onsidérer que la masse volumique de l'eau ρw est variable dans letemps mais peu variable dans l'espa
e, 
e qui permet de sortir le terme ρwg de l'opérateurdivergen
e. Le terme de gau
he de l'équation (4.26) se simpli�e alors sous la forme :
div [K (grad pw + ρwg grad z)] ≃ ρwg div

[

K grad

(

pw

ρwg
+ z

)] . (4.28)Cette simpli�
ation met en éviden
e l'expression de la 
harge hydraulique :
hw =

pw

ρwg
+ z . (4.29)En inje
tant (4.29) dans (4.28) l'équation (4.26) devient :

ρwg div [K grad hw] = ρwωg

[

βl − βs +
α

ω

]

dpw

dt
+ ρwgq . (4.30)On doit en
ore, dans 
ette équation, 
onvertir la dérivée parti
ulaire de la pression en 
hargehydraulique. Ave
 la même dé�nition que pour l'équation (4.15), la dérivée parti
ulaire de pws'é
rit :

dpw

dt
= u⋆

s grad pw +
∂pw

∂t
. (4.31)Étant donné que la vitesse du sédiment est très faible devant 
elle de l'eau, on peut dansl'équation (4.31) négliger le terme u⋆

s grad pw devant ∂pw/∂t. On di�éren
ie alors l'expressionde la 
harge hydraulique (4.29) :
∂pw

∂t
≃ ρwg

∂hw

∂t
+ g(hw − z)

∂ρw

∂t
, (4.32)dans laquelle l'équation d'état du �uide (4.21) est introduite :

ρwg
∂hw

∂t
=

∂pw

∂t
[1 + ρwg(z − hw)βl] . (4.33)Le terme ρwg(z − hw)βl est généralement négligeable devant 1. En e�et, si l'on suppose g =

9.81m s−2, βl = 5 × 10−10Pa−1 et ρw = 1 × 103kg m−3 la valeur absolue de 
e terme est alorsinférieure à 1 × 10−2 tant que (hw − z) est inférieure à 2000m 
e qui donne :
ρwg

∂hw

∂t
≃

∂pw

∂t
. (4.34)On peut alors réé
rire l'équation (4.30) uniquement en fon
tion de la 
harge hydraulique hw :

ρwg div [K grad hw] = (ρwg)2 ω

[

βl − βs +
α

ω

]

∂hw

∂t
+ ρwgq . (4.35)



62 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalDans l'équation (4.35) on met en éviden
e la deuxième grandeur physique qui, ave
 la 
ondu
-tivité hydraulique, permet de dé
rire une 
ou
he aquifère. Cette grandeur, le 
oe�
ient d'emma-gasinement spé
i�que Ss, est dé�nie 
omme suit :
Ss = ρwgω

[

βl − βs +
α

ω

] . (4.36)La 
ompressibilité de l'eau βl est de l'ordre de 5 × 10−10 Pa−1. On trouve pour des sédimentsgla
iaires des valeurs de α de l'ordre de 3 × 10−8 Pa−1 (Murray, 1997). La valeur de βs par
ontre est de l'ordre de βl/25 (Freeze et Cherry, 1979) 
e qui permet de la négliger devant lesdeux autres termes.Après 
es simpli�
ations, l'équation de di�usion dans une nappe 
on�née s'é
rit don
 :
ρwg div [K grad hw] = ρwgSs

∂hw

∂t
+ ρwgq , (4.37)qui peut �nalement être simpli�ée par ρwg pour �nalement donner :

div [K grad hw] = Ss
∂hw

∂t
+ q , (4.38)4.2.3 Passage à un problème plan à deux dimensionsEn vue de réduire la 
omplexité de la modélisation et les temps de 
al
ul, l'équation dedi�usion (4.38) est intégrée verti
alement. Cette intégration permet en e�et de ne pas modéliserla 
ou
he de sédiments pour e�e
tuer uniquement le 
al
ul de la 
harge hydraulique à l'interfa
eentre gla
e et so
le ro
heux. Cette étape d'intégration va dans le sens que l'on a 
hoisi pour lemodèle qui est de 
al
uler la 
harge hydraulique à des �ns de glissement basal et non à des �nspurement hydrologiques.Si l'on suppose que les termes Kxx, Kyy et Ss sont uniformes sur toute l'épaisseur e del'aquifère, on peut intégrer l'équation (4.38) par rapport à la verti
ale. On dé�nit alors les termesintégrés tels que :

T =

∫ toit

base
Kdz = eK ,

S =

∫ toit

base
Ssdz = eSs ,

Q =

∫ toit

base
qdz = eq , (4.39)

et l'équation de di�usion intégrée sur toute l'épaisseur de l'aquifère s'é
rit alors :
div (T grad hw) = S

∂hw

∂t
+ Q . (4.40)



4.3. Implémentation de l'équation de di�usion dans Elmer 63Où l'on rappelle que :
T = eK = e

ρwgk

µw
et, S = eSs = eρwgω

[

βl − βs +
α

ω

] . (4.41)C'est 
ette équation de di�usion qui est implémentée dans Elmer. I
i, T 
orrespond à latransmitivité de l'aquifère alors que S est le 
oe�
ient d'emmagasinement de la nappe et Q undébit par unité de surfa
e. Ce débit est proportionnel à la variation de 
harge hydraulique dansla nappe et représente don
 un débit perpendi
ulaire à la base de l'aquifère.4.3 Implémentation de l'équation de di�usion dans ElmerL'équation de di�usion avait déjà été implémentée dans Elmer pour 
al
uler des �ux de
haleur. J'ai don
 remanié 
ette partie du 
ode pour l'adapter à 
e nouveau problème. Aprèsmodi�
ation de la routine présente dans le 
ode, j'ai réalisé quelques validations pour véri�erson implémentation. La première étape a 
onsisté à véri�er qu'un état stationnaire donné par lemodèle était bien en a

ord ave
 sa solution analytique. J'ai ensuite véri�é la dépendan
e aux pasde temps du modèle ainsi que la 
onservation du volume d'eau. Ces validations ont été menéessur des domaines à deux dimensions (x et z) et don
 à une seule dimension (x) pour le modèlehydrologique du fait de l'intégration verti
ale.4.3.1 Formulation variationelleL'équation de di�usion présentée dans la se
tion pré
édente est résolue par la méthode deséléments �nis. On dé�nit don
 une formulation variationelle pour 
ette équation. On e�e
tue pour
ela l'intégration de l'équation de di�usion (4.40) sur le domaine d'étude. On é
rit l'intégrale de
ette équation en la multipliant par la fon
tion test φ :
∫

Ω
div (T grad hw) φdΩ =

∫

Ω
S

∂hw

∂t
φ dΩ +

∫

Ω
QφdΩ . (4.42)On intègre alors le terme de gau
he de l'équation en utilisant le théorème de Green :

−

∫

Ω
T grad hw grad φdΩ +

∫

Γ
T grad hwnφdΓ =

∫

Ω
S

∂hw

∂t
φ dΩ +

∫

Ω
QφdΩ . (4.43)La loi de Dar
y une fois intégrée s'é
rit :

Us = −T grad hw , (4.44)où Us est le débit de la nappe par unité de longueur. En inje
tant (4.44) dans l'équation (4.43)que l'on remanie on obtient alors :
∫

Ω
Us grad φdΩ = −

∫

Γ
UsnφdΓ =

∫

Ω
S

∂hw

∂t
φ dΩ +

∫

Ω
QφdΩ . (4.45)



64 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalAprès linéarisation et dis
rétisation, 
ette équation se simpli�e sous forme matri
ielle où leterme de gau
he de l'équation (4.45) 
onstitue la matri
e du système M , l'intégrale sur la surfa
epermet de dé�nir des 
onditions de Neumann (�ux d'eau imposé) et l'intégrale sur le terme sour
e
onstitue le ve
teur for
e F . On identi�e alors le ve
teur solution H tel que :
MH = F . (4.46)4.3.2 Véri�
ation d'un état stationnaireLa première étape de validation de l'implémentation de l'équation de di�usion 
onsistait àvéri�er l'exa
titude de la 
harge hydraulique obtenue pour un état stationnaire. On se base pour
ela sur l'équation de di�usion (4.40) à laquelle les termes dépendant du temps sont retran
hés :

div (T grad hw) = Q . (4.47)En 
onsidérant T uniforme et isotrope dans l'espa
e, 
ette équation peut être réé
rite en fon
tionde x seulement :
∂2hw

∂x2
=

Q

T
. (4.48)En 
onsidérant que le �ux entrant Q est indépendant de x on peut alors simplement 
al
ulerune solution analytique à 
ette équation. Des 
onditions aux limites doivent alors être 
hoisiespour assurer l'uni
ité de la solution. On 
hoisit pour 
ette première équation des 
onditionssimples de type Diri
hlet appliquées en �xant la 
harge hydraulique à zéro aux deux extrémitésdu domaine (x = 0 et x = l).

Distance

Glace

Rivière RivièreSédiment

A
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u
d
e

z = 0

x = 0 x = lFig. 4.5: S
héma de l'expérien
e mise en pla
e pour modéliser l'état stationnaire. Les �è
hes bleues sous lesédiment représentent le �ux Q inje
té à la base de l'aquifère. Les deux rivières 
onstituent les 
onditionsaux limites à 
harge hydraulique 
onstante et égale à l'altitude de leur surfa
e libre.La Figure 4.5 présente une vision s
hématique de l'expérien
e. La modélisation ne prend en
ompte que la zone 
omprise entre x = 0 et x = l. De plus, le 
ube de gla
e représenté n'apas d'in�uen
e sur l'hydrologie. En 
onsidérant les hypothèses faites sur Q et T ainsi que les
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onditions aux limites, l'équation di�érentielle (4.48) a pour solution :
hw(x) = (x2 − lx)

Q

2T
. (4.49)Les paramètres utilisés pour 
ette expérien
e sont présentés dans le Tableau 4.2. La 
omparaisondes résultats du modèle ave
 la solution de l'équation analytique est présentée sur la Figure 4.6.
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Fig. 4.6: Comparaison à l'état d'équilibre de la solution de l'équation analytique (ligne rouge) aux résul-tats du modèle (
roix noires) pour une re
harge Q = −0.2 m a−1 et des 
harges hydrauliques nulles auxbords (hw(0) = hw(l) = 0)La 
omparaison entre les résultats numériques issus du modèle et la solution analytique del'équation di�érentielle (4.48) montre un a

ord parfait. On a ainsi véri�é que l'implémentationde l'équation de di�usion était 
orre
te du point de vue du résultat �nal. Toutefois on doiten
ore véri�er que le régime transitoire du modèle est 
orre
t. On réalise pour 
ela deux autresexpérien
es qui sont présentées par la suite.Tab. 4.2: Valeurs des paramètres utilisés pour la validation de l'implémentationde l'équation de di�usion.Paramètre Notation ValeurCondu
tivité hydraulique du sédiment Ks 1 × 10−5 m s−1Épaisseur de la 
ou
he de sédiments es 10 mLongueur du domaine l 5000 mDensité de la gla
e ρi 880 kg m−3Densité de l'eau ρw 1000 kg m−3Compressibilité du sédiment α 1 × 10−8 Pa −1Compressibilité de l'eau βl 5.04 × 10−10 Pa −1Porosité du sédiment ω 0.3



66 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basal4.3.3 Importan
e de la durée des pas de tempsLes pro
essus hydrologiques ne présentent pas les mêmes é
helles de temps dans leurs varia-tions que les pro
essus gla
iologiques. On travaille en e�et à l'é
helle de la journée voire de l'heureen hydrologie, alors que les gla
iologues utilisent généralement des pas de temps de l'ordre de ladizaine de jours à l'année. Il a don
 été né
essaire d'adapter la routine de 
al
ul de la 
harge hy-draulique pour permettre de 
al
uler la répartition de l'eau ave
 pré
ision sans perdre en e�
a
itésur le modèle gla
iologique. Ce double obje
tif a né
essité de fragmenter le pas de temp gla
io-logique (de l'ordre de l'année) dans la routine de 
al
ul de la 
harge hydraulique pour arriver àun pas de temps hydrologique horaire. Ainsi, entre deux pas de temps du modèle d'é
oulement,le modèle hydrologique e�e
tuera un nombre de pas de temps plus important.En vue de véri�er 
es modi�
ations au niveau des pas de temps, les résultats du modèlehydrologique ont été 
omparés à une solution analytique issue de Carslaw et Jaeger (1959). Cettesolution analytique a été développée pour la théorie de la 
haleur dont l'équation de di�usion(Carslaw et Jaeger, 1959, p10, équation (8)) est la même que 
elle qui est résolue dans le 
as dela di�usion dans une nappe 
aptive (équation (4.38)). La solution utilisée se base sur la di�usionde la 
haleur dans un solide délimité par deux plans parallèles. Cette 
on�guration est similaireà 
elle d'une nappe hydraulique plane modélisée en deux dimensions (une seule dimension i
i dufait de l'intégration verti
ale de l'équation de di�usion dans Elmer). Les valeurs numériques quiont été prises pour 
ette étude sont données dans le Tableau 4.2Pour 
on�rmer les résultats du modèle du point de vue de sa réponse temporelle, on s'intéresseà un état transitoire durant le remplissage de l'aquifère. A partir d'une 
harge hydraulique nulleen tous points, l'aquifère est rempli par ses deux extrémités (x = 0 et x = l) sur lesquelles onapplique une 
harge hydraulique 
onstante de 100 m. Un s
héma représentant 
ette expérien
eest présenté sur la Figure 4.7.
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x = 0 x = lFig. 4.7: S
héma représentant l'expérien
e de remplissage d'une nappe. Les rivières jouent (
omme dans le
as pré
èdent) le r�le de 
onditions limites à 
harge hydraulique 
onstante. Les lignes bleues représententla 
harge hydraulique hw dans la nappe à di�érents stades de l'expérien
e : état initial (ligne pleine), étattransitoire à un instant donné (ligne pointillée) et état �nal (tireté).Dans l'analogie ave
 la 
haleur, 
ette expérien
e revient à ré
hau�er un solide initialement àune température de 0°C en appliquant une température uniforme de 100°C sur les plans parallèlesqui le limitent. Dans 
e 
as parti
ulier, Carslaw et Jaeger (1959) donnent une solution analytique
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rire en fon
tion des variables de notre problème :
hw(x, t) = A −

4A

π

∞
∑

n=0

(−1)n

2n + 1
exp

(

−
T (2n + 1)2π2t

Sl2

)

cos

(

(2n + 1)π(2x − l)

2l

) ,ave
 A = hw(0) = hw(l) . (4.50)La Figure 4.8 présente la variation de la 
harge hydraulique ave
 un pas de temps de 10−3 an.On ne présente que la moitié droite du domaine (l/2 < x < l) 
ar les 
onditions initiales et auxlimites de l'expérien
e étant symétriques, les 
harges hydrauliques obtenues le seront aussi. Onmontre aussi l'évolution de l'erreur entre solutions analytique et numérique en fon
tion du pasde temps.
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Fig. 4.8: (a) Comparaison des 
harges hydrauliques analytiques (lignes rouges) et modélisées (
roixnoires) lors du remplissage de l'aquifère durant trois années de simulation (pas de temps de 0.001 an) et(b) évolution de l'erreur relative entre la référen
e analytique et les résultats modélisés après un an desimulation en fon
tion du pas de temps du modèle hydrologique.La Figure 4.8(b) montre bien l'importan
e du traitement des pas de temps. On observe ene�et une erreur relative par rapport à la solution analytique de l'ordre de 17% si l'on garde lepas de temps gla
iologique pour résoudre le système hydrologique. Par 
ontre ave
 un pas detemps de 10−3 an (environ 9 heures) l'erreur est réduite à une quantité négligeable (environ
1.5 × 10−4%).



