N
N

N

HAL

open science

Contribution a la représentation des hautes latitudes
dans un modele de surface: gel des sols et diagnostics de
performances

Isabelle Gouttevin

» To cite this version:

Isabelle Gouttevin. Contribution & la représentation des hautes latitudes dans un modele de surface:
Sciences de la Terre. Université de Grenoble, 2012.

gel des sols et diagnostics de performances.

Francais. NNT: 2012GRENUO035 . tel-00845651

HAL Id: tel-00845651
https://theses.hal.science/tel-00845651
Submitted on 17 Jul 2013

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépot et a la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche francais ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.


https://theses.hal.science/tel-00845651
https://hal.archives-ouvertes.fr

UNIVERSITE DE GRENOBLE

THESE

Pour obtenir le grade de

DOCTEUR DE L'UNIVERSITE DE GRENOBLE

Spécialité : Terre Univers Environnement / Océan Atmosphére
Hydrologie

Arrété ministériel : 7 aolt 2006

Présentée par

Isabelle GOUTTEVIN

Thése dirigée par Gerhard KRINNER et Philippe CIAIS,

préparée au sein du Laboratoire de Glaciologie et de
Géophysique de I'Environnement  (LGGE),

dans I'Ecole Doctorale Terre, Univers, Environnement

Contribution a la représentation
des hautes latitudes dans un
modele de surface : gel des sols &
diagnostics de performances

Thése soutenue publiquement le 20 Décembre 2012,
devant le jury composé de :

Mme Isabelle BRAUD

Directrice de Recherche a Irstea, Centre de Lyon, Présidente
M. Julio GONCALVES

Professeur a 'UPMC, Paris, Rapporteur

M. Eric MARTIN

Directeur de recherche au CNRM-GAME, Toulouse, Rapporteur
M. Gerhard KRINNER

Directeur de recherche au LGGE, Grenoble, Membre

M. Philippe CIAIS

Directeur de recherche au LSCE, Paris, Membre

Mme Julia BOIKE

PD Dr. habil. at the AWI, Potsdam, Membre

Université Joseph Fourier / Université Pierre Mendés France /
Université Stendhal / Université de Savoie / Grenoble INP







Sommaire

RESUME — ABSTRACT 7
CHAPITRE 1 : | NTRODUCTION GENERALE : PERGELISOLS ET MODELISATION CLIMATIQUE 9
1.1. Pergélisols : occurrence spatiale et role climaticp 9
1.1.1. Occurrence spatiale 9
1.1.2. Réle climatique 11
1.1.3. Evolution récente des pergélisols, projections 16
1.2. Modélisation climatique globale et pergélisols 18
1.2.1. Modélisation climatique globale 18
1.2.2. Les modeles de surface 18
1.2.3. Le modele de surface ORCHIDEE : description sudeimmodularité 20
1.2.4. Etatde I'art de la représentation des pergélidais les modéles de climat 24
1.3. Cadre de ma thése 26
CHAPITRE 2 : | MPLEMENTATION ET VALIDATION A PLUSIEURS ECHELLES D ’'UN NOUVEAU
SCHEMA DE GEL DANS ORCHIDEE 29
2.1. Introduction 31
2.2. The soil freezing scheme 32
2.2.1. Soil hydrological and thermal processes in the {smdace model ORCHIDEE 32
2.2.2. The new soil freezing scheme 35
2.3. Validation against analytical solutions and laborabry experiments 40
2.3.1. Methods and data 40
2.3.2. Validation of the numerical thermal scheme agaimstStefan solution 41
2.3.3. Test of the freezing scheme against the Mizogugbeéement 45
2.4, Validation against field data at different scales a7
2.4.1. Validation at the plot-scale at Valdai a7
2.4.2. Validation across northern Eurasia against soip@mature, active layer and river discharge
measurements 49
2.5. Conclusion and outlook 59
CHAPITRE 3 : | NCERTITUDES DE LA MODELISATION 63
3.1 Introduction : quelles incertitudes, quelles méthods 63
3.2. Evaluation des incertitudes de la modélisation suun site de permafrost au Svalbard 63
3.2.1. Introduction 63
3.2.2. Théorie, modele et données observationnelles 66
3.2.3. Résultats & discussion 70
3.2.4. Conclusion 77
3.3. Réle de la neige dans le régime thermique des selsla dynamique du carbone des régions
circum-arctiques : une étude de sensibilité 78
3.3.1. Résumé introductif 77
Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 3



Représentation des hautes latitudes dans un mdederface

3.3.2. Introduction 81
3.3.3. Experimental and modelling methods 82
3.3.4. Results 85
3.3.5. Discussion and conclusion 92

CHAPITRE 4 : EXPLOITATION DE DONNEES SATELLITES POUR L "EVALUATION DE LA
MODELISATION HYDROLOGIQUE DE SURFACE A GRANDE ECHELLE . CADRE METHODOLOGIQUE

ET RESULTATS PRELIMINAIRES 95
4.1. Introduction 96
4.2, Data, model and methods 98
4.2.1. Study area 98
4.2.2. Data 98
4.2.3. Model 99
4.2.4. Model developments 100
4.2.5. Data and model output treatment 103
4.3. Results 103
4.3.1. Freeze-thaw timings 103
4.3.2. Surface soil moisture 109
4.4, Discussion 119
4.5, Conclusion 121
CHAPITRE 5 : CONTRIBUTION A LA VIE D 'UN MODELE 125
5.1. Introduction 125
5.2. Documentation dORCHIDEE 125
5.3. Diagnostic de biais et erreurs du modéle 125
5.3.1. Erreurs de codage et diagnostiques divers 125
5.3.2. Diagnostic suivi de la sublimation dans ORCHIDEE 126
5.4, Mise en cohérence de différentes versions du modéle 141
5.4.1. Création d’'une version hautes-latitudes « ORCHIDHESH_LAT » 141
5.4.2.  Un nouveau DRIVER pour ORCHIDEE_HIGH_LAT 142
5.5. Conclusion 144
CHAPITRE 6 : CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES 145
REFERENCES 151
ANNEXE A 171
ANNEXE B 185
ANNEXE C 193
ANNEXE D 203
ANNEXE E 205

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 4



Remerciements

A Gerhard pour son soutien indéfectible et sa s&&rélympienne, source d’inspiration ;
A Philippe aux conseils avisés et aux ambitiongagieuses ;

A Julia pour sa compréhension et son enthousiasme ;

Aux rapporteurs et examinateurs de ma thése quieanta patience de déchiffrer mon
manuscrit jusque dans le détail de ses équationg;ilcuant & son amélioration ;

A tous ceux qui, autour d’'un café, derriere un gcrau dans I'entrebaillement d’'une porte,
ont échangé un sourire, un conseil, partagé un mbdiemportement contre les fatalités du
monde informatique ou la joie d’'un accomplissement

Aux montagnes intemporelles et fidéeles qui m’ontccawpagnée pendant ces trois
mémorables années, et m’accompagnent encore ;

A mes parents, frére, vélos, skis, et bien sr amis

Merci.

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 5



Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012



Résumé— Abstract

Résumé

L'importance climatique des hautes latitudes eshceroée par le contexte actuel du
réchauffement climatique, de par leur forte seligdba ces changements et en raison des
rétroactions globales majeures gu’elles sont sudteptd’engendrer. La modélisation offre
un moyen d’estimer ces impacts dans les temps qgsEsents et futurs, tout en quantifiant
les incertitudes procédant des imperfections deerminnaissance de ces environnements et
de leur représentatior.’amélioration et I'évaluation de la représentation des hautes
latitudes dans les modeles de climat globaux répondent donc @ forts enjeux
scientifiques et sociétaux c’est dans ce cadre précis que s’inscrit mon traeahese.

Le gel des sols est une spécificité majeure desonggcircum-arctiques, porteuse
d’'implications climatiques aux plans thermiguesdimogiques et biogéochimiques. Une
paramétrisation des impacts hydrologiques du gelsidés a été introduite dans le schéma
hydrologiqgue multi-couches du modele de surfacegimentales ORCHIDEE : ses effets sur
le contenu en eau des sols et le régime hydrolegilgs principaux bassins de I'Arctique ont
éte évalués par comparaison a des données dentamgélant la plus-value d'une telle
représentation mais aussi les lacunes résiduediéa thodélisation, qui touchent a I'absence
de représentation des réservoirs temporaires d@ausurface et, sans doute, d'une
paramétrisation sous-maille du gel des sols.

Parallelement, une représentation des effets tlqelsi du gel des sols développée pour un
modeéle antérieur a ORCHIDEE a été révisée et éeadudifférentes échelles spatiales par
comparaison a des données observationnelles : reiplg&sentation de I'énergie de chaleur
latente augmente la température hivernale desssoisis au gel saisonnier, un biais froid
subsiste dans la modélisation, imputable a un&septation imparfaite de la neige.

Une étude de sensibilité conduite sur cette vaxianl confirme les implications thermiques
mais aussi biogéochimiques a I'échelle des régmrm-arctiques, sous-tendues par les
importantes quantités de matiere organique querégmns renferment. Alors que les
caractéristiques de la neige sont souvent rep@sgiebmme spatialement uniformes dans les
modeles de climat globaux, la simple prise en cendptcaractére particulierement isolant de
la neige de taiga engendre des changements im@odans le cycle du carbone aux hautes
latitudes, et souligne les incertitudes entachantrengeprésentation actuelle de ces
ecosystemes. Les propriétés thermiques de la mé&gesont pas I'unique vecteur, mais une
évaluation détaillée de notre modélisation sur ile de permafrost arctiqgue (station de
Bayelva, Svalbard) désigne la neige comme une saugjeure des incertitudes associées a
notre modélisation des hautes latitudes, au tradergeprésentations inadaptées de son
albédo, sa rugosité de surface, et son contenablaren eau liquide pouvant accommoder de
'eau de pluie.

En termes hydrologiques, I'absence de représentapeécifique des zones de montagne, des
caractéristiques hydrauliques des sols a granuf@métossiere du Haut-Arctique, et des
nombreuses étendues d'eau libre des régions ciecatifues, limite notre capacité a
représenter raisonnablement des principales caisitiges de I'hydrologie de surface de ces
régions.

Le diagnostic de ces limites définit autant de ptiegds d’amélioration de la modélisation des
hautes latitudes, sources possibles de développeriuturs.
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Représentation des hautes latitudes dans un mdederface

Abstract

Focus has recently increased on high-latitude ¢lon@ocesses as awareness rose about the
extreme sensitivity of the Arctic to climate charagel its potential for major positive climate
feedbacks. Modelling offers a powerful tool to a&ssthe climatic impact of changes in the
northern high-latitude regions, as well as to gifatihe range of uncertainty stemming from
the limits of our knowledge and representation lufse environments. My PhD project,
dedicated to the improvement of a land-surface inéale high-latitude regions and the
evaluation of its performances, tackles therefareissue of concern both for science and
society.