68 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalCette expérien
e a don
 permis de véri�er que la solution transitoire donnée par le modèleest 
orre
te mais aussi qu'il est essentiel de garder des pas de temps faibles pour la résolutiondu problème hydrologique. La méthode à deux pas de temps mise en pla
e i
i a don
 touteson importan
e quand il s'agit de dé�nir un pas de temps hydrologique de 
ourte durée touten gardant un pas de temps gla
iologique qui ne pénalise pas le temps de 
al
ul du modèle enrésolvant trop souvent le système de Stokes.4.3.4 Conservation du volumeLa dernière véri�
ation e�e
tuée porte sur la 
onservation du volume d'eau au 
ours dutemps. Dans un aquifère 
on�né, la variation du volume d'eau par unité de surfa
e est fon
tionà la fois de la variation de la 
harge hydraulique ∆hw et du 
oe�
ient d'emmagasinement S dela nappe. La variation du volume d'eau dans la nappe ∆V s'é
rit don
 :
∆V = S∆hw ave
 S = ρwgωes

(

βl +
α

ω

) . (4.51)Pour véri�er la 
onservation du volume d'eau, ave
 le même aquifère que pré
édemment, one�e
tue l'expérien
e suivante. Sur une nappe aquifère présentant une 
harge hydraulique nulleen tous points, on applique à partir d'un temps t = 0 des �ux d'eau donnés. Sur l'extrémité
x = 0, on 
onsidère une limite imperméable et on inje
te, ou soutire de l'eau à la nappe par unforage situé en x = l suivant l'équation (4.52). On aura don
 un �ux nul en x = 0 et un �ux égalà Qin(t) en x = l. La Figure 4.9 présente un s
héma de l'expérien
e où le �ux en fon
tion dutemps est donné par l'expression :

Qin(t) = 10 sin(2π
t

25

)

t en années. (4.52)En intégrant l'expression de Qin(t) et en 
al
ulant le volume d'eau dans la nappe à partirde la 
harge hydraulique, on peut don
 
omparer le volume d'eau inje
té au 
ours du temps etle volume d'eau présent dans la nappe sur la même durée. La 
omparaison de 
es deux volumesest présentée sur la Figure 4.10La superposition des deux 
ourbes présentées sur la Figure (4.10) 
on�rme que l'équation dedi�usion telle qu'elle a été implémentée dans Elmer 
onserve bien le volume d'eau au 
ours dutemps. De plus, 
ette expérien
e vient 
on�rmer les résultats de la pré
édente sur l'exa
titudede la réponse transitoire du modèle.Les trois expérien
es présentées dans 
ette se
tion ont permis de valider l'implémentationde l'équation de di�usion. Mais 
ette seule équation ne permet de modéliser qu'un seul typede système de drainage alors que l'on a vu dans la Se
tion 2.3.3 que les systèmes de drainagesous-gla
iaires étaient en général 
omposés de deux systèmes en 
ompétition. La se
tion suivanteprésente la stru
ture que l'on va donner au modèle pour modéliser deux systèmes de drainage àpartir de l'équation de di�usion.
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e utilisée pour véri�er la 
onservation du volume d'eau. La pompe en
x = l sert à la fois à l'inje
tion et au pompage de l'eau. Les massifs ro
heux sont 
onsidérés imperméables.Les lignes bleues représentent la 
harge hydraulique à di�érents instants : état initial (trait plein), étattransitoire à un instant donné pendant une phase d'inje
tion (tireté) et un état transitoire à un instantdonné pendant une phase de pompage (pointillé).
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roix noires) en fon
tion duvolume inje
té (trait rouge).4.4 Appli
ation de l'équation de di�usion à un système de drai-nage à deux 
omposantesLe but �nal du modèle qui est présenté i
i est de permettre le 
al
ul de la loi de frottementbasal. En vue de 
et obje
tif, la pression e�e
tive à la base du gla
ier doit être 
al
ulée, 
e quidemande de 
onnaître pré
isément la répartition de la 
harge hydraulique dans la nappe d'eausous-gla
iaire. Les deux grandes familles de systèmes de drainage ont été présentées dans laSe
tion 2.3.3. Nous allons dé
rire i
i la méthode qui nous permet de rendre 
ompte de 
es deuxtypes de drainage tout en gardant un modèle assez simple.



70 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basal4.4.1 Constru
tion bi
ou
he du modèlePlusieurs fa
teurs ont motivé la 
réation du modèle sous sa forme �nale. Tout d'abord il fautbien voir que le but du modèle n'est pas le 
al
ul des volumes d'eau à l'exutoire des gla
iers maisbien le 
al
ul des vitesses basales du gla
ier. Ainsi, 
ertains paramètres qui entrent en jeu dansdes modèles plus 
omplexes d'hydrologie gla
iaire 
omme 
eux développés par Flowers et Clarke(2002); Arnold et al. (1998) ne seront pas pris en 
ompte i
i. Par exemple, on ne 
onsidérerapas les 
omposantes du drainage supra- et intra-gla
iaire. En e�et, 
es systèmes de drainage,bien qu'importants du point de vue de la 
inétique du drainage, n'ont qu'un impa
t faible sur lapression d'eau basale. Ces simpli�
ations permettent de réduire le nombre de paramètres et depro
essus physiques à prendre en 
ompte et ainsi de minimiser les temps de 
al
ul. Dans la suiteon ne parlera don
 plus que du drainage de l'eau à la base du gla
ier.Comme on l'a vu dans la Partie 2.3.2, il existe un nombre important de systèmes de drainagesous-gla
iaires dont l'existen
e est 
on�rmée par des observations indire
tes. La démar
he 
hoisie
onsiste à mettre en pla
e un modèle reposant sur les deux grandes familles de systèmes dedrainage dé�nies dans la Partie 2.3.3. Dans la suite, on parlera d'un SDE à faible pression d'eaud'une part et d'un SDI à pression d'eau élevée d'autre part. Ce dis
ernement entre SDE et SDIest fait à partir de la Figure 2.14 qui montre la relation entre les volumes d'eau éva
ués et lapression d'eau dans les di�érents systèmes de drainage. Ainsi, un système qui draine l'eau defaçon ine�
a
e entraîne l'établissement d'une pression d'eau importante à la base de la gla
emême si le volume d'eau à éva
uer est faible. Un SDE, au 
ontraire, permet de drainer rapidementde grandes quantités d'eau tout en gardant des pressions faibles.La di�éren
e de pression entre 
es deux systèmes entraîne la mise en pla
e de �ux d'eau entreeux 
omme on l'a déjà vu dans la Se
tion 2.3.3. En e�et, une pression d'eau trop importante dansun SDI entraîne la mise en pla
e d'un SDE qui drainera le surplus d'eau et réduira don
 la pressionhydraulique. On voit don
 bien i
i que 
es deux systèmes sont 
ouplés et que la redistributionde l'eau entraînera des modi�
ations de la 
harge hydraulique à la base du gla
ier. Une pressiond'eau importante entraînera une pression e�e
tive faible et don
 une diminution du frottementbasal. Par 
ontre, à partir d'un 
ertain niveau de pression, l'a
tivation d'un SDE entraînera ladiminution de la 
harge hydraulique et don
 une augmentation de la pression e�e
tive et par
onséquent du frottement basal.4.4.2 Deux systèmes de drainage inter
onne
tésComme présentée 
i-dessus, la gestion de l'hydrologie sous-gla
iaire né
essite la mise en pla
ede deux systèmes de drainage inter
onne
tés, l'un appartenant à la famille des SDE et l'autre àla famille des SDI. On doit alors faire le 
hoix des systèmes de drainage qui seront utilisés dans
ha
une de 
es deux familles. Les 
hoix que j'ai fait i
i sont di
tés par des obje
tifs de simpli
ité.J'utilise pour le SDI un système de drainage dans une 
ou
he de sédiments pour laquelle larépartition de l'eau est 
al
ulée par l'équation de di�usion (4.40) développée dans la Se
tion 4.3.Pour le SDE, le passage d'un système réel à un système modélisable est plus 
omplexe. Ene�et, 
es systèmes de drainage ne sont pas distribués sur la totalité de l'interfa
e ro
her/gla
emais o

upent seulement une faible surfa
e du so
le. Ainsi, il faut prendre en 
ompte sur le so
leun système de drainage dont la taille sera inférieure à la taille des mailles du modèle. Ce type de



4.4. Appli
ation de l'équation de di�usion à un système de drainage à deux 
omposantes 71réseau de drainage 
henalisé se retrouve dans les aquifères karstiques pour lesquels des méthodesde traitement ont été développées pour modéliser les é
oulements distribués et 
henalisés (Teuts
het Sauter, 1991; Teuts
h, 1993; S
anlon et al., 2003). Dans notre modèle, la méthode appliquéerevient à modéliser le système de drainage 
henalisé par un système distribué. Cela revient àmodéliser une 
ou
he de sédiment équivalente au système de drainage distribué 
omme présentésur la Figure 4.11. Ainsi, on 
hoisit pour 
ette 
ou
he équivalente, une paramétrisation desgrandeurs physiques (
ondu
tivité, 
oe�
ient d'emmagasinement...) qui permet de rendre 
omptede l'é
oulement que l'on observerait dans un système 
henalisé.

Fig. 4.11: S
hémas représentant le système à modéliser (à gau
he) et l'appro
he utilisée où le système
henalisé est rempla
é par une 
ou
he 
ontinue équivalente (à droite).L'intérêt de l'appro
he proposée est qu'elle permet d'utiliser la même équation de di�u-sion (4.40) pour le SDE et le SDI. Les seuls 
hangements que l'on applique sur 
ette équationpour les deux systèmes de drainages 
on
ernent les paramètres spé
i�ques des systèmes de drai-nage et la dé�nition des termes sour
e et puits. On a alors pour le SDI :
div (Ts grad hws) = Ssed

∂hws

∂t
+ Qs , (4.53)et pour le SDE :

div (Tc grad hwc) = Sc
∂hwc

∂t
+ Qc . (4.54)On peut alors proposer un ordre de grandeur pour les paramètres né
essaires à la résolutiondes équations (4.53) et (4.54). Ces ordres de grandeur sont présentés dans le Tableau 4.3 et surla Figure 4.12. Les expressions pour les di�érents �ux sont détaillées dans la Partie 4.4.3.
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Fig. 4.12: Ordres de grandeur de la 
ondu
tivité hydraulique pour di�érentes ro
hes y 
ompris les sé-diments sous-gla
iaires (Gla
ial till). On remarque que 
es derniers présentent une plage de valeur trèsétalée. Figure issue de Freeze et Cherry (1979)Tab. 4.3: Ordres de grandeur des valeurs 
ara
térisiques pour les deux types de systèmes utilisés.Les ordres de grandeurs initiaux sont issus de Freeze et Cherry (1979)param. ordre de grandeur 
ommentaires
Ts 5 × 10−11 à 1 × 10−4 m s−1 En 
onsidérant une 
ou
he de sédiments de 10m
Tc 1 × 10−2 à 1 m s−1 Basé sur des expérien
es de retour de tra
eurs
Ssed 1 × 10−6 à 1 × 10−3 En 
onsidérant une 
ou
he de sédiments de 10m
Sc 1 × 10−7 à 1 × 10−4 En 
onsidérant une 
ou
he drainante de 1mLe Tableau 4.3 et la Figure 4.12 montrent bien la disparité de valeur en parti
ulier pour lestransmitivités du sédiment. On devra don
, lors de la modélisation, se baser sur les données exis-tantes pour 
haque appli
ation en vue de réduire l'in
ertitude sur les paramètres hydrologiques.Pour le gla
ier d'Arolla par exemple, des expérien
es menées par Hubbard et al. (1995) donnentpour la 
ondu
tivité hydraulique Ks des valeurs 
omprises entre 3 × 10−4 et 5 × 10−7 m s−1 
equi permet de réduire l'étalement des valeurs de 
ondu
tivité hydraulique.4.4.3 Transfert d'eau entre les deux systèmesL'utilisation de deux équations identiques pour modéliser les SDE et SDI permet de les 
ouplersimplement et de façon réaliste. On se base, pour 
oupler les deux systèmes, sur les transfertsd'eau qui sont introduits dans les termes sour
es/puits des équations de di�usion (4.53) et (4.54).Les termes sour
es/puits Qs et Qc sont 
onstitués d'un terme de re
harge Qre qui prend en
ompte l'entrée d'eau dans le système mais aussi d'un terme de transfert Qt qui dé�nit lesvolumes d'eau à transférer d'une 
ou
he à l'autre. Pour le �ux d'entrée Qre, on suppose qu'ilest inje
té uniquement dans le SDI. En e�et la 
on�guration de 
e système, lorsqu'il est a
tif,fait qu'il o

upe une portion du so
le beau
oup plus importante que le SDE 
e qui valide 
ette
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ation de l'équation de di�usion à un système de drainage à deux 
omposantes 73hypothèse. Les termes sour
es/puits pour les deux 
ou
hes s'é
rivent don
 :
Qs = −Qre + Qt et Qc = −Qt . (4.55)Ces �ux sont positifs pour un débit sortant. Ainsi le �ux de transfert Qt est exprimé 
omme undébit d'eau par unité de surfa
e transitant du SDI vers le SDE.Le �ux de re
harge Qre est dé�ni en fon
tion des apports à la base Qhg et Qhf dus respe
ti-vement au �ux de 
haleur géothermique QG et à l'énergie dissipée par le frottement :

Qhg =
QG

ρiLi
et Qhf =

τbub

ρiLi
, . (4.56)A 
es sour
es basales il faut ajouter l'eau due à la fonte à la surfa
e du gla
ier. On 
onsidèreque 
et apport est nul dans la zone d'a

umulation et que l'eau produite dans 
ette zone estroutée vers la zone d'ablation ou elle est transportée vers le so
le. Ce terme d'apport est don
nul dans la zone d'a

umulation et proportionnel au bilan de masse dans la zone d'ablation.En�n, l'eau produite sur la zone d'a

umulation est répartie sur une 
ourte distan
e à l'aval dela ligne d'équilibre.Les di�érentes 
omposantes de 
e �ux de re
harge peuvent don
 varier dans le temps maiselles ne prennent pas en 
ompte l'état du système de drainage. En e�et, si le SDI est saturé, leterme Qre sera toujours inje
té dans 
e système même si il est ensuite entièrement redistribuédans le SDE par l'intermédiaire du �ux Qt. Ce �ux de transfert par 
ontre est dépendant del'état des deux systèmes entre lesquels il s'établit. La méthode utilisée pour 
al
uler 
e �ux estprésentée dans la suite. Les 
ritères d'établissement du �ux de transfert seront présentés avantde rentrer plus dans les détails de son 
al
ul.4.4.3.1 Critère pour l'établissement du �ux de transfert entre les deux systèmesde drainageL'établissement d'un �ux d'eau entre les SDE et SDI se fait en plusieurs étapes présentéessur la Figure 4.13.On peut identi�er quatre phases di�érentes dans l'établissement du �ux de transfert entre lesdeux systèmes de drainage :(i) Lorsque le �ux entrant Qre est faible, alors le SDI a une 
apa
ité drainante su�sante pouréva
uer la totalité de l'eau inje
tée (Figure 4.13(a)). Dans 
e 
as, le routage de l'eau este�e
tué uniquement dans le SDI ave
 une 
ondu
tivité hydraulique faible et une 
hargehydraulique importante mais inférieure à la pression de �ottaison (on a N > 0). Le �ux detransfert Qt est alors nul et le SDE est ina
tif.(ii) Si le �ux d'eau basale augmente, alors la 
harge hydraulique dans le système de drai-nage va augmenter progressivement jusqu'à atteindre lo
alement la limite de �ottaison(Figure 4.13(b)). Le SDE devient alors a
tif dans la zone pour laquelle la pression e�e
tiveest nulle. Ave
 
ette a
tivation se met en pla
e un �ux d'eau Qt entre les deux systèmesde drainage. Le volume d'eau qui est transféré d'un système à l'autre 
orrespond alors auvolume d'eau en ex
ès par rapport à la limite de �ottaison (Figure 4.14). L'eau transite duSDI vers le SDE avant d'être réinje
tée dans le SDI au point où le SDE n'est plus a
tif.
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Fig. 4.13: Des
ription du 
ouplage entre les deux systèmes hydrauliques. Les 
ourbes présentent la 
hargehydraulique dans le SDI (trait bleu), dans le SDE (points rouges) et la limite de �ottaison N = 0 (tiretsnoirs). Les s
hémas montrent 
omment s'établissent les �ux d'eau quand (a) seul le SDI est a
tif, (b) leSDE est a
tif (partie ha
huré) mais non 
onne
té et (c) le SDE est a
tif et 
onne
té. Les 
ritères surl'a
tivité et la 
onnexion du SDE sont présentés dans le texte, le �ux Qt est exprimé en fon
tion du SDE.
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DistanceFig. 4.14: Visualisation du volume d'eau inje
té dans le SDE. Le tireté bleu 
orrespond à la 
hargehydraulique 
al
ulée, le tireté noir à la limite de �ottaison et le trait plein bleu à la 
harge hydrauliquedans le SDI après le transfert d'eau.(iii) Le fait de réinje
ter l'eau dans le SDI entraîne une sur
harge de 
e dernier à l'aval (ausens des 
harges hydrauliques) de la zone où les deux systèmes sont a
tifs. Cette sur
harge