Soil freezing is a major physical process of boreglons, with climatic implications. Here, a
parameterization of the hydrological effects ofl §meezing is developed within the multi-
layer hydrological scheme of the land-surface m@@BICHIDEE, and its performance is
evaluated against observations at different scalekjding remotely-sensed data. Taking the
hydrological impact of soil freezing into accoumtgroves our representation of soil moisture
and river discharges over the pan-Arctic land-siegfarea. However, residual inaccuracies
suggest that potential for improvement lies in teeresentation of temporary surface water
reservoirs like floodplains, surface ponding, apdssibly, the introduction of a subgrid
variability in soil freezing. Hydrological modellingt high latitudes would also benefit from a
specific treatment of mountainous areas and aicevisf soil textural input parameters to
account for abundant coarse-grained soils in tiyhAirctic.

Concomitantly, the thermal parameterization of $@kzing in ORCHIDEE is revised and
evaluated against field data: latent heat effeietisl ya reduction but no suppression of a model
cold bias in winter soil temperatures, part of vhis imputed to the coarse representation of
snow in the model.

A sensitivity study performed on the insulative pdjes of taiga vs. tundra snow over the
pan-Arctic terrestrial domain confirms the thernmalplications of snow and outlines its
consequences for carbon cycling at high-latitudelling for an appropriate representation of
snow-vegetation interactions. Snow is furthermarglicated in identified flaws of the
modelled surface energy balance, the componentghath are precisely compared with a
one-year high quality dataset collected at an Ang@rmafrost site in Svalbard. Inaccuracies
are diagnosed to stem from the representationbadal, surface roughness and liquid water
percolation and phase change within the snowpack.

These diverse diagnostics outline several modefinogpects to be tackled in future.

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 8



Chapitre 1

Introduction Générale : Pergélisols et modélisatiorlimatique

1.1.Pergélisols : occurrence spatiale et réle climaticg

Le terme « pergélisols », ou permafrost, dénononatanglaise couramment reprise en
francais, désigne les sols ne dégelant pas en plefiorsur au moins 2 années conseécutives
ou plus (van Everdingen, 1998). Le gel peut aiffsicer des épaisseurs de sol de plusieurs
dizaines voire centaines de métres : de 400 a 78@ms I'Arctique canadien, a plus d'1 km
dans les Monts Verkhoyansk, en Sibérie orientaBndces régions, le sol n’est pas gelé en
permanence sur toute cette épaisseur: en été ldamisphere Nord, les conditions
d’ensoleillement et de température conduisent ageldé’'une couche superficielle, la

« couche active ». On la dénomme ainsi car ellefgebla principale activité biologique et
végétale des régions de pergélisols, rendue pessirl des températures au-dessus du point
de fusion Figure 1.1).

Figure 1.1. Profil estival d’'un sol d’une zone de pergélisols
en Alaska, distinguant la couche actiaxtive layeJ et la
partie effectivement gelépgrmafrosy.

Source : Sturm et al., 2005b.

Photographe : Gary Michaelson.

Les pergélisols couvrent une superficie d’envi@®7 x 16 km® principalement dans
’hémisphere Nord, malgré quelques occurrences imaegs dans I'hémisphere Sud (en
Antarctique avec certitude sur la péninsule (Bockhet al., 2002) ; et dans les zones
d’altitude telles que la Cordillere des Andes). Bd#hémisphere Nord, le permafrost affecte
environ 25 % des surfaces émergdaguyre 1.2), tandis que 55 a 60 % de ces surfaces sont
soumises au gel saisonnier (Zhang et al., 2008).

Ces extensions spatiales, associées au role ameaties zones de pergélisols, détaillé ci-
apres, leur conférent une importance climatiquesaraja I'échelle globale.

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 9



1 — Pergélisols et changement climatique
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Figure 1.2.Cartographie des pergélisols dans I'hémispherel Mar1998. Source : Brown et
al., 1998. Cette carte, établie par I'lPitérnational Permafrost Associatiorgjstingue par

un camaieu de mauve les occurrences spatiales degglipals continus, discontinus,
sporadiques et isolés. Ces dénominations désigaemte résolution spatiale de 12.5 km, des
régions de pergélisols pour lesquelles les sokssgeh profondeur de facon pérenne occupent
effectivement respectivement plus de 90 %, entréo38 50 %, entre 50 % et 10 %, et moins
de 10 % de la surface. Cette carte résulte de fapitation des cartographies et bases de
données nationales préexistantes.

Climatelogical mean annual air temperature, C

Figure 1.3 Température moyenne annuelle de I'air a 2 m dességions circum-arctiques.
Cette moyenne a été effectuée sur la période 10@0-2avec les données CRU TS.2.1

(Mitchell and Jones, 2005).
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1 — Pergélisols et changement climatique

Les régions de pergélisols et les régions soumésegyiel saisonnier ont des modalités
spécifiques d’interaction avec le climat, qui preet a la fois de la microphysique du gel et
des paysages périglaciaires qui en découlent a grasde échelle. Ces interactions se
manifestent aussi sur une large gamme d’écheltapdeelles d’intérét climatique, allant du
jour au millénaire.

Contréle climatique de I'occurrence spatiale desgadisols

Le climat — principalement température de l'ailcetiverture neigeuse — exerce tout d’abord
un contréle prépondérant sur la zonation spatiate prgélisols. Lesigures 1.2.et 1.3
illustrent par exemple I'étroite corrélation enteenpérature moyenne annuelle et occurrence
des pergélisols, et de nombreuses approches degiamhies des pergélisols a I'échelle
globale reposent sur la considération du cycle dndas températures de l'air et de la
couverture neigeuse (e.g. Nelson and Outcalt, 198B8) effet, alors que la température
atmosphérique régule le régime thermique de lfate&r atmosphere-sol, la neige, aux
propriétés isolantes, module la pénétration dassllees ondes thermiques. D’autres facteurs
influent également sur I'occurrence spatiale deggisols, parmi lesquels :

* le couvert végétal, dont les spécificités en teradesbilan d’énergie (albédo, rugosité
de surface, flux sensibles et latent), de promiétérmiques et d’interactions avec la
neige (piégeage, ombrage) modulent le signal tlgprengui atteint effectivement les
sols ;

* la texture, structure et composition des sols, eui déterminent les propriétés
thermiques et la capacité de rétention d’eau. bésdits « organiques », c’est-a-dire
contenant plus de 20 grammes de carbone par kifogeade sol, sont par exemple
caractérisés par une porosité importante (jusq@aBeringer et al., 2001) qui affecte
a la fois leurs propriétés thermiques et hydra@#&uOr, comme nous allons le voir
plus loin, ces sols occupent d'importantes supesdiaux hautes latitudes.

* le contenu en eau et en glace des sols. Le chamgjeidéat de I'eau autour de 0°C, et
les propriétés thermiques de I'eau, modulent foetetnte régime thermique des sols.

Réle climatique : aspects thermiques et biogéoahies

Au plan thermique, le gel de I'eau dans le sol gén#é dégagement de chaleur latente qui
retarde voire empéche le refroidissement du sgdéivde hivernale, tandis que la fonte de
cette eau gelée au printemps consomme une énergreegt pas utilisée pour réchauffer le
sol. Le régime thermique des sols s’en trouve deraént (i.e. : a I'échelle annuelle) modifié,
tout comme les échanges thermiques entre le d@t@iosphere (flux de chaleur sensible et
latent, flux de conduction thermique du sol versuaface). Par ailleurs, I'eau gelée n’étant
pas bio-disponible, le gel de I'eau du sol engendrstress hydrique pour la végétation et les
micro-organismes actifs dans la décomposition demktiére organique des sols. Les
écosystemes arctiques ou méme alpins, soumis@uodgions extrémes, sont par conséquent
le creuset d’'une flore spécifique adaptée et dactevité bactérienne réduite en période de
gel.

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 11



1 — Pergélisols et changement climatique

A l'extréme, la matiére organique piégée dans tds gelés de facon pérenne n’est plus
décomposée. On estime qu’en-deca de -7°C, 'aétoidts micro-organismes du sol s’arréte
quasi-totalement (Benoit et al., 1972 ; Zimov et 8993), alors qu’elle est fortement réduite
en-deca de 0°CAu fil des cycles glaciaires et interglaciaires Quaternaire, et jusqu’a la
période présente de I'Holocene, ce régime spécifegquenduit a I'accumulation de quantités
considérables de carbone dans les sols des rémictigues et circum-arctiques (eg. Zimov et
al., 2006 ; Tarnocai et al., 2009 ; Schirrmeistealg 2002, 2011 Figure 1.4). Selon les
dernieres estimations effectuées sur la base de édenmédologiques spatialement
extrapolées, ces quantités atteindraient entre E574674 Pg€& (Tarnocai et al., 2009 ;
Schirrmeister et al.,, 2011 ) soit davantage quectasenus en carbone conjugués de la
biosphére (~ 700 PgC) et de I'atmosphere (~ 750)RmgLCencore environ 50 % des stocks de
carbone organique des sols de I'ensemble du globecarbone est sensible aux conditions
climatiques et en particulier a la température @utlu point de fusion, qui constitue un seuil
biologique majeur et conduit a des changementsddésr de grandeur dans lactivité
bactérienne (Monson et al., 2006igure 1.5). Ces quantités et cette sensibilité font des
hautes latitudes un réservoir clef dans la compr&iba du cycle du carbone et de sa relation
avec le climat a I'échelle des temps géologiques, @eles glaciaires-interglaciaires mais
aussi dans la perspective actuelle du changememttajue : alors que les stocks de carbone
organique des régions de paléo-toundra semblenir geaé un rble majeur dans
laugmentation de C@®atmosphérique entre le dernier maximum glaciatrdaepériode
préindustrielle (Ciais et al., 2011 ), le réchanfént actuel des températures qui touche plus
intensément les hautes latitudes pourrait déssabites stocks et provoquer des émissions
massives de COvers I'atmosphere, exercant une rétroaction pasisur le changement
climatiqgue. Cependant, de grandes incertitudesistebs quant a la stabilité de ce carbone et
sa sensibilité au réchauffement climatique ; leslés actuelles montrent qu’elles dépendent
de facteurs environnementaux dont l'identificatidest que partielle et I'évolution difficile &
prévoir.

100
o
#
. o - p 50
g
g 40
'y % ~ . 5
oz
& ;é? 1 30
Y ‘? 2 )
-
o — 20
i y
B 1 10
Y
Iy 5
& &

NCSCD Soll Organic Carbon, kgl/m?2

Figure 1.4. Estimation du contenu en carbone du premier matresol par laNorthern
Circumpolar Soil Carbon Databag®lCSCD, Tarnocai et al., 2009).