4.4. Appli
ation de l'équation de di�usion à un système de drainage à deux 
omposantes 75entraîne alors une augmentation de la 
harge hydraulique et don
 une propagation del'a
tivation du SDE vers l'aval.(iv) Le SDE, lorsqu'il est a
tif, permet de drainer une quantité d'eau plus importante mais
e volume est ensuite réinje
té dans le SDI. Pour que le SDE soit vraiment fon
tionnel ildoit être 
onne
té à l'une de ses extrémités à un réservoir in�ni dont la 
harge hydrauliqueest 
onstante. Pour les gla
iers, les di�érents réservoirs in�nis que l'on peut 
iter sont : lefront d'un gla
ier où le torrent issu du gla
ier �xe la 
harge hydraulique, l'o
éan pour lesgla
iers 
�tiers où la 
harge hydraulique 
orrespond au niveau de la mer et les la
s sous-gla
iaires d'un volume su�sant pour que l'apport d'eau dû au gla
ier ne fasse pas varierde manière signi�
ative la 
harge hydraulique. Une fois que le SDE a
tif est relié à l'un de
es exutoires, on peut dire qu'il est ouvert. Une de ses extrémités est don
 reliée à un pointdont la 
harge hydraulique est �xée et inférieure à la 
harge dans le SDI. On aura alors unterme supplémentaire dans l'expression du �ux Qt dire
tement lié à la di�éren
e de 
hargeentre les deux systèmes. La mise en pla
e de 
e drainage va entraîner une diminution rapidede la 
harge hydraulique dans le SDI 
omme illustré sur la Figure 4.13(c).4.4.3.2 Cal
ul du volume d'eau mis en jeu dans le transfert entre 
ou
hesComme on l'a vu pré
édemment, le �ux de transfert entre les deux 
ou
hes Qt dépend de deuxmé
anismes. Le premier est dire
tement implémenté dans la méthode de résolution de l'équationde di�usion alors que le deuxième met en jeu une équation de transfert entre les deux 
ou
hes.(i) Lorsque le SDE est a
tif, seul le volume d'eau qui entraîne une sur
harge du SDI est pris en
ompte. Le volume d'eau entrant en jeu dans 
e transfert est alors 
al
ulé par un systèmeitératif. Une 
omparaison est faite entre la 
harge hydraulique et une limite supérieure. Si
ette limite est atteinte, l'ex
édant d'eau est inje
té dans le SDE et la 
harge hydraulique duSDI est 
orrigée. La gestion de 
e surplus d'eau se fait grâ
e à l'appli
ation d'une 
onditionlimite de Diri
hlet 
e qui permet de �xer la 
harge hydraulique à sa limite supérieure etde 
al
uler l'ex
édent d'eau ainsi libéré. Cette méthode est expliquée plus en détails dansl'Annexe C.(ii) Lorsque le SDE est ouvert sur l'extérieur, un deuxième terme vient alors s'ajouter aupremier. Le terme de transfert alors mis en jeu dépend des di�éren
es de 
harge hydrauliqueentre les deux systèmes. En e�et, l'eau va migrer du système présentant la plus haute
harge hydraulique vers le système le moins 
hargé. Étant donné le sens qui a été �xé pourle transfert d'eau, on peut é
rire l'équation du �ux 
omme suit :
Qt = ϕ

(hc − hsed)Sj

γ
, (4.57)ou hc et hsed sont respe
tivement les 
harges hydrauliques dans les SDE et SDI et Sj estle 
oe�
ient d'emmagasinement du SDI (j = sed) ou du SDE (j = c). La multipli
ationpar le 
oe�
ient d'emmagasinement est né
essaire pour 
onvertir les hauteurs d'eau envolume et on utilisera don
 le 
oe�
ient de la 
ou
he pour laquelle le débit est sortant. Les
oe�
ients γ et ϕ en�n sont respe
tivement un temps de transfert représentant le tempsmis par l'eau pour passer d'un système de drainage à l'autre et un terme 
ontr�lant le
ouplage entre les deux systèmes.



76 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basal4.4.4 Conservation du volume pour le système 
oupléLe 
ouplage réalisé entre les deux systèmes de drainage ne permet pas d'établir des solutionsanalytiques pour la véri�
ation de son implémentation 
omme il a été fait dans la Se
tion 4.3pour véri�er l'implémentation de l'équation de di�usion. Toutefois on peut véri�er la 
onservationdu volume. On met en pla
e pour 
ela la même expérien
e que 
elle qui a été réalisée pour lavéri�
ation de l'implémentation de l'équation de di�usion (Se
tion 4.3.4) mais en appliquant unelimite supérieure à la 
harge hydraulique du SDI. Cette limite est i
i �xée arbitrairement à dixmètres sans prendre en 
ompte l'épaisseur de gla
e et don
 la limite de �ottaison.A partir de 
ette nouvelle expérien
e, on véri�e don
 que l'introdu
tion du terme de transfertentre les deux systèmes de drainage n'introduit pas de biais dans la 
onservation du volumed'eau. Les résultats de 
ette simulation sont présentés sur la Figure 4.15. On observe sur 
ette�gure l'évolution du volume d'eau dans les deux systèmes de drainage ainsi que la somme de 
esvolumes qui est bien égale au volume 
al
ulé à partir de l'intégrale de l'équation 4.52.
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roix noires) superposée au volume inje
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4.5 Con
lusion sur la stru
ture du modèleA partir d'une équation de di�usion en milieu poreux, on a don
 développé un modèle hy-drologique prenant en 
ompte deux systèmes de drainages. Le SDI est représenté par une 
ou
hede sédiments présentant une 
ondu
tivité hydraulique faible et un 
oe�
ient d'emmagasinementimportant. L'approximation majeure du modèle 
onsiste à modéliser le SDE 
omme une 
ou
hede sédiments équivalente au système 
henalisé. Cette appro
he du double 
ontinuum a été utiliséeave
 su

ès pour modéliser l'é
oulement dans les karsts dont on ne peut 
onnaître pré
isémentla 
onformation (Teuts
h et Sauter, 1991).La 
onstru
tion bi
ou
he du modèle ainsi que la méthode de pénalisation utilisée pour
ontraindre la 
harge hydraulique maximale du sédiment demande de mettre en pla
e un modèleà la stru
ture 
omplexe qui est présenté sur la Figure 4.16.
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Fig. 4.16: S
héma présentant le fon
tionnement du modèle d'hydrologie et son 
ouplage ave
 le modèlede dynamique gla
iaire. Les re
tangles représentent des étapes de 
al
ul alors que les variables 
al
uléessont ins
rites dans des 
er
les. Les détails du fon
tionnement sont donnés dans le texte.On voit bien sur 
e s
héma le 
ouplage entre l'hydrologie et la dynamique gla
iaire qui sefait par l'intermédiaire de la pression e�e
tive N et du 
hamp de 
ontrainte σ qui 
ontr�le lalimite supérieure de la 
harge hydraulique du SDI et don
 l'ouverture du SDE. La partie droitedu s
héma (en traits gras) présente le modèle hydrologique. Pour 
e dernier, on observe deuxpossibilités :(i) Si la limite supérieure du SDI n'est pas atteinte alors le SDE n'est pas a
tivé et le 
hemi-nement du modèle suit le tireté qui représente à la fois le pas de temps hydrologique plus
ourt et les itérations né
essaires au 
al
ul de la limite supérieure du SDI.(ii) Si la limite supérieure du SDI est dépassée, alors le SDE est a
tivé et les di�érents 
al
ulsse font en suivant la �ê
he en trait plein. De même, 
ette �ê
he présente à la fois le pasde temps hydrologique et les itérations du système non linéaire dans lequel est maintenantin
lus le 
al
ul du volume d'eau transféré.Dans la moitié gau
he du s
héma est présentée la portion du modèle qui est dire
tement liéeà la dynamique gla
iaire ave
 le 
al
ul de la pression e�e
tive et, à partir de 
ette dernière, dela vitesse de glissement basale qui 
onstitue une des 
onditions limites du modèle d'é
oulementgla
iaire.



78 Chapitre 4. Un modèle d'hydrologie dédié au glissement basalOn obtient ainsi un modèle hydro-gla
iologique 
ouplé dont le but est d'expliquer des phéno-mènes d'a

élérations gla
iaires qui pourraient êtres dus à des variations de 
harge hydraulique.En vue de valider l'appro
he de double 
ontinuum utilisée par le modèle hydrologique, des ex-périen
es ont été menées pour valider les résultats du modèle. Ces expérien
es sont présentéesdans le 
hapitre suivant.



Chapitre 5Appli
ation à un 
as 2DLes expérien
es mises en pla
e dans la Se
tion 4.3 ont permis de véri�er que l'implémentationde l'équation de di�usion dans Elmer était 
orre
te. On a par 
ontre peu de possibilités pourvalider les résultats du modèle 
ouplé. Pour e�e
tuer sa validation on s'atta
he don
 à réaliserla modélisation d'un 
as réel. On e�e
tuera avant 
ela des tests de sensibilité sur di�érentsparamètres hydrologiques mis en jeu dans le modèle.5.1 Présentation de l'expérien
eLe but de la simulation que je présente i
i est d'une part de réaliser une étude de sensibilitédu modèle aux paramètres hydrologiques et d'autre part de 
onfronter le modèle à un 
as réelen vue de 
on�rmer la 
ohéren
e et l'e�
a
ité du s
héma de 
ouplage hydro-gla
iologique implé-menté dans Elmer. On 
her
he pour 
ela un phénomène gla
iologique pour lequel la dynamiquesoit fortement dépendante de l'hydrologie sous-gla
iaire. De plus, pour que l'expérien
e de mo-délisation permette une validation du modèle, on doit être en mesure de 
omparer les vitessesmodélisées aux mesures de terrain. Les phénomènes de jökulhlaup (ou vidange de la
 gla
iaire)réunissent toutes 
es 
ara
téristiques.5.1.1 Cadre général de l'expérien
eLes jökulhlaups sont des phénomènes épisodiques qui mettent en jeu le drainage d'un la
 subou supra-gla
iaire (e.g. Björnsson, 1998). Ces phénomènes peuvent être réguliers, par exempledans le 
as du la
 du Görner (Suisse) qui se vidange 
haque année ou du Merzba
her (Kyrgyztan)tous les huit mois environ (Huss et al., 2007; Ng et Liu, 2009). Ces vidanges épisodiques sontdues au remplissage naturel d'un la
 par l'eau de fonte. En e�et, à partir d'un 
ertain volume,la pression d'eau devient trop forte et le la
 se vide. A 
es épisodes réguliers peuvent s'ajouterdes drainages beau
oup moins prévisibles. Ils sont en général le fait d'éruptions vol
aniquessous-gla
iaires qui entraînent la produ
tion d'un volume d'eau important et don
 la vidangeprématurée du la
. Le la
 du Grímsvötn (Islande) est un exemple �agrant de 
es deux typesde jökulhlaups. Sur la Figure 5.1 on peut dis
erner 
es deux 
omportements dans les variationsde l'altitude de la gla
e �ottante à l'aplomb du la
 et qui reproduit les variations d'altitude de
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ation à un 
as 2Dla surfa
e du la
. On observe en e�et des variations périodiques de l'ordre de 5 ans ave
 desévènements intermittents 
ara
térisés par des augmentations d'altitude plus rapides et dues àdes éruptions sous-gla
iaires.

Fig. 5.1: Évolution du niveau du la
 du Grímsvötn au 
ours du temps, les portions verti
ales entre un pointhaut et un point bas 
orrespondent à une diminution rapide du niveau et don
 à un jökulhlaup. L'avantdernière éruption indiquée, datant de novembre 1996, est 
elle qui nous intéressera pas la suite. Figureissue de Björnsson (2002)De nombreuses études menées sur les jökulhlaups permettent de disposer de données enquantités importantes. Un grand nombre de 
es études ne s'intéressent qu'à la partie hydrologiquede l'évènement et se basent sur les jökulhlaups pour essayer de dé
rire les systèmes de drainageà la base des gla
iers (Nye, 1976; Björnsson, 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 lemême obje
tif que notre modélisation qui vise à 
al
uler les vitesses de glissement quitte àsimpli�er le modèle hydrologique. Par 
ontre, les études 
itées plus haut permettent d'avoirune bonne 
onnaissan
e des mé
anismes mis en jeu lors du jökulhlaup et plus parti
ulièrementdes débits et des volumes d'eau drainés. De plus, 
ertaines observations ré
entes ont permisd'avoir une meilleure 
onnaissan
e du lien entre vitesses de surfa
e et volume d'eau à la base desgla
iers. Ces dernières nous permettent de 
onnaître les vitesses en surfa
e durant les épisodesde jökulhlaups 
e qui fournit des données intéressantes pour une 
omparaison ave
 les résultatsissus du modèle (Bjornsson et al., 2001; Gudmundsson et al., 2002; Anderson et al., 2005;Magnússon et al., 2007, 2010; Bartholomaus et al., 2008).La 
alotte du Vatnajökull (Islande) est l'endroit pour lequel on dispose du plus grand nombrede données sur les jökulhlaups. J'ai don
 
hoisi pour 
ette étude de travailler sur 
ette 
alotte eten parti
ulier sur le gla
ier du Skeiðarárjökull. La lo
alisation de 
e gla
ier ainsi que 
elle de laligne d'é
oulement 
hoisie pour la modélisation sont présentés sur la Figure 5.2.L'évènement modélisé est un jökulhlaup survenu en O
tobre 1996 après une éruption impor-tante qui a entraîné le débordement du la
 du Grímsvötn. Ce jökulhlaup est le plus importantde la période ré
ente sur 
e gla
ier autant par le volume total d'eau drainée que par le débit depointe observé. L'importan
e de 
e jökulhlaup sur un gla
ier au 
omportement bien suivi permetd'avoir un grand nombre de données (Björnsson, 2002; Gudmundsson et al., 2002). Le gla
ier
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Fig. 5.2: Carte de la 
alotte du Vatnajökull, la ligne pointillée 
orrespond à la ligne d'é
oulement mo-délisée. L'insert présente une vue générale de l'Islande ave
 les zones à forte a
tivité vol
anique en gris.Figure adaptée de Magnússon et al. (2010).a aussi été survolé par les satellites ERS1 et ERS2 durant environ 4 ans à partir de 1995. Lesinstruments présents sur 
es satellites permettent l'a
quisition d'images radar qui rendent pos-sible le 
al
ul des vitesses de surfa
e par interférométrie (InSAR) (Hansen, 2001). Ces 
ampagnesspatiales ont don
 donner lieu au 
al
ul des 
hamps de vitesses de surfa
e du gla
ier à di�érentesdates 
omme présenté par Magnússon et al. (2010).Le but de notre modélisation étant plus de 
on�rmer les résultats du modèle que de modéliser�dèlement l'impa
t du jökulhlaup sur la dynamique du Skeiðarárjökull, j'ai 
hoisi d'utiliser unegéométrie synthétique plut�t que la géométrie réelle. Cette approximation de la géométrie permetde simpli�er la réponse du modèle en s'a�ran
hissant des variations de dynamique à petiteé
helle engendrées par la topographie. On obtient alors des 
hamps de vitesses lissés et don
plus fa
ilement interprétables. Les détails sur la géométrie sont donnés dans la Se
tion 5.1.2. La
hronologie pré
ise de l'expérien
e est, quant à elle, donnée dans la Se
tion 5.1.3. On garde pour
ette dernière la même philosophie que pour la géométrie, on utilisera don
 un forçage réalistemais simpli�é.



82 Chapitre 5. Appli
ation à un 
as 2D5.1.2 Géométrie du problèmeLe but de 
ette étude est plus de valider le modèle sur un 
as 
on
ret que de modéliser unphénomène ave
 pré
ision. Au vu de 
et obje
tif, la modélisation se fera sur une ligne d'é
ou-lement plut�t que sur une géométrie tridimensionnelle. Ce passage de trois à deux dimensionspermet de réduire les temps de 
al
ul en limitant la taille du maillage utilisé. De plus on utiliseraune géométrie simpli�ée par rapport à la géométrie réelle présentée par Björnsson (2002). Lagéométrie du lit ro
heux utilisée est dé
rite de la façon suivante :
zb(x) = Min1240, 1490 −

x

20
+ 380

(

x

4 × 104

)4

− exp

(

x − 4.5 × 104

2700

)



 (5.1)et pour la surfa
e :
zt(x) = Min(1550, 1685 −

x

37
− 80 sin

(

x − 5 × 103

1 × 104

)) (5.2)où les altitudes zi, (i = b, t) et la distan
e au d�me x sont données en mètres. Ces deux expressionssont tra
ées sur la Figure 5.3.
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A
lt
it
u
d
e

en
[m

]