! Le « PgC », ou « pétagramme de carbone », esinitéefréquemment utilisée pour la quantificati@s d
stocks de carbone a I'échelle globale. 1 PgC2d@e carbone.
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Le cycle du carbone des hautes latitudes inteeagisi avec le climat global via I'export de
carbone organique a destination de I'Océan Arctidaeichesse organique des sols du bassin
arctique résulte en un export disproportionné dec®rme de carbone par rapport aux
exports moyens a destination des autres océansatdlen(Stein and Macdonald, 2003),
auquel I'érosion cotiere contribue (Vonk et al., 2Dl a part de ce carbone reminéralisée
depuis le réservoir océanique, tout comme la séibéille son export aux changements
climatiques, font débat (e.g. Raymond et al.,, 2067ey and Smith, 2005 ; Moore et al.,
1998) ; le carbone organique dissous en provendncdassin de drainage de I'Océan
Arctique pourrait avoir contribué significativemeanix variations de CQatmosphérique des
derniers cycles glaciaires-interglaciaires. Enfing récente étude (Frey and Smith, 2005) a
révélé les liens étroits entre export de carbongarigue dissous et occurrence des
pergélisols, conduisant a reconsidérer cette squotantielle de carbone atmosphérique dans
le cadre du changement climatique actuel.

Réle climatique : aspects hydrologiques

Au plan hydrologique, le gel du sol a pour effefenade limiter I'infiltration de I'eau dans le
sol par remplissage partiel de la porosité nateir@li sol par une phase solide. S’y ajoute un
phénomene de cryosuccion, qui est la migratiobede liquide vers le front de gel, par suite
d’'une réduction de la pression matricielle a despteratures en-deca du point de fusion. Ce
phénomene peut conduire a la formation de lentiflesglace, quasi-imperméables. Cette
impermeéabilité accroit le ratio ruissellement defate sur infiltration lors d’évenements
pluvieux ou au moment la fonte des neiges: I'eati aors redirigée vers le réseau
hydrographique par voie de surface, donc généraiempleis rapidement que si elle avait
séjourné dans le sol et s'était acheminé versilésres ou fleuves par des réseaux sous-
terrains. Une signature hydrologique caractéristiglie gel se lit dés lors dans les
hydrographes des fleuves: dans les régions deélmmig ou fortement soumises aux
influences du gel saisonnier, la fonte des neigepratemps, alors que les sols sont encore
gelés, engendre un pic de débit caractéristifigufe 1.6). A I'échelle du bassin de drainage
de I'Océan Arctique, ces hydrographes sont respbesa’une saisonnalité marquée des flux
d’eau douce a destination de I'Océan Arctique, cpmstitue un des déterminants de la
formation de glace de mer, de la salinité de I'@cdactique et par incidence, de la
circulation océanique globale (e.g. Aagaard andn@ak, 1989; Arnell 2005). A ces échelles
d’agrégation spatiale, la signature hydrographiquegel peut cependant étre altérée par
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I’hétérogénéité spatiale du gel des sols, en pdiicen régions tempérées ; et par I'existence
de failles reliées au réseau hydrographique, auljgeut s’infiltrer de facon préférentielle,
méme en période de gel : ces deux effets tenddintit@r I'effet imperméabilisant du gel
lorsqu’il est considéré sur de grandes échellesatpa (région, bassin versant). Notons enfin
gue les cycles de gel et dégel affectent égalemesfondément la structure des sols,
modulant ses propriétés hydrauliques aux échelieatopiques et macroscopiques.
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Figure 1.6.: Hydrographes moyens a I'embouchure de la Len ¢Elbe, que sous-tendent
respectivement un bassin sous forte influence deglsols (a plus de 78 %, Serreze et al,
2003) et un bassin continental de latitude tempéséemis au gel saisonnier. Le pic
caractéristique de la fonte des neiges, qui sungenjuin a I'exutoire de la Lena, apparait
aussi dans I'hnydrographe de I'Elbe (en avril) nagsfacon beaucoup plus atténuée en amont
comme en aval, traduisant entre autres une plugigrpart d’infiltration dans les sols et une
alimentation du fleuve par écoulements sous-terr&parce : Lena : R-Arctic net (Lammers
et al., 2001 ; moyenne sur les années 1976-198/)e;: Bartl et al., 2009 (moyenne sur les
15 derniéres années)

Enfin, les régions arctiques et subarctiques dgéhispls recelent des paysages périglaciaires
vecteurs d’interactions spécifiques entre biospleérdimat. Des superficies importantes des
plaines cotieres sibériennes et canadiennes (6 % Hes surfaces de I'hémisphére Nord,
French, 2007) sont recouvertes de sols structuras ldotoundra polygonale constitue un
exemple typiqueRigure 1.7.a.).Dans ces zones, la faible épaisseur de la cowthve &t la
faible intensité des flux évaporatifs (évaporati@vapotranspiration) vers l'atmosphere
conduisent a des conditions fréquentes de saturatioa d’'inondation des sols. Localement,
I'érosion thermique des sols est a I'origine derdspions qualifiees de « thermokarstiques »
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(Figure 1.7.b), qui affectent le réseau hydrographique et peugenduire a la formation ou
au drainage de lacs (Smith et al., 2005Fgture 1.7.c). Ces étendues d'eau libre sont
souvent sous-estimées dans les inventaires globauaison de leur faible superficie. Elles
s'ajoutent & des zones d'eau libre de plus graneledée (> 0.1 kR) qui recouvrent une
fraction importante des surfaces continentaleshadeses latitudes (Lehner and Ddll, 2004).
Ces milieux sont le lieu d’échanges hydrologiquesilpgiés entre le sol et I'atmosphere,
tandis que les conditions anoxiques font de la nmép@nese le processus dominant de
décomposition des sols. Ce processus, moins edfigae la respiration, est a l'origine d’'une
grande partie (~ 455 PgC, Gorham, 1991) des stelcarbone des sols des régions circum-
arctiques, sous forme de tourbiéres incorporéespaumyélisols. Il est par ailleurs source de
méthane vers I'atmosphere. Alors que ce gaz a éffeterre a un pouvoir de réchauffement
global 23 fois supérieur a celui du €@ quantification de ces émissions a I'échelieurn-
arctique reste incertaine et leurs déterminantscoemus (Walter et al., 2006 ; Sachs et al.,
2010).

e gy
Br P magefaest 4

Figure 1.7. Des formations périglaciaires, vecteursl’interactions spécifiques avec le
climat. 1.7.a. Toundra polygonale sur I'lle de Samoylov, delta ldeLena (72°22'N,
126°30 E), Russie. Source : Boike et al., 201LZ.b.Lacs thermokarstiques dans le Nord
Québec. Source : http://www.cen.ulaval.ca, photolgea Isabelle Laurion.
1.7.c.Effondrement thermokarstique modifiant le réseauwlrbgraphique local. Source :
http://www.iab.uaf.edu, photographe : Andrew Balder.d. «<Methane hotspot ». Ces trous,
observés dans la glace hivernale de certains hersbkarstiques des hautes latitudes, sont
d’intenses sources de méthane. Source : Waltér, 2086.

Pour conclure, les interactions liant les perg#disu climat sont résumées par le schéma
Figure 1.8.Ces interactions a différentes échelles de tempi&espace justifient pleinement
l'intégration de cette composante de la cryosphares les modéles de climat, qui offrent en
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outre un outil privilégié pour appréhender cette plaxité et hiérarchiser les effets qui en
découlent. Plus encore, c’est la magnitude suppidéaétroactions climatiques associées aux
pergélisols qui a intensifié ces derniéres annégsdcherches a leur sujet. La partie suivante
situe mon travail de thése dans la perspective &edutions récentes et projetées des
pergélisols et du climat des régions circum-aresju

=

CH4/ CO, emissions,
DOC export,
Freshwater fluxes

-

Local temperature,
precipitations,
erosion

a Water L ' 4
N s \ I \

Heat & water

diffusion with
specific properties -
Latent heat exchange

PERMAFROST ENVIRONI\/IENTS

Figure 1.8. Schéma illustratif des interactions entre pesgéiet climat.

L’Année Polaire Internationale 2007-2009 a encoérdg lancement de nombreuses
campagnes d’observation des pergélisols et la datign quasi-exhaustive des observations
historiques, aboutissant & un état de connaissgmeais atteint de I'état thermique des
pergélisols (Romanovsky et al., 2010) et de soruéen récente (Serreze et al., 2000 ;
Romanovsky et al., 2010). Ces synthéses metteétidance :

- Une augmentation générale des températures nessdrepermafrost depuis les derniéres
décennies en Alaska, au Nord-Ouest du Canada, $thénie, ou les plus longues séries de
mesures existent. Au Groenland, et dans les payslsaves, les mesures ne remontent qu'a
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la fin des années 1990 mais enregistrent aussiéanauffement. De facon générale, les
permafrost « froids » connaissent un réchauffemgiot marqué que les permafrosts
« chauds » (température moyenne annuelle supéret¥C), en lien avec la consommation
d’énergie par chaleur latente a proximité du pdafusion (Riseborough et al., 1990).

- Des tendances plus contrastées en termes d'@roldé I'épaisseur de la couche active a
I'échelle globale, notamment en réponse a desuiilicins de conditions estivales. Ainsi, en
Alaska, seuls les sites intérieurs révelent unenamgation significative de cette épaisseur sur
les 20 dernieres années.

- Une dégradation du pergélisol discontinu dansnsagges eurasiennes méridionales, dont
témoignent I'apparition d&aliks (« poches » de sol non gelées en profondeur taésul’'une
fonte estivale supérieure au regel hivernal) eetal, localement, de la limite des pergélisols
continus sur plusieurs dizaines de kilométres.

Ces évolutions sont indissociables des tendanaest@jues observées aux hautes latitudes :
réchauffement amplifié d’'un facteur proche de dpaxrapport & la moyenne globale sur les
100 derniéres années ; réduction des étendueswlertare neigeuse et de glace de mer;
« verdissement » de I'Arctique et recul vers lednde la limite des arbres, conversion de
certaines régions de toundra de puits a sourc&¥dgSolomon et al., 2007 ; ACIA 2005 ;
Serreze et al., 2000).

Les modeles de climats prévoient une amplificatlerces tendances aux horizons temporels
des projections climatiquegigure 1.9), exacerbant I'enjeu d’'une représentation réatiste
pergélisols et de leurs interactions avec le climat

Observed sea ice
September 2002

Projected
average september
sea ice
2070-2090

Projected temperature .
increases by 2090
+12

+10

+5

+
Centigrades, for the IPCC ||
SRES A2 emissions sce- .
nario, ensemble average

from NCAR-CCSM3

Figure 1.9. Changements moyens projetés en Arctique a I'hor2@90 par les 5 modeles
sélectionnés par Arctic Climate Impact AssessmdgitCIA) pour le scénario d’émissions
SRES A2 (ACIA 2005).
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1.2.Modélisation climatique globale et pergélisols

La modélisation climatique globale est née, d'abdads sa composante atmosphérique, au
milieu des années 50, alors que I'apparition deuiasance numérique rendait envisageable le
calcul, sur des échelles de temps longues, deblesia’état de I'atmosphére. La composante
océanigue a par la suite été intégrée et son rat@at dans le transport de chaleur a I'échelle
globale démontré (Manabe and Bryan, 1969). La ceriiptation ces modéles, en termes de
processus pris en compte et de résolution spatipdeelle, n'a depuis lors cessé, soutenue
par les progrés technologiques, le développemergli@le de la prévision numérique du
temps, et depuis la fin des années 1980, la prégrdeda problématique du réchauffement
climatiqgue. Cette derniére tend a occulter un deasmps d'application importants des
modeles de climat, qui touche a la compréhensisrclimats passés.

Vingt-trois modéles de climat globaux ont participgx simulations synthétisées par le
dernier rapport du GIEC, Groupement Intergouvermgaiesur I'Evolution du Climat. lls
integrent une représentation de I'atmosphére, aeeén, de la biosphere continentale, des
calottes, et des échanges d'intérét climatigueeen&s compartiments. La diversité des
paramétrisations et schémas qu’ils adoptent es¢aité assez faible, mais le croisement du
nombre de processus pris en compte avec ces pasatiéns suffit a générer une grande
variété de comportements : elle permet d’estimer limites de notre compréhension du
systeme climatique.

La modélisation des pergélisols intéresse le cotimpant de surface continentale de ces
modeles.

Les modéles de surface visent a représenter leegsos de la biosphére : bilan d’énergie,
d’eau, végétation, plus récemment cycle du carbdeeertains gaz et aérosols, et de certains
isotopes ; et leurs interactions avec les autrepadiments du systeme climatique.

A l'origine, les modéles de surface étaient de smgchémas fournissant des conditions aux
limites aux modeles d’atmosphere et d’océan : flubulents entre surface et couche limite
atmosphérique, albédo et rugosité de surface,dleau douce. Puis, ils ont progressivement
intégré des paramétrisations trés détaillées etcapacité a simuler les processus de surface
de facon autonome, exploitant a leur tour des ¢mmdi aux limites fournies essentiellement
par les modéles d’atmosphére : ces simulationsnaates sont qualifiées acoupléesou
off-line; les conditions aux limites fournies par les medeal’atmosphere portent le nom de
forcage atmosphériqueu climatique, elles consistent en les variables suivantesssps,
température et humidité atmosphériques (généralean@nn) ; vent (généralement a 10 m),
rayonnement incident aux gammes de longueur d'ondile et proche infrarouge, et
infrarouge thermique ; les précipitations liquidsssolides igure 1.1Q, sur I'exemple du
modele de surface ORCHIDEE). L'ensemble des grasdawysiques calculées par le modéle
de surface constitues sortiesde ce modeéle : humidité et température des splantité de
carbone synthétisée...

Le forcage atmosphérique prend souvent la formeédralyses climatiqueg'est-a-dire de
sorties de modeles de prévision météorologiqueogueffectuéa posteriorides simulations
globales en assimilant a pas de temps régulier (Gour les réanalyses de 'ECMWF,
European Centre for Medium-range Weather Forécase compilation traitée de toutes les
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observations météorologiques de I'état de I'atmésplet de la surface existantes pour ce pas
de temps. La démarche de réanalyse permet de teevisi exploiter les observations
météorologiques des dernieres décennies au movensgisteme moderne de prévision bien
plus élaboré que ne [|'étaient les systemes de pe u moment des observations, et
également figé dans le temps. fableau 1.1 fournit une description partielle des forcages
atmosphériques utilisés pendant ma thése et deaifgo@ réanalyse et d’observation dont ils
dérivent.

Un des grands atouts du découplage est la possidiilitiliser comme conditions aux limites

une compilation d’observations atmosphériques plutte des sorties de modeles
d’atmosphere : on substitue alors aux biais etuigfdu modele d’atmosphére les incertitudes
des observations. Si celles-ci sont de bonne @uatiétte approche permet d’évaluer les
performances du modéle de surface seul, donc deglier les erreurs liées au modeéle de
surface, de celles induites par l'utilisation d’'orodele atmosphérique imparfait. Dans le
cadre de ma thése, des forcages météorologiquesruaits & partir d’observations ont été
utilisés a diverses reprises et seront détailldsagune d’entre elles, &hapitres 2 et 4

Dénomination | Organisme | Filiation Type Période Résolutions Références
couverte
ERA-40 ECMWF R 1957 - 2002 ~125km|  Uppala et al., 2005
3 hours
ERA-interim ECMWF R 1989 -today ~79 km Dee et al., 2011
(recent
addition of | 3 hours
1979 - 1988)
CRUTS 3.1 CRU @) 1901 -2001] 0.5°x0.5¢ Mitchell and Jones,
2005 (for CRU TS2.1)
1 month
NCEP NCEP R 1948 - today, 2.5°x2.59 Kalnay etal., 1996 ;
reanalysis Saha et al., 2010
6 hours
WATCH ERA-40 H 1901 - 2001| 0.5°x0.5° Weedon et al., 2011
& CRU (extension a
2009) 3 hours
& GPCP
CRUNCEP 3.2 LSCE NCEP & H 1901 - 2009| 0.5°x0.5° N. Viovy,
CRU communication
6 hours personnelle ;
http://dods.extra.cea.fr/d
ata/p529viov/cruncep/re
adme.htm
Sheffield / Princeton NCEP H 1948 - 2000 1°x1° Sheffield et al., 2006
Princeton University
3hours

Tableau 1.1.Caractéristiques des forcages atmosphériquesastiipendant ma these. R :
Réanalyse ; O : Observations ; H : hydride.
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Présentation du modele

ORCHIDEE est le modéle de surface continentale ddéte de climat global (GCM) de
IPSL (Institut Pierre Simon Laplace, fédératioe thboratoires parisiens actifs dans la
recherche en sciences de I'environnement), IPSL-C@® modele de climat utilise par
ailleurs le modéle de circulation générale atmospbé développé par le LMD (Laboratoire
de Météorologie Dynamique, membre de I'lPSL) : LMDI& modéle de glace de mer LIM
développé par l'université de Louvain-La-Neuve leetnodéle européen d’'océan NEMO ; les
échanges d’'informations entre ces différents madsdat orchestrés par un coupleur, OASIS.
La Figure 1.1Q illustre le fonctionnement d’ORCHIDEE au seinRBL-CM5.

IPSL-CM5
ATMOSPHERE : LMDZ «on-line »ou Forgage climatique « off-line »
T,, rugosité, alb, Quat, Qens T, précip, vent, SW |, LW "GLACE
(aérosols, isotopes) (aérosols, isotopes) DE MER
ORCHIDEE 3
0
C
4 Eau E
LPJ STOMATE SECHIBA douce ] A
7z 7 . —’ # N
Vegetation Cycle du P Bilan énergétique
dynamique, . carbone, Bilan hydrologique
Feux Phénologie Photosynthése
Routage
P Ian 1 jour 30 min
Pas de temps

Figure 1.10. Fonctionnement d’ORCHIDEE au sein du modele duatlglobal IPSL-CM5.
Les modules sur fond bleu sont désactivés lorsqCBREE est utilisé en mode découplé ;
les fleches bleues représentent les échanges dfiafmms entre ces modules, la nature des
variables étant précisé pour les échanges impliglanmodele de surface avec les
abréviations suivantes : T : Température de I'ak m; Ts: Température de surface ; alb :
albédo de surface ; précip : précipitations ; |[SWadiations incidentes aux longueurs d’ondes
visible et proche-infrarouge ; LV radiations incidentes en infrarouge thermiq@@sat et
Qsens : flux de chaleur sensible et latent). Lembkes en italiques sont échangées de facon
optionnelle, selon la configuration d'IPSL-CM4 igée. Les différents compartiments du
modele ORCHIDEE, leur pas de temps de fonctionnéraemes échanges d’informations
entre eux sont aussi précisés, cf. le corps de fmodr les détails les concernant.
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Dans la zoologie des modeles de surfaces contiesnt@RCHIDEE (ORganizing Carbon
and Hydrology In Dynamics EcosystEms) présente gacificité d’'une représentation
particulierement détaillée du cycle du carbone slefaces terrestres, conjointe et intégrée
aux autres processus de la biosphere ; le modelittenune référence internationale dans
ces domaines (e.g. Piao et al., 2009, 2008). Gp#eificité résulte de la mise en commun de
trois modules initialement indépendants, et fomstent & des échelles de temps différentes
(Figure 1.1Q) :

 SECHIBA, schéma de surface initial de LMDZ, devenu peewampodéle de surface,
ferme les bilans d’eau et d’énergie entre 'atmosplet les surfaces continentales.
Pour ces questions hydrologiques et énergétigeiesptiele utilise un pas de temps de
30 min, permettant la représentation du cycle @uboté depuis 2007 d’'un schéma
de routage (Ngo-Duc et al., 2007) qui dirige I'eluruissellement de surface et I'eau
drainée en profondeur vers les océans via un réseqfiteuve » et un réservoir
« aquifere », SECHIBA peut également fournir de ft'eau douce spatialisés au
modele d’'océan. Enfin, en sus des processus repédsdans le schéma de surface
initial de LMDZ, SECHIBA calcule I'assimilation de0, réalisée par la biosphére via
le processus de photosynthese : celui-ci présasddfatmulations distinctes selon le
type de plante C3 ou &4s’appuyant respectivement sur les paramétrisatitins
Farquhar et al. (1980) et Collatz et al. (1992a; donductance stomatale est
paramétrée selon Ball et al. (1987). SECHIBA canitla plupart des parameétrisations
qui ont fait I'objet de développements ou révisiat@s le cadre de ma these : les
schémas spécifiguement concernés feront I'objetnal’ulescription détaillée au
Chapitre 2.

« STOMATE (Saclay Toulouse Orsay Model for the Analysis oérr&strial
Ecosystems) est dédié a la simulation de la phéreokt du carbone des écosystemes
terrestres dans I'ensemble des processus a pasnyges tde I'ordre du jour : ceci
recouvre le cycle saisonnier de la végétation @eomnement, sénescence des
feuilles), qui est représenté de facon pronosfigee I'allocation du carbone produit
par l'activité photosynthétique dans les différentsnpartiments de la biosphere :
feuilles, troncs, racines, fruits, réserve de caybodted, litiere et réservoirs de
carbone du sol. Ces allocations sont moduléesgsasttess auxquels est soumise la
végetation, et qui sont de nature hydrique, thermicquu chimique (limitation par
l'azote). La paramétrisation de l'allocation du hxame est le fruit du travail de
Friedlingstein et al. (1999).

La représentation du cycle saisonnier de la véigétdepend du type de végétation. A
titre d’exemple, le bourgeonnement des espéceduEi(hors épineux) est soumis au
dépassement d'un certain seuil de nombre de joepsis le milieu de I'hiver ou la
température a excédé 0°C; ce seuil est lui-ménperadant du nombre de jours
‘froids’ de la saison hivernale.

2 C3 et C4 qualifient des schémas de photosynthigtiaats, dans lesquels les premiers produits dédaction

du carbone sont des molécules a 3 (resp. 4) atdmearbone. Le schéma en C4 est une évolution kst
primitif en C3 développée par les plantes des dbrtrapicaux.

? La terminologie classique de la modélisation ctimse distingue les variablgsronostiques des variables
diagnostiques Alors la valeur d'état des premieres découle aleeprésentation effective de leur processus
d’évolution dans le temps (sous forme d’équatidfécBntielle ou de paramétrisation), les secondgent des
premieres via une relation simple réappliquée aubapas de temps ; leur évolution temporelle njEs
numériquement représentée.