1240

1550

10000 20000 30000 40000 50000 60000

0
0Fig. 5.3: Topographie synthétique utilisée pour les expérien
es tra
ée à partir des équations (5.1) et (5.2).La géométrie simpli�ée présentée sur la Figure 5.3 se base sur la géométrie réelle présentéepar Björnsson (2002). Une 
omparaison entre géométries synthétique et réelle est présentée surla Figure 5.4.5.1.3 Déroulement du jökulhlaup et forçage imposé au modèle5.1.3.1 Déroulement du jökulhlaupLe Skeiðarárjökull est un gla
ier généralement soumis aux jökulhlaups du la
 du Grímsvötnave
 des intervalles entre 
rues de 2 à 10 ans (Björnsson, 2002, et Figure 5.1). Une étude de 
esjökulhlaups 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 l'existen
e d'un barrage qui ferme le la
 du
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Fig. 5.4: Comparaison entre la géométrie synthétique utilisée dans le modèle (tireté gris) et la topogra-phie réelle présentée par Björnsson (2002). La ligne d'é
oulement s'étend du la
 du Grímsvötn jusqu'auSkeiðarársandur 
omme présenté sur la Figure 5.2. Le 
adre gris 
orrespond à l'emprise de la Figure 5.5.Grímsvötn. Il 
al
ule pour 
ela un potentiel hydraulique zi tel que :
zi = hw +

p0
i − pi

ρwg
, (5.3)où pi = ρigh est la pression gla
iostatique en tous points et p0

i la pression gla
iostatique au borddu la
. Le maximum de la di�éren
e entre l'altitude du so
le zb et 
e potentiel zi donne alors laposition du barrage 
omme indiqué sur la Figure 5.5.A l'aide de 
e modèle, Fowler (1999) donne une estimation de la période de retour desjökulhlaups. Toutefois, il ne peut prendre en 
ompte les évènements non prévisibles dus auxéruptions vol
aniques que l'on observe sur la Figure 5.1. L'évènement de novembre 1996 que jeme propose de modéliser est issu de l'une de 
es éruptions. Ce jökulhlaup, dû à une éruptionvol
anique, est beau
oup plus violent que 
eux qui arrivent periodiquement et qui sont dus à unremplissage moins rapide du la
 par l'eau de fonte. Dans le 
as de l'évènement de Novembre 1996,on est fa
e à un a�ux massif et rapide d'eau qui a entraîné le soulèvement du barrage de gla
equi ferme habituellement le la
 du Grímsvötn. Le soulèvement de 
e barrage a généré un a�uxmassif d'eau à l'aval du la
 ave
 un débit maximal de 40 000 m3 s−1. Le drainage a 
ommen
é le4 Novembre et s'est poursuivit durant 40 heures pour éva
uer un volume total d'eau de 3.2 km3.Une des
ription détaillée de l'éruption d'o
tobre 1996 ayant entraîné le jökulhlaup peut êtretrouvée dans Gudmundsson et al. (1997). La 
omparaison des di�érents hydrographes de laFigure 5.6(b) montre bien l'importan
e de 
e jökulhlaup tant au niveau du débit observé que dela durée assez 
ourte de l'évènement.5.1.3.2 Des
ription du forçage imposéLe forçage mis en pla
e peut être dé
rit en deux phases distin
tes :



84 Chapitre 5. Appli
ation à un 
as 2D

0

0 5 10 15

1000

1500

−200

200

al
ti
tu

d
e

[m
a.

s.
l.
]

x [km]

z b
−

z i
[m

]
barrage

zi

lh
lb

(a)

(b)

zt

zb

Fig. 5.5: S
héma présentant la topographie à proximité du la
 pour le so
le zb et la surfa
e zt (traitsgris épais) ainsi que les potentiels hydrauliques zi pour un niveau haut lh et un niveau bas lb du la
représentés respe
tivement par les zones grisée et grisée ha
hurée (a). La di�éren
e zb − zi qui met enéviden
e le barrage de gla
e est tra
ée pour le niveau haut du la
 (pointillé) et pour le niveau bas (tireté)(b). Figure adaptée de Fowler (1999).(i) La perturbation : elle est basée sur les données que l'on possède 
on
ernant le volume d'eaudrainé durant le jökulhlaup de Novembre 1996. Je me suis basé sur l'hydrographe présentépar Björnsson (2002) qui a été mesurée par altimétrie. Cette mesure est permise par la
onnaissan
e de la bathymétrie du Grímsvötn 
e qui autorise le 
al
ul du volume d'eausi l'on dispose d'informations sur l'altitude de la surfa
e du la
. Ces informations quant àl'altitude sont mesurées à la surfa
e du gla
ier où la gla
e �otte sur le la
. Les variationsd'altitude de la surfa
e du la
 suivies par 
elle de la gla
e permettent alors de dé�nir lavariation du sto
k d'eau dans le la
 du Grímsvötn. Durant le jökulhlaup de novembre 1996la variation d'altitude de la gla
e à la surfa
e du la
 était de 175 m permettant de 
al
ulerun volume d'eau libéré de 3.2 km3. Le forçage du modèle est e�e
tué en pres
rivant un �uxd'eau dé�ni par rapport à 
et hydrographe 
omme présenté sur la Figure 5.6.Étant donné que l'on travaille ave
 un modèle à deux dimensions selon une ligne d'é
ou-lement, il faut prendre en 
ompte le nombre de 
henaux qui s'ouvrent sous le gla
ier pourdé�nir le volume d'eau à inje
ter durant le forçage. Je suppose en e�et que la ligne de
ourant 
hoisie se situe à l'aplomb d'un 
henal et que tous les 
henaux drainent le mêmevolume d'eau. Ainsi, le volume donné par l'hydrographe doit être divisé par le nombre de
henaux supposés pour obtenir le volume du forçage à mettre en pla
e. Björnsson (1998)
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Fig. 5.6: (a) hydrographe du jökulhlaup de Novembre 1996 (trait plein) et le forçage appliqué avantsa répartition dans une dizaine de tunnels. (b) 
omparaison d'hydrographes mesurés durant di�érentsjökulhlaups du Grímsvötn. On remarque bien la di�éren
e entre les jökulhlaups périodiques et 
eux dusà des éruptions (1934, 1938, 1996 
f. Figure 5.1). Figures adaptées de Björnsson (2002).estime qu'il se forme de 10 à 15 
henaux durant les épisodes de drainage important, onutilisera don
 
ette valeur pour 
al
uler le volume d'eau à inje
ter en entrée du modèle.(ii) La relaxation : les données InSAR dont je dispose se situent plut�t dans la période suivantle jökulhlaup. Les données existantes pour la période pré
édent le jökulhlaup permettentaussi de se faire une bonne idée de la vitesse du gla
ier avant la perturbation. Par 
ontre,nous ne possédons que des estimations des vitesses durant le jökulhlaup. J'ai don
 e�e
tuéune simulation qui s'étendait longtemps après le jökulhlaup pour avoir un maximum depoints de 
omparaison entre données et modèle.5.2 Paramètres du modèle spé
i�ques à l'expérien
eLes 
onditions aux limites, ainsi que les pas de temps et les paramètres physiques du modèlesont spé
i�ques à 
haque problème traité. Dans 
ette se
tion, on dé
rira tout d'abord les 
ondi-tions aux limites qui ont été appliquées avant de présenter les valeurs des di�érents paramètresphysiques né
essaires à la modélisation.5.2.1 Conditions aux limitesOn dé
rira dans 
ette partie les 
onditions aux limites qui seront utilisées lors de notre modé-lisation en 
ommençant par les 
onditions né
essaires au fon
tionnement du modèle d'é
oulementgla
iaire.5.2.1.1 Pour le modèle d'é
oulement gla
iaireLa limite amont du modèle (x = 0 sur la Figure 5.4) est 
onstituée par un d�me. Cela signi�equ'en 
e point, la gla
e s'é
oule de manière symétrique par rapport à l'axe x = 0. On �xera don
pour 
ette limite une 
ondition de symétrie qui revient à imposer un �ux de gla
e nul à traversla limite amont du modèle.
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ation à un 
as 2DLa limite supérieure est traitée 
omme une surfa
e libre. Ce
i revient à faire l'hypothèse quela pression atmosphérique a un r�le négligeable sur la dynamique gla
iaire. Sur 
ette surfa
elibre, on doit, par 
ontre, pres
rire un terme de bilan de masse représentant les pré
ipitationsneigeuses (quand il est positif) ou la fonte (quand il est négatif). Malgré son étendue, la 
alottedu Vatnajökull est bien étudiée par le S
ien
e Institute de l'université d'Islande. Ce suivi régulierpermet de relever les bilans de masse en di�érents points de la 
alotte 
e qui donne une idée assezpré
ise de son bilan de masse global. Des expérien
es ont été réalisées en utilisant le bilan demasse paramétrisé par Adalgeirsdóttir et al. (2003). Toutefois on ne se basera pas, par la suite,sur 
e bilan de masse 
ar il engendrent des épaisseurs de gla
es trop importantes par rapportaux observations. En e�et, la paramétrisation de Adalgeirsdóttir et al. (2003) est développéepour toute la 
alotte et son appli
ation à notre ligne d'é
oulement entraîne des bilans fortementnégatifs dus au passage de trois à deux dimension. On 
hoisit don
 une paramétrisation du bilande masse qui permette de maintenir une géométrie en a

ord ave
 la géométrie réelle :
b(x) = 3.6 − (1.2 × 104x) (5.4)Cette simpli�
ation du bilan de masse à une fon
tion linéaire peut paraître simpliste mais ellepermet de 
onserver la géométrie gla
iaire. Le 
hoix de 
ette répartition du bilan de masse reposeaussi sur le fait que l'on 
her
he i
i à montrer la réponse du gla
ier à une perturbation extérieureet pas au forçage 
limatique. En e�et, la répartition du bilan de masse a une in�uen
e importantesur la géométrie gla
iaire et don
 le 
hamp de vitesse d'un état stationnaire. Par 
ontre, si 
etterépartition reste 
onstante dans le temps, elle n'aura pas d'in�uen
e sur des variations à 
ourtterme du 
hamp de vitesse.La limite avale étant 
onstituée par le front du gla
ier, elle est aussi traitée 
omme une surfa
elibre.La loi de frottement quant à elle intervient dans la 
ondition à la limite basale du gla
ier.On utilisera i
i la loi dé
rite par l'équation (2.20) présentée dans la Se
tion 2.2.3. La présen
e dela pression e�e
tive N dans 
ette loi permet en e�et de 
oupler le modèle d'é
oulement gla
iaireau modèle hydrologique.5.2.1.2 Pour le modèle d'hydrologieDans 
ette expérien
e, on 
onsidérera 
omme 
onditions aux limites, les extrémités amont etaval mais aussi le terme de re
harge de l'aquifère qui sera �xé et non 
al
ulé.La limite aval pour le système hydrologique est 
onstituée par le front du gla
ier où un torrentva se former à partir de l'eau libérée par l'aquifère. Ce torrent forme alors un réservoir in�ni dontla 
harge hydraulique est 
onstante. On appliquera don
 à 
ette limite aval une 
harge hydraulique�xée dont la valeur sera la même que 
elle de la surfa
e du torrent qui sera approximée par la
�te du terrain naturel.La limite amont 
orrespond à l'entrée de l'eau dans le modèle, 
'est 
ette limite qui nouspermettra d'exer
er un forçage sur le modèle hydrologique. La 
ondition limite 
hoisie i
i est une
ondition de �ux. En e�et, même lorsque le barrage de gla
e est en pla
e, il laisse �ltrer une
ertaine quantité d'eau qui s'é
oule sous le gla
ier à l'aval du la
. Ainsi 
ette 
ondition limite en�ux permet de bien reproduire la réalité en laissant un �ux faible en période �normale� et enimposant un �ux important durant les épisodes de jökulhlaups.
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Fig. 5.7: Valeur du �ux de re
harge Qre en fon
tion de la distan
e au d�me x ainsi que les di�érentstermes permettant son 
al
ul Qhf et b(x).En�n, le terme de re
harge à la base est dé�ni en fon
tion du �ux d'eau par unité de surfa
e
Qhg dû au �ux géothermique 
al
ulé par l'intermédiaire de l'équation (2.22) et de la fon
tion debilan (5.4) quand elle est négative.

Qre(x) = Qhf −Min (0, 0.8 × b(x)) , (5.5)Le �ux géothermique QG adopté pour 
al
uler le volume d'eau produit est de 0.2 W m−2.Cette valeur moyenne est issue de l'étude de Flovenz et Saemundsson (1993). Le 
oe�
ient 0.8présent devant le bilan de masse permet de prendre en 
ompte un volume d'eau qui ruisselleraiten surfa
e ou à l'intérieur du gla
ier plut�t que de se retrouver à l'interfa
e entre so
le et gla
ier.Cette valeur de �
apture� est typique des gla
iers tempérés 
omme l'a montré Stenborg (1973).La Figure 5.7 synthétise les di�érents termes qui entrent en jeu dans l'équation (5.5).5.2.2 Pro
édure d'initialisation et gestion des pas de tempsPour mettre en pla
e des simulations pour lesquelles les résultats observés soient uniquementdus à la perturbation que l'on applique, on doit s'assurer de partir d'un état initial qui soit àl'équilibre. Dans le 
as que j'ai traité, 
ette pro
édure d'initialisation a été réalisée en trois étapespour s'assurer que toute les 
omposantes du modèle étaient bien à l'équilibre.(i) Stabilisation de la surfa
e du gla
ier et de sa dynamique :Ave
 la géométrie que j'ai dé�ni dans les équations (5.1) et (5.2) ainsi que le bilan de masseprésenté dans l'équation (5.4), le modèle gla
iologique est laissé libre de retrouver un étatd'équilibre. Cette stabilisation est e�e
tuée en n'utilisant que le modèle gla
iologique et en�xant une pression d'eau nulle à la base du gla
ier, 
e qui entraîne des vitesses de glissementbasal faibles. La stabilisation s'e�e
tue sur une période de 1000 ans ave
 des pas de tempsde un an.(ii) Stabilisation de la 
harge hydraulique :Comme je ne disposais pas de valeurs de la 
harge hydraulique sur le Skeiðarárjökull, une
harge hydraulique plausible a été 
al
ulée à partir d'une re
harge 
onstante dans le temps.
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ation à un 
as 2DÉtant donné que les pro
essus hydrologiques sont plus rapides que les pro
essus gla
iolo-giques, on peut i
i partir d'une 
harge hydraulique nulle pour arriver à l'équilibre. Lasolution d'équilibre a don
 été obtenue en utilisant uniquement le modèle hydrologiquefor
é par le terme de re
harge donné dans l'équation (5.5). On utilise i
i un pas de tempsd'un 
entième d'année (environ 84 heures) durant 200 ans. Le modèle d'é
oulement gla-
iaire n'étant pas utilisé dans 
ette partie de la stabilisation, la géométrie, et don
 la bornesupérieure de la 
harge hydraulique, ne varie pas dans le temps.(iii) Stabilisation du système 
ouplé :La dernière phase 
onsiste à véri�er que les deux solutions pré
édentes (gla
iologique ethydrologique) sont 
ompatibles. Pour véri�er 
ette 
ompatibilité, on a tout d'abord e�e
tuéune simulation durant dix années ave
 des pas de temps gla
iologiques de 0.1 an et de
1×10−4 an pour le modèle hydrologique a�n d'éviter de déstabiliser le modèle gla
iologique.En e�et la 
harge hydraulique qui avait été �xée à zéro pour la première partie de lastabilisation a beau
oup 
hangée et entraîne don
 une grande variation des vitesses deglissement. Une fois 
ette première phase e�e
tuée, on repasse à des pas de temps plus long(1 an pour le modèle gla
iologique, 0.01 an pour le modèle hydrologique) et on laisse lemodèle revenir à un état d'équilibre durant 200 ans.La 
hronologie des di�érentes phases de stabilisation ainsi que les pas de temps utilisés sontprésentés sur la frise de la Figure 5.8.
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Durée en annéesFig. 5.8: Frise 
hronologique des di�érentes étapes de la stabilisation. Les pas de temps hydrologiques(dth) et gla
iologiques(dtg) sont exprimés en années. La barre verti
ale noire 
orrespond aux dix ans desimulation 
ouplée ave
 des pas de temps plus 
ourts (dtg = 0.1 et dth = 1 × 10−4)A l'issue de 
ette pro
édure d'initialisation, le gla
ier atteint un état d'équilibre pour le bilande masse donné par l'équation (5.4) et le �ux d'eau basal donné par (5.5).5.2.3 Sensibilité aux paramètres hydrologiquesLa pro
édure de stabilisation présentée dans la Se
tion 5.2.2 a permis d'estimer les valeursde référen
es utilisées par le modèle hydrologique. Ces simulations ont aussi permis de réaliserune étude de sensibilité sur les di�érents paramètres qui entrent en jeu dans les deux systèmesde drainage. En e�et l'obtention d'un état stationnaire à la �n de 
ette pro
édure d'initialisationpermet de se prémunir des variations transitoires qui seront étudiées lors de l'expérien
e prin
ipalesur le jökulhlaup.
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e 895.2.3.1 Choix des paramètres de référen
eLes paramètres utilisés pour la simulation sont présentés dans le Tableau 5.1. Ces paramètresont été obtenus de di�érentes manières :(i) Certains de 
es paramètres sont des 
ara
téristiques physiques bien 
onnus, densité des maté-riaux, a