* Cette réserve, existant uniquement chez les mantieuilles caduques, est utilisée lors du boumgement
pour former les premiéres feuilles, avant la repdsine activité photosynthétique soutenue paplistes.
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ORCHIDEE distingue 12 types de végeétation différents, quaplete un type « sol
nu » (Tableau 1.2.). Ces types, regroupant les espéces végeétales sbhask de
caractéristiques fonctionnelles, portent le nomxddant Functional Types » qui sera
abrégé ePFT dans la suite du manuscrit.

e LPJ (Lund Potsdam Jena; Sitch et al., 2003) apponfn ea ORCHIDEE sa
paramétrisation de la végétation dynamique, c'aditéd de lintroduction et
'élimination de types de plante, en réponse a déeres climatiques et a des
processus tels que les feux, la concurrence eranégsl, et la mortalité naturelle.

n° du PFT Description
1 Sol nu
2 Sempervirent tropical a feuilles larges
3 Décidu tropical a feuilles larges
4 Sempervirent tempéré a aiguilles
5 Sempervirent tempéré a feuilles larges
6 Décidu tempéré a feuilles larges
7 Sempervirent boréal a aiguilles
8 Décidu boréal a feuilles larges
9 Décidu boréal a aiguilles
10 Herbe en C3
11 Herbe en C4
12 Culture en C3
13 Culture en C4

Tableau 1.2.Les PFT d'ORCHIDEE.

Configurations possibles

Selon les objectifs des simulations réalisées, ddute LPJ, ou les modules LPJ et stomate,
peuvent étre désactivés. C’est le cas, par exerspte) ne s'intéresse gqu’aux conditions de
surface ne relevant pas du cycle du carbone. Latitépa spatiale des difféerents PFT, et leur
phénologie, doit alors étrescrite au modele : cette prescription prend la forme dtarge

de végeétation(statique) et d’'une carte dynamique d’indice iodi@au LAl (Leaf Area index).
Défini comme la surface unilatérale de feuilleste®rintégrée sur I'épaisseur de la canopée,
par unité de surface de sol, le LAl synthétise #etea lui seul toute l'information
phénologique nécessaire au fonctionnement de SE&H#E utilisée pour le calcul de
l'albédo et la rugosité de surface, la transpiratitinterception des précipitations, et la
photosynthese. En substitut de la carte dynamiquieAdigoeut-étre utilisée une formulation
paramétrique du LAI, qui interpole en fonction detémpérature le LAl entre une valeur
maximale et une valeur minimale prescrites pouguba&FT.

D’autres parametres spatialisés doivent étre feuanimodele : la texture des sols, qui dans le
modele gouverne leurs propriétés hydrauliques,aamee de bassins a partir de laquelle est
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réalisée le routage, et, dans certaines versioesgante des étendues d’eau libre, ou wetlands.
Le tableau 1.3 décrit et référence les cartes utilisées de fatmmdard dans ORCHIDEE.

La modularitt dORCHIDEE procéde aussi de sa réswmluspatiale, qui s’adapte a la
résolution du forcage atmosphérique : cela est repdssible par I'indépendartcedu
traitement des points de grille ’ORCHIDEE, et das routines d’interpolation qui agregent
les informations portées par les cartes suppogéedion, LAI, sol), dont la résolution est en
général plus fine, a la résolution du forcage aphésque. Cette modularité vaut aussi pour
I'extension spatiale : ORCHIDEE supporte ainsi si@sulations unidimensionnelles, souvent
effectuées a des fins de compréhension de phénsnsenein site particulier (comme le site
du SIRTA, en région parisienne), de calibration dmuvalidation. Il est alors possible de
fournir & ORCHIDEE un certain nombre de paramédiesctement observeés sur site, en lieu
et place des valeurs référencées par les cartamenutsonnées : c’'est le cas de la texture et
parametres hydrauliques du sol ; du type et dalacur de la végétation...

Type de carte Variable Filiation Résolution & | Références
couverture
Végétation Type de vegetation IGBP DISCover map at 5km x 5km Loveland et
dominant dans la 1km resolution 1 year al., 2000
classification Olson (NOAA/AVHRR 1992-
1993)
LAI LAI mensuel par PFT USGS global land-cover 1°x1° Loveland et
d’ORCHIDEE data base at 1km resolution  nonthly, al., 2000
lyear
Sol Type de sol dominant| FAO Soil Map of the World 1 year Zobler
par pixel dans la (1978), interpolated by (1986)
classification texturale Reynolds et
al. (1999)
- Zobler (5 classes) | - Zobler (1986) - 1°x1°
- USDA (12) - Reynolds et al. (1999) - 9 X%
- ORCHIDEE (3) - Reynolds et al. (1999) - 5'x%
Pente Pente moyenne du Etopo2vl 15" x 15’ Etopo2vl
pixel (2001)
Bassins Numeéro de bassin, Combinaison des cartes 0.5°x 0.5° Voérosmarty|
direction d’écoulement | produites par Vorésmarty et al.
et indice topographique| et al. (2000) et; Oki et al. (2000) ; Oki
moyen (1999) et al. (1999)
Irrigation et plaines| % de pixel susceptible | Carte GLWD 0.5°x0.5° Lehner an
d’inondation d'étre inondé/irrigué Doll (2004)

Tableau 1.3.Cartes de parametres spatialisés utilisées de fgodard par ORCHIDEE.

® Un bémol doit étre porté & cette indépendancengsit que partielle si le routage est activé eardoints de
grille échangent alors des flux d'eau. Le schémaraldage dans sa forme actuelle limite la moduarit
d’'ORCHIDEE en termes de résolution spatiale, det p@rcarte de bassins versants qu'il exploite et la
formulation des flux entres mailles, dépendantadpdnte et de la tortuosité des riviéres ; ceddiins sont
détaillées et partiellement surmontées par le trdeavl. Guimberteau.
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Configurations utilisées dans le cadre de ma theése

Mon travail de thése a fait appel a une versionROBIIDEE ou la compatibilité numérique
entre SECHIBA-STOMATE et LPJ a été perdue : la t&yEn dynamique n’a donc jamais
pu étre activée. Nous verrons abRapitres 3 et 5les modalités de simulations représentant
la formation des stocks de carbone sur I'Holocems sitiliser la végétation dynamique.
Au-dela de ces deux simulations longues, ma thgsieipalement nécessité, a des fins de
validation, des simulations courtes (de quelqueseasea quelques dizaines d’années), sur des
années de la période récente, et sans lien avecytdss biogéochimiques. C’est donc
principalement SECHIBA seul et 'une des cartes/éigétation et LAI standards qui ont été
utilisées.

Aspects thermiques et hydrologiques

Depuis plus d’'une dizaine d’années, des expériethe@sodélisation (e.g. Poutou et al., 2004)
et d’'intercomparaison de modéles de surface eromégsous forte influence du gel et du
régime nival (projets PILPS: Projects for the totenparison of Land-surface
Parameterization Schemes, dont les déclinaisond >« 8t « 2e » sont consacrées aux
modélisations thermiques, et hydrologiques desibagle Valdai, Russie, et Thorne-Kalix,
Scandinavie ; Schlosser et al., 2000 ; Bowlinglgt2003 ; Nijssen et al., 2003) ont souligné
limportance de la représentation du gel dans laéhsation des températures et humidités
des sols comme du ruisselement. La plupart des le®die surface continentale incluent
donc désormais des paramétrisations thermiquesn gteu plus rarement, hydrologiques, des
effets du gel dans le sol avec des degrés de caitipthvers.

Les schémas thermiques reposent généralement disctatisation verticale de I'équation de
diffusion de la chaleur (e.g. MOSES, Cox et al9Q49CABLE, Kowalczyk et al., 2006) mais
difféerent dans le nombre de noeuds numériquesstdution verticale, et la profondeur : peu
de schémas modélisent dans leur version standardépaisseur de sol suffisante pour
représenter l'inertie thermique des sols a desliéshee temps centennales ou milléniales, qui
sont mises en jeu dans les projections climati¢fkseev et al., 2007) ; or, une modélisation
thermique appropriée est cruciale pour les haasides au vu de leur extréme sensibilité
climatique. Dans leur représentation du gel, cégreas different par leur traitement de la
chaleur latente, de 'impact du gel sur les prdpaéhermiques des sols, et la représentation
ou non de l'advection de chaleur par I'eau.

Similairement, les schémas hydrologiques a une eux douches (modéles « bucket » et
Choisnel, 1977) tendent & disparaitre et les nawsahémas, multi-couches, a intégrer une
limitation de linfiltration et des mouvements dedu dans le sol sous l'effet du gel. Plus
rarement, la variabilité spatiale du gel des sdléchelle de la maille de modéle est prise en
compte (e.g. Niu and Yang, 2006 pour le modéle CIW&MTOP du NCAR ; Koren et al.
1999 pour le modéle du NCEP ; Cherkauer and Letémn 2003 pour le modele
hydrologique VIC), sur la base de la topographiedeudistributions statistiques inférées
d’observations.

Plus récemment, les efforts de recherche se fecalsur les implications thermiques de la
matiere organique des sols des hautes latitudeskéRat al., 2008 ; Lawrence and Slater,
2008), des représentations plus fines de la végsgtarctique et de son interaction avec la
neige (Lawrence and Swenson, 2011), et la repratsemtdes étendues d’eau libre, dont on a
vu l'importance aux hautes latitudes (Ringevallgt2012 ; Cresto Aleina et al., 2012). Ces
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approches sont cependant souvent en marge desongerstandards des modeles
communément distribuées.

Cycles biogéochimiques

L’exercice d'intercomparaison de modeéles couplégloeat et du cycle du carbone C4MIP
(Coupled Climate-Carbon Cycle Model IntercompariBoaject, Friedlingstein et al., 2006) a
mis en évidence les limites de notre compréhenaatnelle du cycle du carbone et de son
couplage avec le climat a I'échelle globaleigure 1.11.): les concentrations en €0
atmosphérique simulées par 11 de ces modeles BzbBmo2100 sur la base du scénario
d’émission A1B défini par le GIEC (Solomon et &0Q07) montrent jusqu'a 250 ppm de
différence ; une part importante de ces différemesient de la représentation du cycle du
carbone terrestre, pour lequel les modeles coupfégent des sensibilités au changement
climatigue de magnitudes et des signes différédtsces modéles péchent déja [@anon-
représentation des spécificités du cycle du carboreux hautes latitudes en termes de
processus et de réservoirs de carbone. Les ménfiesemiges entachent les projections
climatiqgues synthétisées par le dernier rapporiGHEC, et s’expliquent en partie par les
faibles contraintes qu’apportent les rares donradeservationnelles, le plus souvent non-
spatialisées et difficilement exploitables a I'didhe’'un GCM, sur les spécificités des cycles
biogéochimigues aux hautes latitudes.

Le développement de programmes de recherche ititetaax multidisciplinaires, croisant
observation des pergélisols et modélisation cliquegtiglobale, offre 'opportunité de combler
ce vide par le dialogue entre ces deux communaGtést 'une des ambitions des projets
DUE-PERMAFROST et PAGE21Changing Permafrost in the Arctic and its globafdets

in the 21st centuly dans lequel le LGGE a été/est investi, et quosent aussi sur
'exploitation de nouveaux jeux de données de tyatellitaire. S’y ajoutent un réseau de
coordination de recherche (RCIResearch Coordination NetwQr#’extension internationale
déedié a la vulnérabilité du carbone des hautewithds :Vulnerability of Permafrost Carbon
RCN; la fédération formelle de la collecte de donndesmiques sur le permafrost en deux
réseaux d’observation opérationnels, facilitant letilisation : CALM (Circumpolar Active
Layer Monitoring et TSP Thermal State of the Permafrpstet la mise a jour réguliere et
I'export vers des formats adaptés a la modélisatela NCSCD Northern Circumpolar Soll
Carbon DatabaséHugelius et al., 2012 ; Tarnocai et al., 2009).

L1 L1 11 Figure 1.11 Evolution de la
1000. B concentration en CQO atmosphérique
— 900, 4 - simulée par 11 modéles couplés de
E ~ - climat et cycle du carbone sur la
S 800. 7 - période 1850-2100.
Q 700. + - Source : Friedlingstein et al., 2006.
€ 500. 4 -
o T B Modeles :
@ 500. .
¢ a - — HadCM3LC LLNL
X 400. - - — IPSL-CM2C — FRCGC
~ - IPSL-CM4-LOOP  — MP!I
300. 5 — CSM-1 -- UMD
1850 1900 1950 2000 2050 2100 | --CLIMBER --Vie-2.7
--BERN-CC
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1.3.Cadre de ma thése

Considérant I'état de I'art de la représentatios plergélisols dans les modéles de climat globaux
et la multiplicité de leurs implications climaticggel’ambition de ma thése est bien modeste :
contribuer, par la prise en compte des effets hydtogiques du gel des sols, a améliorer la
représentation du climat des hautes latitudes danke modele ORCHIDEE ; identifier des
lacunes dans cette représentation

Cet objectif doit étre considéré danstntextedu développement d’ORCHIDEE au moment de
mon arrivée en thése :

- existence parallele de deux formulations hydrologgqul’une, bi-couches, utilisée dans
la version standard du modeéle et pour les simulatu dernier et du prochain rapport du
GIEC ; l'autre, multi-couches, marginalement exi@ei et enchassée dans une version
antérieure du modéle (de Rosnay, 1999).

- travaux d’E. Poutou (Poutou et al., 2004) sur [@ésentation des effets thermiques du
gel dans le schéma de surface de LMDZ SECHIBA, reeués a l'intégration de
SECHIBA dans ORCHIDEE et non-intégrés a la versiamdard d’ORCHIDEE.

- travaux récents de C. Koven (Koven et al., 2009) laureprésentation de processus
spécifigues des hautes latitudes : cryoturbatiompnités isolantes de la matiére
organique des sols, modéle simple de méthanogéneése.

- Travaux en cours de B. Ringeval (Ringeval et &12) sur les effets hydrologiques du
gel dans le modéle hydrologique bi-couches et dgribstic des zones saturées par une
approche TOPMODEL.

En cohérence, mon travail de thése a obéi auxdigirectrices suivantes :

* Techniquementparlant, il s’est agi de représenter les effetfrdipgiques du gel des sols dans
la formulation hydrologique multi-couches d’'ORCHIBE d’assurer un interfagage cohérent de
ces développements avec les développements amséeigwlans la mesure du possible, paralleles
d’ORCHIDEE relatifs aux hautes latitudes ; de doenter et pérenniser ces travaux par une
implication et communication actives au sein du geode développement d’ORCHIDEE.

* Scientifiqguement parlant, I'enjeu a résidé dans des choix paramets adapté au modele, a
ses performances et au degré de sophisticatioeglawgres paramétrisations ; dans I'évaluation
de ces développements sur une sélection de jederd@es appropriés, et aux échelles spatiales
et temporelles d’application usuelles du modél€igenmtification de leurs potentiels
d’amélioration en vue de développements futursur lenise en ceuvre a des fins de
compréhension du climat des hautes latitudes estidiation des rétroactions climatiques
associees.

La restitution de mon travail de thése au traveescd manuscrit s'organisera de la facon
suivante :

» Le Chapitre 2 sera consacré a la présentation des modules bgioks et thermiques
d’'ORCHIDEE, cibles de mes développements ; lafjoation et I'implémentation de
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mes choix paramétriques ; leur évaluation numérifughysique sur la base de jeux de
données représentatifs des échelles d'utilisatiomddéle. Ce chapitre prendra la forme
d’'un article publié en 2012 dafi$ie CryospheréGouttevin et al., 2012a), que précedera
un résume introductif.

* Le Chapitre 3 sera consacreé a I'évaluation des limites de laésgmtation actuelle, par
les modeéles, du climat des hautes latitudes eedestentielles rétroactions : I'analyse
détaillée du bilan d’énergie modélisé sur un siée pgrmafrost arctique révelera des
défauts de modélisation en grande partie liésrageésentation de la neige ; une seconde
partie de ce chapitre soulignera un autre aspestirdplications d’'une représentation
grossiere du manteau neigeux, touchant aux interacteige-végétation. Ce dernier
travail, né du croisement de deux axes thématiquesGGE, les climats polaires et la
neige, illustre a la fois de la richesse et la ssité de la recherche aux interfaces
disciplinaires ; il a fait I'objet d’'une publicamodansJournal of Geophysical Research
(Gouttevin et al., 2012b) et d’'une mention en tgund Research HighlighttansNature —
Climate ChangeCette publication sera reproduite dans ce martuscri

» Le Chapitre 4 présentera les résultats préliminaires d’'une étialuades performances du
modele hydrologique multi-couches aux hautes ldéisusur la base d’'un jeu de données
nouveau : 'humidité superficielle des sols et Istatut (gelé et non gelé), produits par
une approche de télédétection sur le domaine paitiae (Naemi et al., 2009 ; 2012). Ce
chapitre vise également a définir les bases méthgumes de cette comparaison ; il sera
rédigé en anglais car destiné a une publicatiarrdut

* Enfin, le Chapitre 5 abordera un aspect crucial de ma thése, linsoripdes
développements numériques et des approches mébigiglets mises en ceuvre dans la
continuité de I'évolution du modele ORCHIDEE. Y me&r mentionnés les travaux de
mise en commun de I'ensemble des développemenREHIDEE relatifs aux hautes
latitudes en une version ORCHIDEE_HIGH_LATITUDESidée de la version standard
du modele ; ma participation a I'effort de docunagioh dont ORCHIDEE a fait la cible
dans le cadre du projet METAFOR ; le détail dessiéns de paramétrisations auxquelles
mes travaux ont conduit sur des aspects non-memdsonauparavant; et les
investissements méthodologiques et techniques gquémiis mon implication dans un
exercice en cours d’inter-comparaison de modétieatdu cycle du carbone terrestre dans
le cadre du réseau RCN.

* Un chapitre conclusif sera I'occasion de récapituler les portes enteoi@s par mon
travail de thése, pistes de recherches futures.
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Chapitre 2

Implémentation et validation a differentes échelles’'un nouveau
schéma de gel des sols dans ORCHIDEE

Résumé introductif

Ce chapitre est une adaptation de Gouttevin eP@l.2a :Multi-scale validation of a new soill
freezing scheme for a land-surface model with physally-based hydrology publié dansThe
Cryosphereen avril 2012.

Ce chapitre décrit I'implémentation d’'un schéma éspntant les effets thermiques et
hydrologiques du gel dans ORCHIDEE. Au plan hydgaae, ces modifications sont apportées
au schéma hydrologique multi-couches d’'ORCHIDEH, exuste en paralléle d’une version bi-
couches plus ancienne. Au plan thermique, le schééiavestit des paramétrisations
développées pour un schéma de surface antérieRCHIEE.

Une évaluation précise des schémas thermique eblbgibjue est effectuée, visant a estimer leur
sensibilité a des choix numeériques tels que larélisation verticale, ou paramétriques tels que la
fenétre de températures dans laquelle s’opére démgament de phase, ou la méthode de
diagnostic de la teneur en eau liquide des soldega-du point de fusion. Pour ce dernier aspect,
deux formulations sont retenues et testées a diftés échelles sans que nous ne parvenions a les
discriminer significativement. Pour les autres aspaun calage du schéma numeérique découle de
ces investigations. Puis, la pertinence physiquecate développements est évaluée dans des
cadres de simulation représentatifs des utilisatio©RCHIDEE : de simulations
unidimensionnelles réalisées avec un forcage lobakerveé, a des simulations sur I'Eurasie
circumpolaire, permettant de confronter les résuilthe modélisation a des mesunesitu de
température des sols, humidité, épaisseur de lehecantive et débit des fleuves.

Notre représentation du gel des sols dans ORCHIBx&Eliore notablement les comportements
hydrologiques et thermiques modélisés. En pargcula réponse hydrographique est nettement
ameliorée, puisque I'imperméabilisation des solp@ntemps, liée au gel, permet de reproduire
les pics de débit des grands fleuves de la panti@seenne du bassin de drainage de I'Arctique.
La couche active des sols, dont I'épaisseur eegeiment sur-estimée par ORCHIDEE sans gel,
est a présent limitée par la consommation de chdddéente en début de saison végétative, en
accord avec les observations. Notre étude met depéren évidence de larges potentiels
d’amélioration du modeéle, a travers une meillewerésentation de la couverture neigeuse ou
lintroduction des plaines d’inondation, qui cotséint un élément clef de I'hydrologie de
I'Arctique eurasien, en particulier sur la plaine IlOb. Le Chapitre 3 de cette these analysera
plus en détail les conséquences induites par urctapéant de notre modélisation de la neige.
Par ailleurs, des simulations effectuées ultérimerg en activant un module de plaines
d’'inondation dans ORCHIDEE confirmeront notre hypste et sont adjointes au présent
chapitre ; ces adjonctions sont signalées darexte.t

Abstract

Soil freezing is a major feature of boreal regianth substantial impact on climate. The present
paper describes the implementation of the thermélhgydrological effects of soil freezing in the
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land surface model ORCHIDEE, which includes a ptafsilescription of continental hydrology.
The new soil freezing scheme is evaluated agaimaytcal solutions and in-situ observations at
a variety of scales in order to test its numericabustness, explore its sensitivity to
parameterization choices and confront its perfooeamo field measurements at typical
application scales.

Our soil freezing model exhibits a low sensitiviidythe vertical discretization for spatial steps in
the range of a few millimetres to a few centimetiess however sensitive to the temperature
interval around the freezing point where phase gbactcurs, which should be 1°C to 2°C wide.
Furthermore, linear and thermodynamical parametgos of the liquid water content lead to
similar results in terms of water redistributionthim the soil and thermal evolution under
freezing. Our approach does not allow to discrir@rfamly the performance of one approach
over the other.