élération de la gravité. . . Ces paramètres sont notés wkp (well known parameters)dans le Tableau 5.1.(ii) D'autres ont fait l'objet d'études qui ont été publiées. Pour 
es paramètres, les référen
esayant permis leur détermination sont notées dans le Tableau 5.1.(iii) En�n, la dernière 
lasse de paramètres est 
eux pour lesquels les valeurs sont in
ertaines.On dispose de peu d'informations sur leur valeur ou alors les informations dont on disposedonnent une four
hette de valeurs très large. Ces paramètres sont notés pkp (poorly knownparameters) dans le Tableau 5.1.On peut noter i
i que la majeure partie des paramètres entrant en 
ompte dans la loi defrottement sont mé
onnus et ont don
 dû être �xés ave
 des valeurs admissibles. Pour 
ertainsparamètres tels que m et C, on a 
hoisi d'utiliser des valeurs qui ajoutent un minimum de
omplexité à la loi de frottement.Pour les paramètres du modèle hydrologique, nous nous sommes basés pour dé�nir les para-mètres de référen
es sur les ordres de grandeur fournis par des études pré
édentes. Ainsi l'étudemenée par Boulton et al. (2007b) sur le Breidamerkurjökull permet de réduire les ordres degrandeur 
ommunément admis. En e�et, 
ette étude a été menée sur un gla
ier pro
he duSkeiðarárjökull et on peut don
 supposer que les ro
hes présentes à la base des deux gla
ierssont de même nature. A partir de 
ette étude, on a don
 
hoisi des valeurs pour la 
ondu
tivitéhydraulique et l'épaisseur du SDI. La 
ondu
tivité hydraulique du SDE est quand à elle 
al
uléeà partir des données dont on dispose lors du jökulhlaup. Elle est dé�nie à partir du temps tt quel'eau met pour par
ourir la distan
e dt séparant le la
 de l'exutoire du gla
ier tel que :
Kc =

dt

tt
, (5.6)ou les valeurs tt et dt proviennent de l'étude de Björnsson (2002).Reste à dé�nir la porosité des sédiments qui bien qu'elle ne soit pas 
onnue ne possède pasune plage de valeur très étendue. On 
hoisit don
 pour 
ette dernière une valeur moyenne dansl'intervalle des valeurs possibles. La 
onstante de temps γ est �xée à environ 2h tandis que le
oe�
ient de 
ouplage ϕ est 
hoisi de telle façon que la 
onvergen
e du modèle soit assurée.Nous menons à partir de 
es paramètres de référen
e une étude de sensibilité pour étudier laréponse du modèle à la variation des di�érents paramètres hydrologiques. Nous étudierons toutd'abord la réponse du modèle aux variations des di�érentes 
ondu
tivités hydrauliques avant dese pen
her sur les autres paramètres.A partir des paramètres de référen
e 
hoisis, on dé�nit les 
ara
téristiques prin
ipales dusystème de drainage. La Figure 5.9(a) présente les 
harges hydrauliques à l'état d'équilibre quel'on observe dans les deux systèmes de drainage après la pro
édure d'initialisation. On peut alorsdistinguer trois zones distin
tes :
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Tab. 5.1: Valeurs des paramètres utilisés pour 
etteexpérien
e. La provenan
e des valeurs est indiquéepar une référen
e si elle existe. wkp indique lestermes bien 
onnus et pkp les termes qui présententune plus grande in
ertitude.Paramètre Valeur Sour
eParamètres physiques :
g 9.81m s−2 wkp
L 3.34 × 105 J kg−1 wkp
βl 5.04 × 10−10 Pa−1 a
ρw 1000 kg m−3 wkp
ρi 880 kg m−3 wkpParamètres du modèle hydrologique :
QG 0.2 W m−2 b
es 20 m 

ec 1 m pkp
Ks 3 × 10−5 m s−1 

Kc 1 m s d
α 1 × 10−8 Pa−1 e
γ 6900 s pkp
ϕ 0.028 pkp
ωj 0.3 pkpParamètres du modèle de dynamique :
A 6.8 × 10−24 Pa−3 s−1 f
As 7.3 × 10−6 m Pa−3 s−1 pkp
C 1 pkp
m 1 wkp
n 3 wkpa Perkins (1820)b Flovenz et Saemundsson (1993)
 Boulton et al. (2007b)d Björnsson (2002)e Flowers et Clarke (2002)f Paterson (1994)
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➀ La zone amont pour laquelle les 
harges hydrauliques des deux systèmes de drainage sontrelativement faibles.
➁ La zone médiane pour laquelle la 
harge hydraulique du SDI est maximale (au niveau de�ottaison) et la 
harge hydraulique du SDE (a
tif mais pas ouvert) est faible.
➂ La zone avale pour laquelle le SDE est ouvert et permet don
 de drainer le surplus d'eau pré-sent dans le SDI. On observe alors des 
harges hydrauliques faibles dans les deux systèmesqui sont établies grâ
e à la grande 
apa
ité de drainage du SDE.
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Fig. 5.9: (a) Charge hydraulique dans le SDI (tireté) et le SDE (pointillé) ainsi que la topographie de lasurfa
e et du so
le du gla
ier (ligne grise) et (b) volume éva
ué par le SDI (tireté) et le SDE (pointillés).La ligne grise dans (b) 
orrespond à l'évolution du volume d'eau inje
té. Les zones ➀ à ➂ 
orrespondentrespe
tivement aux zones amont, médiane et aval dé
rites dans le texte.En parallèle, la Figure 5.9(b) présente l'évolution du volume d'eau drainé par les deux di�é-rents systèmes de drainage le long de la ligne d'é
oulement. L'évolution de 
es volumes re�ètebien les 
harges hydrauliques observées pré
édemment. En e�et, dans la partie amont, la totalitéde l'eau générée par la fonte en surfa
e et le �ux géothermique est éva
uée par le SDI. Dans lapartie médiane, 
ette tendan
e tend à s'inverser ave
 un drainage de plus en plus faible de lapart du SDI alors que le SDE éva
ue la presque totalité de l'eau produite. Dans la partie aval,l'augmentation du volume drainé par le SDI est dû au transfert que l'on observe entre SDI etSDE puis le volume d'eau drainé se stabilise à une valeur très faible. La dis
ontinuité dans levolume drainé par le SDE est due au 
hangement brutal de 
ondu
tivité entre la zone a
tive etla zone ouverte de 
e système. On 
onsidère que 
ette dis
ontinuité n'est pas signi�
ative 
ar ellen'a pas d'impa
t sur les volumes drainés que l'on observe à l'aval.Pour étudier la sensibilité du modèle, nous nous sommes basé sur deux estimateurs représen-tatifs de la 
harge hydraulique dans les deux systèmes. Ainsi la fra
tion d'eau drainée par le SDI



92 Chapitre 5. Appli
ation à un 
as 2Dpar rapport au volume total éva
ué permet d'évaluer l'e�
a
ité relative du SDI en parti
ulierlorsque 
e dernier draine un volume d'eau relativement important (
ondu
tivité élevée ou apportd'eau faible). D'autre part, la position de l'extrémité amont du SDE ouvert nous renseigne à lafois sur la saturation du SDI et sur la 
apa
ité drainante du SDE.5.2.3.2 Sensibilité à la 
ondu
tivité des sédimentsL'évolution de la quantité d'eau drainée au front du gla
ier par le SDI est présenté en fon
tionde la variation de 
ondu
tivité de 
e système sur la Figure 5.10(b). L'évolution de 
ette fra
tion dedrainage est 
lairement dépendante de la 
ondu
tivité du SDI. Ainsi, l'eau produite par la fonteen surfa
e et à la base du gla
ier est presque entièrement drainée par le SDE pour des valeursde 
ondu
tivité du SDI inférieurs à 10−3 m s−1. Par opposition, la totalité de l'eau est drainéepar le SDI quand sa 
ondu
tivité hydraulique dépasse 10−2 m s−1. De 
es deux situations, lapremière semble la plus vraisemblable étant donné qu'il est 
ommunément admis qu'une 
ou
hede sédiments ne peut drainer la totalité de l'eau produite par le gla
ier. De plus, les valeursmesurées par Boulton et al. (2007a) sur le gla
ier voisin du Breidamerkurjökull (zone grisée dela Figure 5.10) semblent 
on�rmer 
ette hypothèse. Dans 
ette zone grisée, on remarquera quela variabilité des fra
tions d'eau drainées à la variation de 
ondu
tivité du SDI Ks est beau
oupplus faible.Sur la Figure 5.10(a) est présentée l'évolution de la position de la limite amont du SDEouvert. L'évolution de la position de 
ette extrémité ne varie pas lorsque la majorité de l'eauproduite est éva
uée par le SDI (pour Ks > 10−2 m s−1) 
e qui s'explique par le fait que dans
ette zone le SDI éva
ue la majorité de l'eau et don
 le SDE n'est pas a
tivé et en
ore moinsouvert. Pour les valeurs de 
ondu
tivité inférieures à 10−2 m s−1 on observe par 
ontre unevariation importante de la longueur de SDE qui est ouverte. Cette migration vers l'amont del'extrémité du SDE ouverte s'explique par la diminution des possibilités de drainage du SDI quiest proportionnelle à sa 
ondu
tivité. Le volume d'eau à éva
uer dans le SDE est alors d'autantplus important que la 
ondu
tivité du SDI est faible.5.2.3.3 Sensibilité à la 
ondu
tivité du système de drainage e�
a
eAve
 les mêmes estimateurs que pré
édemment, on étudie la sensibilité du modèle hydrolo-gique à une variation de la 
ondu
tivité du SDE Kc. Les résultats de 
ette étude sont présentéssur la Figure 5.11. Pour permettre la 
omparaison ave
 la partie pré
édente, les simulations ontété menées i
i ave
 une grande gamme de valeurs de 
ondu
tivité. Toutefois, des 
ondu
tivitéshydrauliques inférieures à 10−2 m s−1 ne semblent pas très réalistes pour un SDE. En e�et, ona vu dans la Se
tion 4.1.2.1 que des valeurs de 
ondu
tivités inférieures à 0.2 m s−1 étaient gé-néralement asso
iées à des SDI. De plus, la loi de frottement utilisée ne permet pas d'obtenir un
hamp de vitesses stabilisé dans 
es 
as la. En e�et, ave
 
es valeurs de Kc, la 
harge hydrauliquedans le SDE est trop importante pour pouvoir drainer le SDI et la 
harge dans 
e dernier est alorségale à la limite de �ottaison sur toute la longueur de la ligne de 
ourant. Pour les simulations oùle 
ouplage n'a pas pu être mis en pla
e, on utilise les résultats de la stabilisation hydrologiqueseule (t = 1200 sur la Figure 5.8).L'évolution de la fra
tion d'eau drainée par le SDI est très faible sur la totalité de la plage
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Fig. 5.10: Sensibilité du modèle à la variation de la 
ondu
tivité du SDI Ks. La �gure (a) présente lalongueur du SDE ouvert et la �gure (b) les variations de la fra
tion d'eau drainée par le SDI (Ds/Dt).Les paramètres autres que la 
ondu
tivité du SDI prennent les valeurs de référen
e données dans leTableau 5.1. La zone grisée 
orrespond à la four
hette des valeurs de 
ondu
tivité mesurées par Boultonet al. (2007a) sur le Breidamerkurjökull.
des valeurs étudiées. On observe par 
ontre une variabilité marquée de la position de l'extrémitéamont du SDE ouvert, ave
 une di�éren
e importante entre les valeurs de 
ondu
tivité faibles(Kc < 10−1 m s−1) et les valeurs de 
ondu
tivité plus importantes. Ainsi, pour des valeurs de
ondu
tivité du SDE inférieures à 10−1 m s−1 le SDE est ouvert sur une portion importante dela ligne d'é
oulement. Cette ouverture est due aux 
ondu
tivités faibles qui entraînent la miseen pla
e de 
harges hydrauliques largement supérieures à la limite de �ottaison dans le SDE.Ces 
harges hydrauliques trop importantes empê
hent le drainage du SDI entraînant alors lamise sous pression de 
e système et son ouverture. Pour les valeurs plus usuelles de 
ondu
tivité(Kc > 10−1 m s−1), la variabilité dans la position de l'extrémité amont du SDE ouvert estbeau
oup moins importante. Pour les valeur de Kc supérieurs à 1 m s−1 l'extrémité amont duSDE ouvert se situe assez pro
he du front (1/10 de la longueur de la ligne d'é
oulement). Cettevaleur est 
ompatible ave
 la transition de SDI à SDE que l'on observe au début de l'été sur legla
ier d'Arolla Nienow et al.1998)Nienow (Sharp); Mair et al. (2002).
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Fig. 5.11: Sensibilité du modèle à la variation de la 
ondu
tivité du SDE. La �gure (a) présente lalongueur du SDE ouvert et la �gure (b) les variations de la fra
tion d'eau drainée par le SDI (Ds/Dt).Les paramètres autres que la 
ondu
tivité du SDE prennent les valeurs de référen
e données dans leTableau 5.1. La zone grisée 
orrespond aux valeurs de 
ondu
tivité 
ommunément admises pour un SDE,les 
arrés 
orrespondent aux simulations pour lesquelles la stabilisation 
ouplée n'a pas été e�e
tuée.
5.2.3.4 Sensibilité à l'épaisseur de la 
ou
he de sédimentsLa sensibilité du modèle a ensuite été évaluée par rapport à l'épaisseur de la 
ou
he de sé-diments qui 
onstitue le SDI. En vue d'obtenir des résultats 
omparables pour les di�érentesépaisseurs, on fait varier la 
ondu
tivité hydraulique du SDI en même temps que son épais-seur pour garder sa transmitivité 
onstante. Les résultats de 
ette étude sont présentés sur laFigure 5.12.La quantité d'eau éva
uée par le SDI varie très peu ave
 l'épaisseur de la 
ou
he de sédiments(notez l'é
helle di�érente pour 
e graphe). Con
ernant la position de la limite amont de l'ouver-ture du SDE, la variabilité est aussi assez faible au regard de 
e paramètre si l'on ne 
onsidèreque les épaisseurs de sédiments 
omprises entre 10 et 35 m. Au delà de 
es valeurs, on observeune augmentation de la longueur du SDE ouvert. Dans le 
as des faibles valeurs de es, 
ettevariabilité est due au fait que le 
oe�
ient de sto
kage Ssed de la 
ou
he de sédiment est faibleentraînant alors des 
harges hydrauliques plus élevées à volume d'eau égal (équation 4.51) et uneouverture plus rapide du SDE.
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Fig. 5.12: Sensibilité du modèle à la variation de l'épaisseur de la 
ou
he de sédiments. La �gure (a)présente la longueur du SDE ouvert et la �gure (b) les variations de la fra
tion d'eau drainée par le SDI(Ds/Dt). La 
ondu
tivité du SDI varie pour 
onserver une transmitivité de 2 × 10−3 m2 s−1, les autresparamètres prennent les valeurs de référen
e données dans le Tableau 5.1.
5.2.3.5 Con
lusion sur la sensibilité du modèleLes deux premières expérien
es réalisées montrent une sensibilité marqué du modèle à la
ondu
tivité des deux systèmes de drainage. Dans 
es deux 
as, la réponse du modèle hydro-logique présente deux 
omportements très di�érents dont l'un parait plus réaliste que l'autre.Dans le 
as de la sensibilité à la 
ondu
tivité du SDI Ks, le drainage de la totalité de l'eaupar le SDI est irréaliste 
omme montré par Moeller et al. (2007). Dans le 
as de la sensibilitéà la 
ondu
tivité du SDE Kc, 
'est une 
harge hydraulique ex
essive dans le SDE due à une
ondu
tivité trop faible qui est à l'origine de la variabilité de la longueur de l'ouverture du SDE.Dans les deux 
as, le passage d'un 
omportement à l'autre est bien marqué et les valeursde 
ondu
tivité mises en ÷uvres sont 
ompatibles ave
 les données re
ueillies sur le terrain. Lasensibilité à l'épaisseur de la 
ou
he de sédiments quant à elle présente une très faible variabilitétant que le 
oe�
ient de sto
kage du SDI reste supérieur à 
elui du SDE d'un ordre de grandeur.Ainsi le rapport entre les épaisseurs du SDI et du SDE n'a que peu d'in�uen
e sur le fon
tion-nement du système de drainage tant que l'on garde une 
ou
he de sédiments dont l'épaisseur estraisonnable 
e qui valide l'hypothèse qui a été faite d'une 
ou
he équivalente d'épaisseur unité.