The new soil freezing scheme considerably improwes representation of runoff and river
discharge in regions underlain by permafrost ojexitio seasonal freezing. A thermodynamical
parameterization of the liquid water content apgearore appropriate for an integrated
description of the hydrological processes at thtadesof the vast Siberian basins. The use of a
subgrid variability approach and the representatiowetlands could help capturing the features
of the Arctic hydrological regime with more accuyac

The modeling of the soil thermal regime is gengraihproved by the representation of soil
freezing processes. In particular, the dynamicsthef active layer is captured with more
accuracy, which is of crucial importance in thegpect of simulations involving the response of
frozen carbon stocks to future warming. A realistimulation of the snow cover and its thermal
properties, as well as the representation of annarghorizon with specific thermal and
hydrological characteristics, are confirmed to bprerequisite for a realistic modeling of the
soil thermal dynamics in the Arctic.
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2.1. Introduction

Frozen soils occupy 55 % to 60 % of the land serfat the Northern Hemisphere in winter
(Zhang et al., 2003) with considerable implicatiéorsclimate (William and Smith, 1989).

Soil freezing impedes water infiltration and dragjaaleading to a modified hydrological regime
at catchment’'s scale (Woo et al., 2000). Arctic v@rovide an example of large scale
hydrological implications of soil freezing: the seaal cycle of freshwater input into the Arctic
Ocean is highly modulated by terrestrial freezesth@ycles (Barry and Serreze 2000); this
freshwater input is of major importance since ittlyacontrols the Arctic Ocean’s salinity, sea-
ice formation and finally the global thermohaliriecalation (McDonald et al., 1999; Peterson et
al., 2002; Aagaard and Carmack, 1989; Arnell 200b5Eurasia, Serreze et al. (2002) found that
the runoff to precipitation ratio was proportiortal the extent of permafrost underlying river
basins. Generally, watersheds underlain by perntaftage a low subsurface water storage
capacity (Kane, 1997), implying low winter discha@nd a fast hydrological response.

At smaller scales, freeze-thaw cycles induce lataral vertical water redistribution as a
consequence of cryosuction, patterned ground, t@aikhermokarst lakes formation. Those
features alter the soil structure and thus its matéding capacity, with potential consequences
on water fluxes between the soil and the atmospheater availability for plants and the
functioning of the plant and soil biota ecosystéRigman et al., 1999).

Another consequence of soil freezing is the labeatt release and consumption, which delay the
seasonal soil temperature signal (Boike et al., 198&zen soils also exhibit specific thermal
characteristics due to the different thermal prbeerof ice and water, and dissimilarities in
water distribution within the soil column in frozand unfrozen states (e.g. Farouki, 1981).

Arctic and boreal regions are in great part undertyy permafrost and/or subject to seasonal
freezing. Their soils contain more than 40 % of ghabal terrestrial carbon (Tarnocai, 2010),
undergoing slow or no decomposition due to coldperatures. The soil microbiological activity
is indeed highly sensitive to temperature, espldialsub-freezing states (Nobrega et al. 2007).
In permafrost regions, microbial activity mostlkés place in summer in the uppermost, thawed
layer of the solil, called the active layer. Thepgmorepresentation of this layer in land surface
models is crucial to capture the amount of organatter decomposition. Depending, among
others, on soil moisture conditions, decompositathin the soil will occur through respiration
or methanogenesis, leading to the release intatmesphere of the greenhouse gases @O
methane, respectively. As freezing-thawing cycled the occurrence of permafrost strongly
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modulate both the hydric and thermal states ofsthik their representation is crucial in land-
surface models including a representation of tmbaracycle. Those models are used in coupled
mode to carry out projections of the future climageng different emissions scenarios (IPCC
2007; Friedlingstein et al., 2006). Simulationsuissreveal the possibility of a strong positive
feedback to global warming from the huge high lak& soil carbon reservoir, as increased active
layer thickness and permafrost disappearance eahaiwobial activity and carbon release to
the atmosphere. A representation of the thermalydiggical and biogeochemical implications
of soil freezing is required to improve the realisithose projections (Pitmann et al., 1999;
Quinton et al., 2005; Yi et al., 2006).

Soil freezing and permafrost therefore stand oua &gy feature for land surface and global
climate modeling. Accordingly, efforts have beewrertly made to introduce a thermal and
hydrological parameterization of soil freezing amdl-surface models (Luo et al. 2003). Most of
these models now include a physically-based reptasen of hydrology and soil thermal
dynamicg(e.g. Slater et al. 1998§mirnova et al. 200Essery et al. 2001; Bonan et al. 2D02

The present paper is dedicated to the descriptidnvalidation of a numerical, one-dimensional
soil freezing scheme designed to be part of theiphlty-based hydrological scheme of the land-
surface and carbon model ORCHIDEE (Organizing Qarbod Hydrology Into Dynamical
EcosystEms, Krinner et al., 2005). ORCHIDEE commqmbvides surface boundary conditions
to the atmospheric model LMDZ, but is also usedlioi for diverse applications at scales
ranging from point location to global. The new sbiezing scheme therefore needs to be
validated at a variety of scales. Special attenisogiven to parameterization and numerical
choices and their limits in the context of the euatrrepresentation of soil freezing in land surface
models.

Section 2 fully describes the soil freezing schemitbin the model's framework. In Section 3,
the scheme is tested against simple, one-dimerisondreezing experiments and its sensitivity
to parameterization choices is discussed. Finalgulation results at different scales are
compared to field data, which helps diagnosing ithprovements induced by the freezing
scheme and defining further development prospects.

2.2.The soll freezing scheme

ORCHIDEE is the land surface model part of theyfwbupled climate model IPSL-CM4 but
can be run off-line, driven by a prescribed atmesjghforcing (e.g. reanalyses or outputs from
an atmosphere modell. combines a soil-vegetation-atmosphere transfedel with a carbon
cycle module computing a vertically detailed carlognamics. Although the implications of soil
freezing on the carbon cycle are beyond the scdpthi® paper, the vertically discretized
hydrological and carbon modules of ORCHIDEE shquiovide a useful tool for investigating
these interactions.

ORCHIDEE computes all the soil-atmosphere-vegatatelevant energy and water exchange
processes at 30-min time steps. It is made outiftdrent routines respectively dedicated to
energy balance, interaction with the canopy, sorigeratures, soil moisture content, and routing
of water towards the oceans. Extended model desxeripain be found in Krinner et al. (2005)
for the main land surface processes, and in de Rq4889) and d’Orgeval et al. (2008) for the
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vertically discretized hydrology. We hereafter omlgtail the soil hydrological and thermal
parameterizations of the model, which are affebiedoil freezing.

ORCHIDEE allows to choose between a simple hydiolkdgscheme based on 2 reservoirs
following the work of Choisnel, (1977), and a veally discretized hydrological scheme
computing vertical water fluxes at each time st@ Rosnay, 1999; d’Orgeval, 2008). Lateral
water fluxes are only allowed from one grid-cell @nother and do not affect the soil water
content, as explained later in the descriptionhef touting scheme. A parameterization of soil
freezing exists in the simple hydrology (Koven ket 2009; Ringeval et al., 2012); however, the
improvements induced by a vertically discretizedrojogy on the modeling of land-atmosphere
water and energy fluxes (de Rosnay, 1999) advdoathe use of a physically-based hydrology
and the subsequent implementation of a soil fregzangmeterization.

ORCHIDEE vertically discretized hydrology deriveasrh the model of the Centre for Water
Resources Research (Dooge et al.,, 1997) and isnmooted in de Rosnay (1999, 2000). It
computes the water balance at different depths mvithe soil profile. Only vertical water
movements induced by gravity and suction are adedufor, while water vapour diffusion and
water migration driven by osmotic or thermal gradseare ignored. The evolution of soil
moisture is thus represented by the 1-dimensioidldrds’ equation:

08 _ 9 W) L))
E—E(K(H).[T 1)} S (2.1)

With ¥: water suction e.g. absolute value of matric paaéin)
0 : volumetric water content (m
z: depth axis, pointing towards the surface
K: hydraulic conductivity (m%)
S: sink term corresponding to water uptake by r¢sits

Equation (2.1) is discretized on 11 numerical nodesributed within the soil, with a finer
resolution near the surface where key hydrologmalcesses (infiltration, evaporation) take
place. These processes affect and in turn aretedfdzy surface soil moisture content. The
distance between the two uppermost numerical nisd2snm, and this spatial step increases as a
geometric sequence of ratio 2 with increasing depthe deepest numerical node for the
resolution of the hydrological processes is thus @tpth of 2 m. The numerical scheme relies on
implicit finite differences and is unconditionallgtable. The bottom boundary condition is
gravity drainage. At the top of the soil column, Water flux towards the soil is set to infiltration
minus evaporation and modulated by the infiltratapacity and water content of the soil.

Matric potential and hydraulic conductivity formti@s rely on a Van Genuchten (1980) —
Mualem (1976) parameterization:

1
1/(6-6 \m
wiE) == L -1 2.2
m 2
| 1
K(6) =K, 0-6 1|1-|1-[ 9=6 (2.3)
g,-6, g, -6
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With 6 saturated water content {mm )
0,: residual water content fhm®)
a: Van Genuchten parameter fnrelated to the inverse of the air entry suction

. ST 1
m and n: Van Genuchten parameters related to poee-distribution. m=1-=
n

according to the Mualem model.
I: Van Genuchten parameter related to tortuokity0.5 in the Mualem model.
Ks saturated hydraulic conductivity (rit)s

The parametera, m, n, and K are soil-type dependent. The saturated hydrawindgactivity
typically varies over several orders of magnituderf coarse to fine-textured soils (Figure 2.1.
a), with considerable impact on the soil water megji Three different soil types (coarse, medium
and fine) associated with specific hydraulic partre are accounted for in ORCHIDEE
(Table 2.1). The soil types repartition is the result of tbeginal Food and Agriculture
Organization map (1978) and interpolation work oplér (1986). In ORCHIDEE, the original
5 textural classes used by Zobler (fine, mediure;fimedium, medium-coarse, and coarse) are
reduced to 3 textural classes (fine, medium, cyavith the medium class composed out of the
medium fine, medium and medium coarse FAO clasBks. hydraulic characteristics of the
three ORCHIDEE soil textural classes originate fr@arsel and Parrish (1988) for the
respective USDA (1994) namé&gble 2.1).

o. HYDRAULIC CONDUCTMNITY
g4 L1 1y

b. FREEZING CURWE: linear
0.4 L

c. FREEZING CURWE: thermodynamical
0.4 1 1 1 1 1 1 1 1 1

——

Q.3

o
L
I

0.2

2.1

a
o

— coarse

volumetric moisture content (=)
[
[
|

volumetric moisture content (=)
L)
[
|

: — coar_se - coar_se
- — medium}f - — mediumi- - — mediumf-
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Figure 2.1.a. Hydraulic conductivities of the three soil tygése, medium, coarse) represented
in ORCHIDEE. b. Liquid water content as a functafrtemperature as simulated with the linear
freezing for those three soil types. Initial salwmetric moisture content and temperature were
0.33 and 280 K. c. Same as b. but for the thermaiyral freezing.