96 Chapitre 5. Appli
ation à un 
as 2D5.3 RésultatsLes résultats de la modélisation du jökulhlaup sont présentés dans 
ette se
tion. On véri�eradans un premier temps que les paramètres 
hoisis pour le modèle hydrologique sont en a

ordave
 les observations e�e
tuées lors du jökulhlaup. On présentera ensuite les résultats obtenus lorsd'une simulation de référen
e que l'on 
omparera aux données disponibles. En�n on étudiera lasensibilité du modèle 
ouplé à la variation de 
ertains paramètres hydrologiques. Ces expérien
esde sensibilité en régime transitoire 
omplètent 
elles qui ont été mené dans la Se
tion 5.2.3.5.3.1 Véri�
ation des paramètres hydrologiquesBien que notre modèle ne soit pas 
onçu pour 
al
uler pré
isément les débits au front d'ungla
ier, il doit permettre d'obtenir un hydrogramme satisfaisant. En e�et, si l'hydrogrammeest 
orre
tement reproduit, on peut supposer que les paramètres du système de drainage sont
onformes à la réalité.L'hydrogramme du jökulhlaup de novembre 1996 a été mesuré par Snorrason et al. (1997)puis modélisé par Flowers et al. (2004) grâ
e à un modèle d'hydrologie sous gla
iaire. Onutilisera don
 
ette hydrogramme modélisé pour véri�er que les valeurs par défaut des paramètreshydrologiques que l'on a 
hoisi permettent de générer une onde de 
rue 
onforme à la réalité.Les hydrogrammes obtenus lors de di�érentes simulations ainsi que l'hydrogramme obtenu parFlowers et al. (2004) sont présentés sur la Figure 5.13
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Fig. 5.13: Hydrogrammes obtenus lors de di�érentes simulations 
omparé à 
elui 
al
ulé par Flowerset al. (2004) (tireté gris). Le temps t = 0 est pris au début de la vidange du la
. Les valeurs de Kset Kc sont données en m s−1, les autres paramètres gardent leur valeurs de référen
es dé�nies dans leTableau 5.1La Figure 5.13 montre que l'hydrogramme que l'on 
al
ule est fortement dépendant des
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ondu
tivités hydrauliques. Ainsi, une augmentation de la 
ondu
tivité du SDI génèreun retard dans l'initiation de la 
rue au front du gla
ier. Cette 
onséquen
e est due au fait que la
harge hydraulique dans le SDI pour une 
ondu
tivité plus élevée est moins importante. Il faudradon
 plus de temps pour que le SDI se mette en 
harge et don
 que le SDE permette de drainerl'a�ux massif d'eau. L'augmentation de la 
ondu
tivité Kc du SDE entraîne quant à elle un�resserrement� de l'hydrogramme. La rédu
tion de la période de drainage est i
i permise par laplus grande 
apa
ité drainante du SDE qui entraine une éva
uation plus rapide du surplus d'eauengendré par le jökulhlaup. A partir de 
ette étude on redé�nit les valeurs des 
ondu
tivitésdes deux di�érents systèmes pour que l'hydrogramme que l'on modélise soit plus en a

ord ave

elui qui a été 
al
ulé par Flowers et al. (2004). On prendra don
 dans la suite une 
ondu
tivité
Ks = 3 × 10−5 m s−1 pour le SDI et Kc = 10 m s−1 pour le SDE.5.3.2 Modélisation de la dynamique post-jökulhlaupLes vitesses de surfa
e 
al
ulées par le modèle sont 
omparées aux données a
quises par lessatellites ERS1/2. Le 
al
ul des vitesses par interférométrie radar (InSAR) se fait en 
omparantdeux images radar. Les instruments et la 
on�guration d'orbite des satellites ERS1/2 permettentde 
al
uler pré
isément les vitesses de surfa
e. Toutefois, on ne dispose pas d'images exploitablesen 
ontinu. Pour notre période d'intérêt, les images disponibles permettaient de 
al
uler desvitesses avant et après le jökulhlaups mais il reste entre deux images un laps de temps assezimportant pour que l'on ne puisse pas dé�nir pré
isément l'évolution de la dynamique du gla
ierpendant le jökulhlaup.

Fig. 5.14: Lo
alisation du Skeiðarárjökull sur la 
alotte de Vatnajökull (à gau
he) et 
arte des vitessesde référen
e a
quises durant l'hiver 1995-1996. Les pro�ls amont et aval sont indiqués en rouge et la ligned'é
oulement du modèle en bleu 
lair. Figure tirée de Magnússon et al. (2010)Mon modèle représente une ligne d'é
oulement, alors que les mesures de vitesses obtenues parInSAR par Magnússon et al. (2010) donnent une 
arte de vitesses sur tout le gla
ier. A partirde 
ette 
arte, ils ont 
hoisi de travailler plus pré
isément sur deux pro�ls perpendi
ulaires à la



98 Chapitre 5. Appli
ation à un 
as 2DTab. 5.2: Valeurs des paramètres utilisés lorsde la modélisation du jökulhlaup.Simulation Ks KcK1 3 × 10−5 m s−1 5 m s−1K2 3 × 10−5 m s−1 10 m s−1ligne d'é
oulement (Figure 5.14).Pour pouvoir 
omparer les données issues du modèle ave
 les mesures, les vitesse mesuréeset modélisées sont 
omparées aux points d'interse
tion entre la ligne d'é
oulement du modèle etles pro�ls I et II (Figure 5.15). On aura don
 deux points de 
omparaison, l'un à x = 12 km etl'autre à x = 38 km, où x = 0 
orrespond toujours à la position du d�me qui forme la frontièreamont du modèle.Sur la Figure 5.15(c), on remarque que la vitesses mesurée au jour -400 est plus importanteque la vitesse de référen
e 
hoisie. Cela s'explique par le fait que la vitesse de référen
e a été
al
ulée sur plusieurs mesures faites au 
ours de l'hiver alors que la vitesse plus importante a étéobservée durant l'été. Cette variabilité saisonnière est beau
oup plus marquée sur la partie avaldu gla
ier que sur sa partie amont 
e qui explique que l'on ne retrouve 
ette anomalie de vitesseque sur le pro�l II.La Figure 5.16 présente les résultats de deux simulations aux points x = 12 km (a1 et b1) et
x = 38 km (a2 et b2). Les résultats que l'on présente 
orrespondent à l'évolution de la 
hargehydraulique dans le SDI et des vitesses horizontales de surfa
e. On dé
rit tout d'abord les résu-lats obtenus lors de deux simulations (K1 et K2) e�e
tuées ave
 des 
ondu
tivités hydrauliquesdi�érentes. Les 
ondu
tivités utilisées lors de 
es simulations sont présentées sur le Tableau 5.2.On dé
rit les prin
ipaux évènements de la simulation en se basant sur les résultats obtenusau point x = 12 km pour la simulation K2. On utilise pour 
ara
tériser 
es di�érentes phases lesdurées reportées sur la Figure 5.16 sa
hant que l'on dé�nit le temps t = 0 
omme le début de lavidange du la
 du GrímsvötnDe t = 0 à t = 10 h : immédiatement après l'inje
tion de l'eau, la 
harge hydraulique dansle SDI augmente jusqu'à atteindre la pression de �ottaison. La pression d'eau élevée àla base du gla
ier entraîne alors une diminution importante de la pression e�e
tive etdon
 une augmentation de la vitesse de surfa
e du gla
ier due à une vitesse de glissementtrès importante. L'augmentation des vitesses n'a pas été évaluée durant le jökulhlaup deNovembre 1996 à 
ause d'un manque de données sur 
ette période. Toutefois, les vitessesmodélisées durant 
et évènement sont 
ompatibles ave
 
e que l'on peut observer pourd'autres gla
iers dans la même situation, soit des vitesses deux à trois fois plus élevées quela normale (Magnússon et al., 2007).De t = 10 h à t = 3.4 jours : une fois que la 
harge hydraulique dans le SDI a atteint sonmaximum (la limite de �ottaison) le SDE est mis en pression et rapidement 
onne
té àl'exutoire. L'eau présente dans 
e système est alors drainée et la pression 
hute dans leSDE. Durant 
ette phase, la 
harge hydraulique dans le SDI diminue très légèrement tout
omme les vitesses de surfa
e.
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Fig. 5.15: Vitesses mesurées par Magnússon et al. (2010) sur les pro�ls I (a) et II (b). Le graphe (c)présente l'évolution des vitesses mesurées à l'interse
tion entre la ligne de 
ourant modélisé et le pro�lI (ronds bleus) ainsi que l'interse
tion ave
 le pro�l II (
arrés rouges). Les vitesses utilisées sont prisesaux abs
isses marquées d'une �è
he. Les segments bleus et rouges 
orrespondent aux vitesses de référen
edé�nies par Magnússon et al. (2010) avant le jökulhlaup pour les pro�ls I et II respe
tivement.De t = 3.4 jours à t = 3.5 jours : la 
harge hydraulique dans le SDE devient inférieure à 
elledu SDI, le �ux de transfert entre SDI et SDE permet de drainer le surplus d'eau présentdans le premier. La 
harge hydraulique dans les deux systèmes diminue alors sous l'e�etdu drainage très important du SDE. Le volume d'eau qui avait été inje
té est alors éva
uéentraînant une augmentation rapide de la pression e�e
tive à la base du gla
ier et don
 une
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he 
orrespondà la phase d'initialisation. Les lignes pointillées et les points 
orrespondent aux données de Magnússonet al. (2010). Les paramètres des deux simulations sont 
eux du Tableau 5.1 sauf pour les 
ondu
tivitésqui sont données dans le Tableau 5.2. Les traits gris représentent la simulation K2 et les trait noirs lasimulation K1.



5.3. Résultats 101diminution importante du glissement. On observe par 
onséquent des vitesses de surfa
ebeau
oup plus faibles.De t = 3.5 jours à t = 250 jours : après l'épisode de drainage intense du SDI on observe unelégère augmentation des vitesses de surfa
e en réponse au lent re-remplissage du SDI bienque les é
helles utilisées ne permettent pas de voir 
ette augmentation sur la �gure 5.16.La 
omparaison entre les vitesses de surfa
e modélisées et 
elles obtenues par InSAR montreun a

ord plus ou moins bon selon les simulations et la lo
alisation du point d'observation. Ene�et, on observe une augmentation signi�
ative des vitesses durant le jökulhlaup uniquementpour la simulation K2 et au point x = 12 km. C'est aussi la seule simulation pour laquelle onobserve une augmentation de la 
harge hydraulique dans le SDI lors de la vidange du la
. Lasimulation K1 au point x = 12 km, permet par 
ontre de mettre en éviden
e, plus 
lairement quepour la simulation K2, la diminution des vitesses après l'épisode de 
rue. Cette même diminutiondes vitesses est observable au point x = 38 km pour les deux simulations.Cette di�éren
e de 
omportement entre a

élération importante durant la vidange gla
iaireet diminution des vitesses après la 
rue peut être expliquée par la 
harge hydraulique que l'onobserve dans le SDI avant la perturbation. Toutes les simulations qui montrent une diminutionimportante des vitesses de surfa
e présentent une 
harge hydraulique élevée avant la perturbation.Ainsi, la 
harge hydraulique du SDI dans 
es 
as là est élevée et ne varrie que très peu lors de laperturbation. Ce niveau de 
harge hydraulique engendre une pression e�e
tive faible qui diminuepeu lors de la perturbation. Cette pression e�e
tive faible entraîne la mise en pla
e de vitessesrelativement élevées avant et durant la perturbation. L'ouverture du SDE permet alors de drainerrapidement l'eau présente dans le SDI et entraine une 
hute de la 
harge hydraulique et don
 uneaugmentation de la pression e�e
tive. C'est 
ette augmentation de pression e�e
tive qui 
onduit àla diminution des vitesses de surfa
e. Le deuxième 
as de �gure est 
elui que l'on observe au point
x = 12 km pour la simulation K2. Dans 
e 
as là, la 
harge hydraulique avant la perturbationest plus faible. L'établissement d'une 
harge plus importante lors de la simulation entraîne alorsune diminution de la pression e�e
tive et don
 une augmentation des vitesses ; la vidange du SDIn'apporte par 
ontre i
i qu'une diminutions des vitesses assez faible par rapport à l'état initialétant donné que la pression e�e
tive �nale est 
omparable à la pression initiale.La forte variation spatiale dans l'évolution des vitesses se retrouve sur toute la longueur dela ligne d'é
oulement. On présente sur la Figure 5.17 la distribution de la 
harge hydraulique duSDI et de la vitesse horizontale de surfa
e pour les simulations K1 et K2.Les deux 
omportements que l'on a observé pon
tuellement sur la Figure 5.17 se retrouventsur la totalité de la ligne d'é
oulement :Les zones dans lesquelles la 
harge hydraulique est importante avant le début de la pertur-bation ne présentent que de faibles augmentations de vitesse durant le jökulhlaup. Leurréponse à une diminution de 
harge hydraulique est, par 
ontre, beau
oup plus marquéeave
 des diminutions importantes de vitesses entre l'état initial et le nouvel état stabi-lisé. Ce phénomène est bien illustré par la simulation K1 pour laquelle l'augmentation de
harge hydraulique est faible durant le jökulhlaup. Il en résulte une a

élération modérée.Par 
ontre, la vidange du SDI entraîne une diminution importante des vitesses sur toutela ligne de 
ourant.
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Distance [km]Distance [km]Fig. 5.17: Évolution de la 
harge hydraulique du SDI (a) et des vitesses horizontales de surfa
e (b) lelong de la ligne de 
ourant. Les Figures (a1) et (b1) 
orrespondent à la simulation K1 et (a2) et (b2)
orrespondent à la simulation K2. Les variables sont présentées avant la perturbation (traits pleins),pendant l'épisode de surge (tireté) et à la �n de la relaxation (pointillés). La topographie du so
le et dela surfa
e est présentée en gris sur les Figure (a).Si les 
harges hydrauliques sont plus faibles, on observe une a

élération importante lors dujökulhlaup. Cette situation s'observe sur la partie amont de la ligne d'é
oulement pour lasimulation K2. L'augmentation de 
harge hydraulique est à l'origine de vitesses importantesentre le d�me et x ≃ 15 km qui génèrent aussi une a

élération dans la partie aval de la ligned'é
oulement. On observe par 
ontre dans 
e 
as, que le retour de la 
harge hydrauliquedu SDI à un niveau plus bas que l'origine, ne génère pas de grandes di�éren
es de vitessesentre état initial et état �nal.Ces simulations montrent don
 une variabilité spatiale importante qui est fortement liée à la
harge hydraulique du SDI. On pouvait s'attendre à 
e lien étant donné que la pression e�e
tivequi 
ontr�le la vitesse de glissement est dire
tement liée à 
ette 
harge hydraulique. La 
hargeinitiale du SDI va don
 
ontr�ler la réponse du gla
ier.5.3.3 Sensibilité du modèle en régime transitoireContrairement aux expérien
es menées dans la Se
tion 5.2.3, on observe i
i la réponse tran-sitoire du modèle à la variation de 
ertains paramètres hydrologiques. On utilisera la durée dusurge gla
iaire 
omme estimateur pour 
ette étude.5.3.3.1 Sensibilité à la 
ondu
tivités du SDELes simulations K1 et K2 présentés sur la Figure 5.17 montrent des di�éren
es de 
ompor-tement dans l'amplitude des variations de vitesse en fon
tion de la 
ondu
tivité du SDE. On



5.3. Résultats 103observe aussi des di�éren
es dans l'évolution temporelle de la réponse. En e�et, l'augmentationde vitesse modélisée durant la simulation K1 (même si elle est faible) présente une durée pluslongue que 
elle qui est modélisée pour la simulation K2. Dans la Partie 5.3.2, une premièreapproximation de la 
ondu
tivité du SDE a été faite en prenant en 
ompte le temps de trajet del'onde de 
rue (Équation (5.6)). Les valeurs de 
ondu
tivité ont alors été modi�ées pour être ena

ord ave
 l'hydrogramme modélisé par Flowers et al. (2004). On observe alors i
i la variabilitéde la durée de l'épisode de forte vitesse en fon
tion de la 
ondu
tivité du SDE 
omme présentésur la Figure 5.18.
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tivité duSDE Kc. L'insert montre l'évolution des vitesses horizontales de surfa
e us (à x = 12km) en fon
tion dutemps pour la simulation dont le résultat est entouré dans le graphe prin
ipal. La durée de l'événementde forte vitesse ∆t est dé�nie dans l'insert.Malgré la faible densité de points reportés sur la Figure 5.18 
ette étude montre une trèsgrande sensibilité de l'épisode de surge à la 
ondu
tivité hydraulique du SDE. En e�et, lesvitesses de surfa
e élevées 
orrespondent aux vitesses de glissement importantes. Ave
 la loi defrottement utilisée, 
e glissement important à la base du gla
ier est engendré par une pressione�e
tive faible et don
 une 
harge hydraulique élevée dans le SDI. La durée de l'épisode de fortevitesse sera don
 dire
tement liée à la durée pendant laquelle la 
harge hydraulique reste élevéedans le SDI. La 
ondu
tivité hydraulique du SDE joue un r�le important dans la dynamiquede drainage du SDI. En e�et, si la 
ondu
tivité du système de drainage est relativement faible,alors l'éva
uation de l'eau se fera relativement lentement et la 
harge hydraulique dans le SDErestera élevée pendant un temps assez long. Or, le mé
anisme de transfert entre 
ou
hes dé
ritpar l'équation (4.57) permet le transfert d'eau uniquement quand la 
harge hydraulique dans leSDE est inférieure à 
elle du SDI. Ainsi une 
ondu
tivité faible du SDE entraîne un drainage



104 Chapitre 5. Appli
ation à un 
as 2Dmoins rapide du SDI, et don
 des vitesses de glissement importantes sur une durée plus longue.A l'aide de la Figure 5.18, et de mesures pré
ises de la durée de l'épisode de forte vitesse, onpourrait don
 donner une estimation plus pré
ise de la 
ondu
tivité hydraulique du SDE. Cettedétermination n'est pas possible i
i à 
ause du manque de données qui ne permet pas de lo
aliserpré
isément dans le temps le début et la �n de l'épisode de forte vitesse.5.3.3.2 Sensibilité au volume de la perturbationLe volume d'eau drainé durant le jökulhlaup a été dé�ni à partir de mesures altimétriques àla surfa
e de la gla
e �ottant sur le la
. Ces mesures, ainsi que la 
onnaissan
e de la bathymétriedu la
 permettent de donner une idée assez pré
ise du volume d'eau qui a été inje
té sous legla
ier. Une in
ertitude persiste sur le nombre de 
henaux qui se forment à la base du gla
ieret don
 sur le volume d'eau à inje
ter dans un modèle à deux dimensions pour lequel on a faitl'hypothèse qu'un 
henal existait sous la ligne d'é
oulement modélisée. Je me suis don
 basé surl'étude de Björnsson (1998) qui avan
e que, pour 
e type de jökulhlaup, il se forme de 10 à 15
henaux de grande 
apa
ité de drainage. Le volume d'eau mesuré par altimétrie a don
 été diviséentre 12 
henaux. La sensibilité du modèle au nombre de 
henaux a ensuite été observée. Laréponse observée est du même type que 
elle que l'on a déjà vu pour la 
ondu
tivité hydrauliquedu SDE. I
i, plus le volume d'eau inje
té sera important et plus la durée de l'épisode de fortevitesse sera longue. L'amplitude de la perturbation par 
ontre est très di�érente. Par exemple,en prenant une valeur de 
ondu
tivité Kc = 10 m s−1 et en utilisant des volumes 
onsidérant de10 à 15 
henaux, on obtient une variation de la durée de l'épisode de forte vitesse d'une heure etdemi. Cette variabilité semble don
 négligeable par rapport à 
elle que l'on observe lorsque l'onfait varier la 
ondu
tivité du SDE.5.4 Con
lusion sur les résultats obtenusLes expérien
es de sensibilité menées sur la phase de stabilisation du modèle 
ouplé ontmontré que le s
héma utilisé par le modèle reproduisait bien les prin
ipales 
ara
téristiquesdes systèmes de drainage sous-gla
iaire. Les valeurs des di�érents paramètres né
essaires aufon
tionnement du modèle restent toutefois mé
onnues. Des 
ampagnes de terrains dédiées à lamesure des 
ondu
tivités hydrauliques à di�érentes périodes de l'année devraient permettre demieux 
ontraindre les variables d'entrée et ainsi de mettre en pla
e des simulations plus pré
ises.Dans un deuxième temps, la 
omparaison ave
 la dynamique post-jökulhlaup a permis demontrer que le 
ouplage du modèle hydrologique ave
 le modèle d'é
oulement permet de modéliserles intera
tions entre hydrologie sous-gla
iaire et vitesses à la surfa
e du gla
ier. Ces expérien
esont permis de mettre en éviden
e di�érents 
omportement lors de la mise en 
harge du systèmede drainage. La simulation pré
ise du jökulhlaup semble toutefois demander des données pluspré
ises tant en terme d'hydrologie que de dynamique gla
iaire. De plus, les phénomènes 3D quin'ont pas été pris en 
ompte lors de 
ette modélisation semblent jouer un r�le important surla dynamique du Skeiðarárjökull. En e�et, la Figure 5.14 montre que le Skeiðarárjökull présentedeux bran
hes dans son 
hamp de vitesse. De 
es deux bran
hes, 
elle de droite (que l'on nemodélise pas) semble avoir une 
ontribution plus importante sur les vitesses dans la partie avaldu gla
ier que 
elle de gau
he.



5.4. Con
lusion sur les résultats obtenus 105Ainsi, une modélisation à trois dimensions ainsi que des mesures de vitesses plus rappro
héesdans le temps devraient permettre de mieux 
ontraindre le modèle et don
 de donner des résultatsplus satisfaisants sur l'évolution de la dynamique gla
iaire.





Con
lusionCe travail a permis de mettre en pla
e un modèle d'hydrologie sous-gla
iaire adapté à lamodélisation de la dynamique gla
iaire. Nous pouvons ainsi mettre à pro�t les lois de frottementqui ont été développées en tenant 
ompte de l'intera
tion entre vitesse de glissement et pressiond'eau à la base du gla
ier. Les vitesses basales ainsi 
al
ulées permettront d'imposer au modèled'é
oulement gla
iaire des 
onditions aux limites plus pro
hes de la réalité.Le modèle d'hydrologie qui a été développé se démarque des modèles existants sur deuxaspe
ts :L'obje
tif de 
e modèle étant le 
al
ul d'une pression basale, les 
omposantes supra- et intra-gla
iaires du système de drainage, qui sont importantes dans le 
al
ul du temps de réponsedu système hydrologique 
omplet, sont i
i négligées.La modélisation du seul système sous-gla
iaire permet alors de traiter 
e dernier ave
 plusde pré
ision et en parti
ulier de modéliser un système de drainage ine�
a
e ainsi qu'unsystème de drainage e�
a
e.La prise en 
ompte de 
es deux systèmes de drainage intimement liés repose sur la méthodedu double 
ontinuum. Cette méthode, très utilisée en hydrologie karstique permet de modéliserun système e�
a
e 
henalisé sous la forme d'une 
ou
he 
ontinue équivalente. L'utilisation dudouble 
ontinuum permet de modéliser des phénomènes sous maille sans pour autant né
essiterune 
onnaissan
e très poussée de la topologie de 
es systèmes. La modélisation de l'é
oulementrepose alors sur un nombre réduit de paramètres qui sont (plus ou moins fa
ilement) a

essiblesà la mesure. Contrairement aux appro
hes 
lassiques qui 
onsidèrent e�e
tivement des systèmesde drainage 
henalisé l'utilisation d'une 
ou
he équivalente 
ontinue ne devrait pas poser deproblème pour le traitement de problème à trois dimensions. En e�et, l'utilisation d'une 
ou
he
ontinue équivalente permet de se désintéresser de la lo
alisation des 
henaux. Les modèlesutilisant e�e
tivement des 
henaux se basent généralement sur la formule du gradient hydrauliquede Shreve pour les lo
aliser. Or 
ette formule 
onsidère une pression e�e
tive nulle et n'est don
pas 
ompatible ave
 l'utilisation d'une loi de frottement.L'étude de sensibilité présenté dans le Chapitre 5 a montré que la méthode mise en pla
epermet de reproduire les prin
ipales 
ara
téristiques des systèmes de drainage sous-gla
iaires.En e�et, les paliers que l'on observe pour la sensibilité aux di�érentes 
ondu
tivités montrent un
omportement �réaliste� du modèle lorsque les valeurs de 
ondu
tivité sont �xées en a

ord ave
les observations. La faible variabilité que l'on observe lorsque l'épaisseur de la 
ou
he de sédimentvarie montre que le rapport entre les épaisseurs du SDI et du SDE n'a que peu d'in�uen
e sur lefon
tionnement du système de drainage. On valide ainsi l'hypothèse qui a été faite d'une 
ou
he



108 Con
lusionéquivalente d'épaisseur unité pour le SDE.La méthode du double 
ontinuum permet alors de modéliser l'é
oulement de l'eau en se basantsur un petit nombre de paramètres qui sont mesurables sur le terrain 
omme le montre les étudesexistantes. Ainsi, des 
ampagnes de mesures spé
i�ques permettraient de mieux 
ontraindre lemodèle et de mettre en pla
e des simulations plus pré
ises.La modélisation d'un phénomène naturel a permis d'étudier les intera
tions qui se mettenten pla
e lors de la mise en 
harge d'un système hydrologique gla
iaire. Les résultats obtenus lorsde 
ette expérien
e ne permettent pas de modéliser �dèlement un jökulhlaup mais ils donnentde nouvelles pistes sur les données né
éssaires à leur modélisation. Ainsi, on a vu que la 
hargehydraulique établie avant la perturbation était à l'origine des di�érentes réponses du gla
ier.La mise en éviden
e de paramètres qui varient fortement ave
 la 
ondu
tivité hydraulique dusystème de drainage peut aussi avoir son importan
e pour remonter à 
es valeurs di�
ilementmesurables.Certains points restent à développer pour permettre de représenter �dèlement d'autres phéno-mènes en liens ave
 l'hydrologie sous-gla
iaire tels que les évènements d'a

élération printanièreque l'on observe sur des nombreux gla
iers Alpins. On devra alors introduire dans le modèleun pro
essus de fermeture du système de drainage e�
a
e qui permette de rendre 
ompte del'évolution saisonnière du système de drainage. Des tests préliminaires qui n'ont pas été présentési
i laisse penser que le passage du modèle vers la troisième dimension ne devrait pas poser deproblèmes majeurs 
e qui autoriserait à traiter des 
as plus 
omplexes dans lesquels les e�ets 3Dont une importan
e non négligeable.



Annexe APrésentation de la méthodedes éléments �nisOn présente i
i les deux points 
lés de la méthode des éléments �nis que sont la dé�nition dela formulation variationnelle de l'équation et le 
hoix des fon
tions de base qui permettront de
al
uler la valeur de 
ette solution sur les n÷uds de la grille. Cette Annexe s'inspire en grandepartie du 
ours de R. Chambon intitulé �Numeri
al methods for non linear me
hani
s�.A.1 La formulation faible d'un problèmeLa formulation faible ou variationelle est obtenue par le biais de la méthode de Galerkin. Cetteméthode permet de dé
rire de façon simpli�ée le système d'équation aux dérivées partielles quel'on veut résoudre. On présentera i
i 
ette méthode en se basant sur un problème simple à uneseule dimension (x). Le problème traité est 
elui d'une 
olonne de longueur unité soumise à sonpropre poids et qui subit un frottement sur sa surfa
e latérale. Ces deux for
es sont des fon
tionsde x respe
tivement nommées G(x) (for
e volumétrique) et f(x)(for
e surfa
ique).Les problèmes de physique se réduisent généralement à une équation de 
onservation dumoment et une équation d'état propre au matériau 
onsidéré. On a don
 i
i l'équation de 
onser-vation du moment :
∂G

∂x
= f , (A.1)et l'équation d'état :

G = −γ
∂u

∂x
. (A.2)On 
al
ule alors une équation mixte issue des deux équation pré
édente (A.1) et (A.2) ensubstituant G dans l'équation de 
onservation du moment. On obtient alors une équation auxdérivées partielles (EDP) :

−γ
∂2u

∂x2
= f . (A.3)



110 Annexe A. Présentation de la méthode des éléments �nisPour 
e problème, on �xe les 
onditions aux limites suivantes :






u(0) = 0 ,
G(1) = −γ

∂u

∂x
(1) = −n , (A.4)qui représentent une 
ondition de Diri
hlet en x = 0 (vitesse �xée) et une 
ondition de Neumannen x = 1 (�ux �xé).Il faut alors dé�nir une formulation faible de l'EDP (A.3). On introduit pour 
ela dansl'équation (A.3) un 
hamp de dépla
ement virtuel et 
inématiquement admissible ν. L'hypothèsed'un 
hamp 
inématiquement admissible signi�e que 
e dernier est 
ontinu et partage les même
onditions aux limites que le 
hamps réel. On intègre 
ette nouvelle équation sur tout le domaine(i
i de 0 à 1) :

−

∫ 1

0
νγ

∂2u

∂x2
dx =

∫ 1

0
fνdx . (A.5)En intégrant par partie le membre de gau
he de l'équation (A.5) on obtient l'expression suivante :

∫ 1

0
γ

∂ν

∂x

∂u

∂x
dx =

∫ 1

0
fνdx + γν(0)

∂u

∂x
(0) − γν(1)

∂u

∂x
(1) , (A.6)et l'introdu
tion des 
onditions aux limites (A.4) dans l'équation (A.6) en prenant en 
ompte lefait que ν est 
inématiquement admissible donne alors :

∫ 1

0
γ

∂ν

∂x

∂u

∂x
dx =

∫ 1

0
fνdx + nν(1) . (A.7)Une des solutions de 
ette équation est donnée par le théorème de l'énergie 
inétique. On
her
he don
 la fon
tion u qui minimise l'énergie 
inétique Π(u) dé�nie 
omme la somme destravaux des for
es intérieures et extérieures au système :

Π(u) = −
1

2

∫ 1

0
uγ

∂2u

∂x2
dx −

∫ 1

0
fudx . (A.8)L'intégration par partie de 
ette équation donne alors en prenant en 
ompte les 
onditions auxlimites (A.4) :

Π(u) =
γ

2

∫ 1

0

(

∂u

∂x

)2

dx −

∫ 1

0
fudx − nu(1) (A.9)On en vient alors à la dis
rétisation de l'objet que l'on 
onsidère. Si 
et objet est divisé en

p éléments 
ha
un dé�ni par une fon
tion de base αi(x). Il est alors possible de dé
omposer lafon
tion u en p termes 
ha
un dépendant de la fon
tion de base et de la solution de la fon
tion
u sur un n÷ud. On a ainsi :

u(x) =

p
∑

i=1

αi(x)ui (A.10)



A.2. Les fon
tions de base 111En utilisant la méthode de Rayleigh Ritz on peut alors é
rire (Rayleigh, 1877; Ritz, 1908) :
∂Π(u)

∂ui
=

∫ 1

0
γ

(

∂αi

∂x

)(

uj
∂αj

∂x

)

dx −

∫ 1

0
fαidx , (A.11)or par hypothèse, la fon
tion Π(u) est minimisée par u, sa dérivée par rapport aux termes ui(solutions de u) sera don
 nulle d'où :

uj

[

γ

∫ 1

0

∂αi

∂x

∂αj

∂x
dx

]

=

∫ 1

0
fαidx , (A.12)
e système d'équation peut alors être é
rit sous une forme matri
ielle :

KU = F , (A.13)où K est une matri
e de p×p éléments kij appelée matri
e de rigidité, U est le ve
teur 
ontenantles p solutions ui et en�n F est le ve
teur for
e 
ontenant p 
omposantes fi. Les termes kij et fis'é
rivent :
kij =

∫ 1

0

∂αi

∂x

∂αj

∂x
dx et fi =

1

γ

∫ 1

0
fαidx . (A.14)On doit alors dé�nir les fon
tions de base qui permettent la dis
rétisation puis la résolutionde 
e problème matri
iel.A.2 Les fon
tions de baseLes fon
tions de base sont dire
tement liées à la dis
rétisation du domaine. Ainsi le domained'étude est divisé en un nombre d'éléments donnés. Les 
oins de 
haque élément 
orrespondentalors aux n÷uds du modèle sur lesquels la solution appro
hée de l'EDP sera 
al
ulée. Cha
undes n÷uds possède alors une fon
tion de base qui lui est propre. Ces fon
tions αi sont dé�niesde sorte qu'elles valent 1 au n÷ud auquel elles sont ratta
hées et zéro sur tous les autres noeuds.Ainsi la somme de toutes les fon
tions de base sur le modèle permet de dé
rire 
omplètement lemodèle dis
rétisé.Les fon
tions de bases les plus répandues sont des fon
tions polynomiales. Elle valent 1 surle noeud auquel elles appartienne et 0 sur les n÷uds voisins ainsi que sur tous les autres n÷udsdu domaine. Dans 
e travail, j'utiliserai uniquement des fon
tions polynomiales de degré 1 surdes éléments linéaires, triangulaires ou prismatiques. Un exemple de 
es fon
tions de base dansdes 
as à une et deux dimensions est présenté sur la Figure A.1On peut utiliser les fon
tions polynomiales de degré 1 présentées sur la Figure A.1(a) pourrésoudre le système matri
iel KU = F développé dans la partie pré
édente. On é
rit pour 
elales équations dé
rivant les fon
tions de bases :

αi(x) =







x − xj

xi − xj
si les n÷uds i et j sont voisins,

0 sinon. (A.15)
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(a)

(b)

xx

y

00

1
1

① ② ③ ④ ⑤Fig. A.1: S
héma représentant des fon
tions de bases polynomiales de degré 1 pour des éléments linéiques(a) et triangulaires (b). Les frontières d'éléments sont tra
ées en rouge et la fon
tion de base qui se rapporteau noeud indiqué par un point est tra
ée en bleu, les autres noeuds sont marqués par des 
arrés. Lesfon
tions de base relatives aux autres n÷uds sont représentées en pointillés (une seule pour le 
as 2D pourdes raisons de 
larté). L'axe verti
al 
orrespond à la valeur des fon
tions de base et les 
hi�res en
er
lésaux numéros de n÷uds.On a alors tous les outils pour résoudre le problème pré
édent. Si l'on 
onsidère que notreélément de longueur unité est divisé en quatre éléments, on a alors 5 n÷uds. La valeur en x = 0étant déjà �xée par les 
onditions aux limites, on a alors besoin de dé�nir quatre fon
tions debases 
omme présentées sur la Figure A.1(a). On peut alors 
al
uler les termes présentés dansles équations (A.14) pour les di�érents n÷uds :
kii =

1

xi − xi−1
+

1

xi+1 − xi
, (A.16)

ki,i+1 =
− 1

xi+1 − xi
, (A.17)

ki,i−1 =
− 1

xi − xi−1
, (A.18)A partir de 
es expressions, de la dé�nition matri
ielle du système et des 
onditions auxlimites, il est alors possible de donner l'expression matri
ielle du système en 
onsidérant tous leséléments de même longueur 1/4 :









-1 2 -1 0 00 -1 2 -1 00 0 -1 2 -10 0 0 -1 1 















u2

u3

u4

u5









=









F2

F3

F4

F5









, (A.19)



A.2. Les fon
tions de base 113ou les fon
tions Fi valent :
u1 = 0 pour la 
ondition de Diri
hlet (A.20)
Fi =

1

4γ

∫ 1

0
fuidx pour 2 < i < 4 (A.21)et F5 =

1

4γ

∫ 1

0
fu5dx +

n

4γ
pour la 
ondition de Neumann. (A.22)On obtient ainsi un système de quatre équations à quatre in
onnues qui pourra être résolunumériquement.





Annexe BDéveloppement de l'équation d'étatd'un solide poreuxL'équation de di�usion développée dans le Chapitre 4 demande de 
onsidérer à la fois la 
om-pressibilité de l'eau et 
elle du milieu poreux. En e�et, l'hypothèse supposant un aquifère 
on�néné
essite de prendre en 
ompte 
es deux 
ompressibilités. Pour le �uide, l'équation d'état utiliséeest l'équation de 
ompressibilité isotherme (équation (4.21)). Cette équation lie les variations depression et de densité par l'intermédiaire de la 
ompressibilité du �uide βl. La dé�nition d'uneéquation d'état pour le solide poreux est plus 
omplexe. On doit en e�et prendre en 
ompte ladéformation propre du solide mais aussi 
elle qui est due au réarrangement des grains les unspar rapport aux autres et qui fait intervenir la porosité. Pour mettre en pla
e 
ette relation, ondé�nit un volume de milieu poreux V 
onstitué d'un volume de solide Vs et d'un volume de pores
Vp. Pour le solide, le 
oe�
ient de 
ompressibilité βs est dé�ni tel que :

dVs

Vs
= −

dρgs

ρgs
= −βsdp , (B.1)que l'on peut aussi é
rire sous la même forme que l'équation de 
ompressibilité du �uide (4.21) :

dρgs

dt
= ρgsβs

dp

dt
(B.2)Ce 
oe�
ient de 
ompressibilité βs peut être mesuré sur des minéraux purs ou à la 
elluletriaxiale.Le 
al
ul de la 
ompressibilité de la matri
e poreuse est basé sur la théorie de l'élasti
itédes milieux 
ontinus. Selon 
ette théorie, il existe une relation permettant de lier linéairementle tenseur des déformations ε et le tenseur des a

roissements de 
ontraintes e�e
tives ∆σ. La
ontrainte e�e
tive est dé�nie 
omme la di�éren
e entre la 
ontrainte totale et la pression d'eau

σ = σ−pw. En d'autres termes, 
ela signi�e que la 
ontrainte totale est soutenue par la 
ontraintee�e
tive σ dans la phase solide et par la pression d'eau pw dans les pores. Si l'on fait l'hypothèsed'un matériaux isotrope (uniquement dé�ni par son module d'Young E et son 
oe�
ient dePoisson ν) la théorie de l'élasti
ité pour les trois dire
tions prin
ipales (i, j, k) s'é
rit :
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−εi =

1

E
∆σi −

ν

E
(∆σj + ∆σk) . (B.3)A partir de la somme des déformations relatives dans les trois dire
tions prin
ipales, on peutalors é
rire l'expression de la dilatation volumique du milieu poreux :

−
∆V

V
=

3
∑

l=1

−εl =
1

E

(

3
∑

l=1

∆σl

)

−
2ν

E

(

3
∑

l=1

∆σl

) . (B.4)Si l'on é
rit l'a

roissement moyen des 
ontraintes ∆σ =
1

3

(

∑3
l=1 ∆σl

) alors :
∆V

V
=

3 (1 − 2ν)

E
∆σ . (B.5)Dans la théorie de la 
onsolidation, où l'on traite d'une 
ontrainte totale σ 
onstante, onpeut dé�nir un 
oe�
ient α pour une transformation parti
ulière où dσ + dpw = 0. Si on réé
ritl'équation (B.5) pour des déformations faibles, on a alors 
e 
oe�
ient α tel que :

dV

V
= −αdσ où α =

3 (1 − 2ν)

E
. (B.6)En admettant que V, Vs et Vp sont des fon
tions de σ et pw on peut poser a priori trois loisde déformation linéaires en dσ et dpw dé�nies 
omme 
elle de l'élasti
ité. On é
rit généralement
es lois en fon
tion de la variation de la 
ontrainte totale dσ et de 
elle de la pression dpw, 
equi donne pour le milieu poreux :

dV

V
= −Cdσ + αdpw , (B.7)pour les pores :

dVp

Vp
= −Cpdσ + αpdpw , (B.8)et pour le solide :

dVs

Vs
= −Csdσ + αsdpw . (B.9)On 
her
he alors à lier entres eux 
es six 
oe�
ients pour simpli�er les notations. Pour mettreen pla
e 
es relations, on applique des transformations parti
ulières à l'élément de milieu poreux.(i) Dans la première transformation, on 
onsidère que la 
ontrainte totale est 
onstante(dσ = 0). Dans 
e 
as là, on aura :

dV

V
= αdpw ; dVs

Vs

= αsdpw ; dVp

Vp

= αpdpw . (B.10)



117On 
her
he alors à lier entres elles les expressions des déformations de 
haque 
omposantesdu milieu poreux. On repart pour 
ela de la dé�nition des di�érents volumes :
V = Vp + Vs , (B.11)après di�éren
iation, 
ette équation devient :

dV = dVp + dVs , (B.12)les volumes sont alors inje
tés dans l'équation pour mettre en éviden
e les termes de dé-formation de 
ha
un des 
omposants du solide :
dV

V
=

Vp

V

dVp

Vp
+

Vs

V

dVs

Vs
, (B.13)on simpli�e alors 
ette expression en remplaçant les ratios de volumes par la porosité :

dV

V
= ω

dVp

Vp
+ (1 − ω)

dVs

Vs
. (B.14)On inje
te alors dans l'équation (B.14) la dé�nition des déformations relatives à 
e premierétat de 
ontrainte (équation (B.10)) pour obtenir une première relation entre les di�érentsparamètres :

α = ωαp + (1 − ω)αs . (B.15)(ii) On suppose maintenant une transformation s'exerçant à 
ontrainte e�e
tive 
onstante (dσ =
0). Cette transformation revient à a�e
ter uniquement le solide. En e�et, les modi�
ationsde la porosité sont uniquement dues à une variation de pression. Dans 
e 
as, on observedon
 une déformation qui est uniquement due à la 
ontra
tion ou à la dilatation des grainssolides. La porosité ω du milieu poreux sera don
 invariante durant 
ette solli
itation :

dω = 0 = d

(

Vp

V

)

=
V dVp − VpdV

V 2
, (B.16)après simpli�
ation de 
ette équation on a :

dVp

Vp
=

dV

V
. (B.17)En repartant de l'équation liant les trois volumes V = Vp + Vs on obtient alors :

dVp

Vp
=

dV

V
=

dV − dVp

V − Vp
=

dVs

Vs
, (B.18)et ave
 dσ = 0 on a dσ = dpw et don
 :

dVs

Vs

= (αs − Cs)dpw ; dVp

Vp

= (αp − Cp)dpw ; dV

V
= (α − C)dpw . (B.19)



118 Annexe B. Développement de l'équation d'état d'un solide poreuxOr on a déjà dé�ni le 
oe�
ient de 
ompressibilité du solide βs. De plus, 
ette dé�nitionse base sur un essai sur le solide isolé, on a don
 bien dσ = 0. On peut alors é
rire lesrelations suivantes entre les di�érents paramètres :
βs = Cs − αs = Cp − αp = C − α . (B.20)(iii) Geertsma (1957) propose d'utiliser le théorème de Maxwell-Betti qui est énon
é tel que :�étant donné deux 
harges hydrostatiques élémentaires imposées dσ et dpw, le travail desfor
es dues à la première 
harge dans le dépla
ement dû à la deuxième est égal au travaildes for
es dues à la deuxième dans le dépla
ement dû à la première.�On peut formaliser 
e théorème sous la forme :

[

(

∂V /∂pw

)

dσ
dpw

]

dσ = −
[

(

∂Vp/∂σ
)

dpw

dσ
]

dpw , (B.21)toujours en gardant à l'esprit que les déformations sont prises à σ et pw tous deux 
onstants.On a don
 dire
tement :
dV

dpw
= −

dVp

dσ
. (B.22)En reprenant les équations (B.7) et (B.8) on obtient une nouvelle relation :

αV = CpVp qui donne : α = ωCp . (B.23)En remaniant les trois relation de (B.20) ainsi que les équation (B.15) et (B.23) on formalisealors les relations entre les di�érents taux de 
ompressibilité, 
e qui donne :


























































C = α + βs

Cp =
α

ω

Cs =
βs

1 − ω

αp =
α

ω
− βs

αs =
ω

1 − ω
βs

(B.24)
On en revient aux deux in
onnues que l'on voulait exprimer : dω

dt
et dρs

dt
.On fait i
i l'hypothèse que la 
ontrainte totale appliquée sur l'aquifère ne varie pas (dσ = 0).Pour la variation de la porosité, on utilise la relation entre le volume total V et le volume desolide Vs :

Vs = (1 − ω)V , (B.25)qui donne après di�éren
iation :
dVs = (1 − ω)dV − V dω . (B.26)



119On fait apparaître les déformations dans 
ette dernière équation :
Vs

V

dVs

Vs
= (1 − ω)

dV

V
− dω . (B.27)A l'aide du terme de variation de porosité, on a alors :

dω = (1 − ω)

(

dV

V
−

dVs

Vs

) . (B.28)En utilisant les équations d'état pré
édemment développées, on peut alors dé�nir la porositéen fon
tion de la pression :
dω = (1 − ω)(α − αs)dpw , (B.29)laquelle, dérivée par rapport au temps donne :
dω

dt
= (1 − ω)(α − αs)

dpw

dt
. (B.30)On doit alors exprimer aussi la variation de densité en fon
tion de la pression. On utilise pour
ela la 
onservation de la masse du solide dans le volume élémentaire mobile :

d (ρsVs) = 0 soît dρs

ρs
+

dVs

Vs
= 0 . (B.31)En se basant toujours sur les équations d'état dans le milieu poreux, on é
rit en dérivant parrapport au temps :

dρs

dt
= ρsαs

dpw

dt
. (B.32)Les expressions de la variation de porosité et de densité du solide permettent alors d'exprimerl'équation 4.20 uniquement en fon
tion de la pression d'eau.





Annexe CPrin
ipe de la méthode de pénalisationLe Chapitre 4 présente les di�érentes 
omposantes du modèle hydrologique ainsi que la façondont le transfert d'eau se fait entre ses 
ou
hes. On va i
i s'intéresser de plus près à la méthodequi permet de �xer la borne supérieure de la 
harge hydraulique dans les sédiments. Cette limitepermet de gérer le pro
essus d'ouverture du système de drainage e�
a
e et le volume d'eau quidoit transiter d'un système à l'autre.La parti
ularité de 
ette limite est qu'elle est basée sur l'annulation de la pression e�e
tive(N = pw − σnn) qui elle même dépend de la 
harge hydraulique dans la 
ou
he de drainageine�
a
e mais aussi du 
hamp de 
ontrainte 
al
ulé dans la gla
e par le modèle d'é
oulement.L'annulation de la pression e�e
tive en fon
tion de la 
ontrainte sur un n÷ud et à un pas detemps donné aboutit à une limite supérieure Hm pour la 
harge hydraulique. Les éléments duve
teur solution H de l'équation (4.46) qui ex
èdent 
ette valeur doivent don
 être modi�és. Lerempla
ement brutal dans le ve
teur solution des valeurs supérieures à la valeur limite entraîneraitdes in
ohéren
es dans la résolution du système. On utilise don
 la méthode présenté 
i-dessous.Soit H
(k−1)
i , les éléments du ve
teur solution H(k−1) à l'itération k−1. On peut formaliser lalimite supérieure de la 
harge hydraulique telle que H

(k−1)
i < Hm. Les n÷uds pour lesquels 
etteinégalité n'est pas respe
tée seront alors marqués 
omme �a
tif�. Avant la première itération dusystème, tous les n÷uds seront don
 marqués 
omme étant �ina
tifs�.Le système est alors assemblé pour la nouvelle itération k : MH(k) = F . Si l'élément i duve
teur solution est marqué 
omme étant a
tif alors on e�e
tue les modi�
ations suivantes dansle système :les éléments présents sur la ieme ligne de la matri
e M sont �xés à 0la valeur à la diagonale Mii de la matri
e M est �xée à 1la ieme valeur du ve
teur for
e est �xée telle qu'elle soit égale à la valeur maximale de 
hargehydraulique au n÷ud i (Fi = Hm).D'un point de vue numérique, 
es modi�
ations reviennent à �xer une 
ondition de Diri
hlet aun÷ud i 
e qui aboutit à un nouveau système :

M ′H(k) = F ′ , (C.1)



122 Annexe C. Prin
ipe de la méthode de pénalisationpour lequel on 
al
ule le ve
teur solution H(k). La résolution de 
e système engendre un résidu
R qui est 
al
ulé à partir de la matri
e et du ve
teur for
e initiaux du système :

R = MH(k) − F . (C.2)Ainsi pour les n÷uds i qui ont été marqués 
omme étant a
tifs, la valeur Ri du résidu
orrespond à la quantité d'eau qui a été ajoutée pour véri�er la limite supérieure �xée. Lesrésidus des n÷uds a
tifs seront don
 négatifs étant donné qu'un volume d'eau doit être retran
hépour diminuer la 
harge hydraulique du n÷ud jusqu'à 
e que 
elle-
i soit en dessous de la limite�xée. Au long des itérations su

essives, les n÷uds sont désa
tivés uniquement si le signe deleur résidu est positif et que leur 
harge hydraulique est inférieure à la limite lo
ale de 
hargehydraulique.La méthode de pénalisation est alors itérée jusqu'à 
e que le 
ritère de 
onvergen
e �xé soitatteint.
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RésuméLa modélisation de la dynamique gla
iaire passe par la 
ompréhension et la reprodu
tion despro
essus physiques responsables des dépla
ements observés à la surfa
e des gla
iers. Certainsde 
es mé
anismes sont bien 
onnus et intégrés dans les modèles. D'autres pro
essus, et enparti
uliers 
eux qui ÷uvrent à la base des gla
iers, sont moins bien maîtrisés. Ainsi, même si leglissement à la base des gla
iers a été observé dès le début du XXe siè
le sa modélisation resteun problème a
tuel.La majorité des modèles de dynamiques gla
iaires utilisent des lois de frottement uniquementbasées sur la 
ontrainte basale tangentielle pour déterminer les vitesses de glissement. Il est alorsné
essaire de faire varier en temps et en espa
e le paramètre de la loi de frottement pour obtenirun 
hamp de vitesse 
omparable aux données mesurées. Par ailleurs, de nombreuses études ontmontré que la pression et don
 le volume d'eau à la base des gla
ier jouait un r�le important surla vitesse de glissement des gla
iers.L'obje
tif de 
ette thèse est de mettre en pla
e un modèle 
apable de 
al
uler la pression d'eauà la base des gla
iers et de le 
oupler à un modèle d'é
oulement gla
iaire par l'intermédiaire d'uneloi de frottement. On utilise pour 
ela une appro
he utilisant des milieux poreux analogues re-présentant les deux 
omposantes (ine�
a
e et e�
a
e) du système de drainage. Les expérien
esde sensibilité présentées montrent que 
ette méthode permet de reproduire les spé
i�
ités d'unsystème de drainage sous gla
iaire. En�n, la reprodu
tion qualitative d'un phénomène gla
iolo-gique extrême de jökulhlaup (vidange de la
 sous-gla
iaire) a permis de véri�er la robustesse dumodèle.Abstra
tModeling gla
ier dynami
s needs proper knowledge of a number of pro
esses whi
h are res-ponsible for the displa
ements observed at the surfa
e of gla
iers. Some of these me
hanisms arewell known and yet implemented into i
e �ow models. On the other hand, pro
esses that work atthe base of the gla
iers are mu
h less 
ontroled. Thus, even if gla
ier sliding has been observedsin
e the early twentieth 
entury its a

urate modeling is still a 
urrent issue.In order to determine gla
ier sliding, fri
tion laws that are 
urrently used in i
e �ow modelsare only depending upon the basal shear stress. This simple relationship needs a pre
ise �ttingof the parameters whi
h vary both in time and spa
e so as to yield surfa
e velo
ities 
ompatiblewith data. Field observations also show that subgla
ial water pressure plays a 
ru
ial role ingla
ier dynami
s. Furthermore, water pressure is 
losely related to the volume of water presentat the bed of the gla
ier and, therefore to the produ
tion of water.The obje
tive of this thesis is to develop a subgla
ial hydrologi
al model whi
h enables the
omputation of water pressure at the base of gla
iers and to 
ouple it to an i
e �ow modelthrough of a fri
tion law. We 
hose to implement an equivalent porous media whi
h, a

ordingto the 
hosen parameters, features both e�
ient and ine�
ient 
omponents of the system. Thesensitivity experiments show that the proposed method 
an reprodu
e the 
hara
teristi
s ofa subgla
ial drainage system. Finally, the robustness of the model arose from its ability toqualitatively reprodu
e an extrem gla
iologi
al phenomenon under the form of a jökulhlaup.