Soil type USDA name Ks(mmd?) | a(m? 0s or n
coarse Sandy loam 1060.8 1.89 0.41 0.065 7.5
medium Medium loam 249.6 1.56 0.43 0.078 3.6
fine Clay loam 62.4 1.31 0.41 0.095 1.9

Table 2.1.Soil types and their hydraulic characteristic©ORCHIDEE.
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Overland flow and drainage water are routed towahasoutflow of the major rivers via a
routing module thoroughly described in NgoDuc et(2007). Basically, the overland flow is
transferred to a ‘fast’ reservoir while drainagelfua ‘slow’ reservoir. Both reservoirs eventually
flow into the downstream grid-cell ‘stream’ reseryavhich represents the rivers. The drainage
transfer rate from the upstream ‘slow’ reservoithe downstream ‘stream’ reservoir is slower
than the overland flow transfer rate from the wgmtn ‘fast’ to the downstream ‘stream’
reservoir. The ‘stream’ reservoir water is everijusduted from one grid-cell to another till the
mouth of the river is reached. All transfer andtiogi rates depend on the river length from the
upstream grid-cell to the down-stream grid-cell gralheight loss over that path.

The soil temperature is computed according to tberier equation using a finite difference

implicit scheme with usually 7 numerical nodes umdyedistributed between 0 and 5.5 m.

(Hourdin, 1992). The thermal soil is thus thickleart its hydrological counterpart, a necessary
feature when considering that the typical dampiegthk of the temperature annual cycle is about
3 m (Alexeev et al. 2007). The first thermal laiged.3 cm thick and the thickness of each layer
is multiplied by 2 as the layers get deeper. Teisolution was shown to be adapted to the
representation of diurnal, annual, and decadal ¢eatpre signals (Hourdin, 1992). The upper
boundary condition is the flux equilibrium at thalssurface; the lower boundary condition is a

zero thermal flux: at this depth the influence be tannual cycle of surface temperatures
dominates the thermal regime and the geothermalflu@acan be neglected. Latent heat sources
and sinks due to the freezing and melting of satew are by default not included; thermal

advection through water movements is neglected. Sdiethermal properties depend on the
water content, which is interpolated each 30 nmretstep from the hydrological module at the 7
thermal nodes.

Snow is represented in a composite way (Slatel.,e2@01) as an uppermost soil layer. From a
thermal point of view, it has a constant specifiatheapacity, conductivity and density, and is
incorporated into the above-mentionned verticairtta discretization, over a number of nodes
depending on snow depth. In this respect snow sotlee whole grid-cell evenly. From a
hydrological point of view, the snowpack does natanmodate liquid water: meltwater or rain-
on-snow either directly infiltrates into the soil muns off at the surface. Melt is computed when
the surface energy balance enduces a warming eéxpgéng snow above 0°C. In the presence
of snow, the surface albedo is computed considetiegpossibility that snow covers only a
fraction of the grid-cell. This computation is d&td in Chapter 4.

The new soil freezing scheme is designed to reptdéke latent heat exchanges involved in the
freezing and melting of soil water, and the charigghermal and hydrological properties of the
ground induced by soil water phase change. Cumenterical soil freezing algorithms in land
surface models differ in their representation obstn effects. The new parameterizations
introduced in ORCHIDEE are hereafter detailed ammmmared with their concurrent
counterparts.

Thermal effects
Latent heat is a source or a sink term in the leo@wguation. With the assumptions of no thermal

advection and no phase change implying the gasephias one-dimensional Fourier equation
with latent heat term writes:
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oT _ 0 ( 6Tj+ 5 006, (2.4)

=Tk, L.
ot ozl Moz ot

with
C,: volumetric soil heat capacity (J'm*)
T: soil temperature (K)
K: thermal conductivity (W m K™
pice. ice density (kg )
L: latent heat of fusion (J Ky
Bice: VOlumetric ice content (Frm)

In this equation, the mechanical effects of sak#ing (expansion of the total soil volume) are
not accounted for.

During freeze-up, the latent heat release delag$réezing front progression. Conversely, latent
heat consumption counteracts warming as a frozérlayer reaches the freezing point. As it

systematically opposes the temperature changet lagat adds up to inertia, which is the basis
of its incorporation into an apparent heat capaiitgoil freezing models (Fuchs 1978). This

ploy allows to numerically compute a simple diffusischeme with no source term (Poutou et
al., 2004) and is illustrated by the rewriting gluation (2.4) into equation (2.5):

46 \oT a(. oT
c-p 9% 9T _0f 0T 25
( p " Pce deOt az( t“ azj (2:5)

with 90 mo.
dT

The apparent heat capacity can then be analytidaliyed from the parameterization of the soil
volumetric ice content as a function of temperat{@ex et al., 1999; Smirnova et al, 2000).
However, numerical complications occur due to thmgdarity at T=0°C. We elude this
difficulty following the work of Poutou et al (20Q4with a phase change linearly spread over a
2°C temperature interval between 0°C and -2°C. Tamperature interval will hereafter be
referred to as the freezing wind@\I. The model sensitivity to the width of the freegzwindow

will be analyzed in section 3. The apparent hepaciy thus simply writes:

A6,
e 26
AT (2.6)

Capp = Cp _IOiCE'L'
whereAbice equals the total water content of the layer s@t@available water is considered to
freeze in the freezing window.

To simplify the energy conservation strategy, thtaltwater content used by the thermal scheme
does not change from the freezing onset till thet @rthe thawing. As soon as a layer is entirely
thawed, a temperature correction is applied if dmeount of latent energy involved in the
thawing of this layer and its preceding freezingndt balance each other as a result of numerical
approximations.

Thermal diffusion is governed by heat capacity andductivity. The heat capacity of ice is
about two times lower than the heat capacity afitigvater; conversely, ice is about four times
as conductive as liquid water. Both effects thaeefmombine to make a thermal signal propagate
more rapidly into a frozen soil.
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The soil heat conductivity is calculated as an interpolation between a dry asaturated
value kyand kg, on the basis of soil saturation degree.
K = (k

—Kgy)-S+K (2.7)

sat dry
With ksa heat conductivity of ice and/or water saturateitl &V m™* K™)
kary: heat conductivity of dry soil (W tK™)
S: total (frozen and unfrozen) soil saturation éegnt m™).

For frozen soils, this parameterization meets ufh whhe Johansen (1975) parameterization,
which however recommends the use of 1+log(S) idstéeS as a weighing factor for unfrozen

soils. We chose S as a unique weighing factor mpawmameterization for consistency with the

original parameterization of ORCHIDEE (Krinner &t 2005).

The saturated soil heat conductivityklepends on soil water and ice content:

Koo =Kg k5K (2.8)

with kg, ki and k,: heat conductivities for solid soil, ice and watesspectively.
fi: fraction of the liquid soil water, assumed towhanearly from 1 to O between 0°C and
-2°C, in the “freezing window”.

The dry soil heat conductivity is a model parametadl originates from Pielke (2002); its value
can be found iffable 2.2

This parameterization is commonly used in landaefmodels with minor variations (e.g.
Verseghy, 1991; Cherkauer and Lettenmeier, 1999Mcuwwently with the De Vries’
parameterization (De Vries, 1963).

The soil heat capacity,G@s computed as the sum of the heat capacitiesredral soil and water:

Cp=( Ciw-Cury).S + Cury

With  Ciw= fi .CyerH(1- f)).Ciey : saturated soil heat capacity (F#™?)
Giy: dry soil heat capacity (JTK™)
Cuwet Saturated unfrozen soil heat capacity (i)
Ciy: saturated frozen soil heat capacity (J K1)
The values of these parameters are also listédbte 2.2.and originate from Pielke (2002).

Thermal conductivities (W m* K™) Heat capacities (x 163 m2® K™)
Ks 2.32

K 2.2 Gy 2.3

Kw 0.6 Guet 3.03

Table 2.2.Values of the thermal parameters used in ORCHIDEE.

Finally, recent studies (Alexeev et al., 2007) psihout that an extension of the soil thermal
modeling to depths greater than 30 m was needptet@nt unrealistic heat accumulation in the
lowest soil thermal layers over decadal to centrtithe scales, driven by the zero-flux bottom
boundary condition. Simulations over such time-asare precisely a crucial target for a land-
surface model including a representation of perasafand the carbon cycle, as explained in

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 37



2 — Gel des sols : implémentation et évaluation

section 1. In the new soil freezing scheme, thé tb@rmal column is therefore deepened to
90 m, while maintaining the geometrical increasé¢heflayer thicknesses: this vertical extension
requires the use of 4 additional layefalfle 2.3.,Extended depth). Note that a zero-flux bottom
boundary condition is still used in this extendegtiescheme as it has a negligible impact on
the uppermost 5 m soil temperature and also onhgimaly affects the heat content of the deep
soil which is involved in century-scales simulations

THERMAL MODULE HYDROLOGICAL MODULE

Layer n° Depths of the layers boundaries (m)

Default resolution Extended depth Depths of the numerical nodes (m)
1 0.043 0.043 0.0
2 0.129 0.129 0.00195
3 0.301 0.301 0.00586
4 0.646 0.646 0.0137
5 1.34 1.34 0.0293
6 2.72 2.72 0.0606
7 5.47 5.47 0.123
8 10.99 0.248
9 22.02 0.498
10 44.09 0.999
11 88.23 2

Table 2.3. Vertical discretizations of the thermal and hydgital modules in the default
configuration, and in the extended-depth configarathermal module only).

Hydrological effects

The main hydrological impacts of soil freezing areonsiderable, though not total, reduction in
infiltration and water movements (Burt and Willia&976), concurrent with a low water storage
capacity in permafrost regions (Kane, 1997). Thiesg¢ures lead to very specific hydrological
regimes in regions underlain with permafrost or sabjo long seasonal freezing. Most land-
surface schemes assume that water movements waitfiozen or partially frozen soil occur
through unfrozen films and within an unfrozen pasosrhese models often prescribe a reduced
hydraulic conductivity for frozen soils but stilse the Richards’ equation to account for water
movements. In the SiB and SiB2 model, Sellers .ef1896) and Xue et al. (1996) for instance
used a linear function to decrease soil hydraubodactivity at subfreezing temperatures.
Lundin (1990) suggested the use of an exponemipédance factor. Other approaches consider
that ice becomes part of the soil matrix, whichuess the porosity and the hydraulic
conductivity (Kowalczyk et al., 2006). However,ghieduction may be too drastic for large scale
applications, where water can infiltrate through cHjpee structures like cracks, dead root
passages, or where the soil can be locally unfr@geren et al., 1999).

Our new parameterization of frozen soil hydrologipeocesses relies on the two assumptions
that (i) only liquid water can move within a frozenpartially frozen soil, and (ii) the hydraulic
conductivity in a frozen or partially frozen soilgnds only on the liquid water content and the
soil properties, with no consideration of a redupedosity due to the presence of idehe
induced reduction in hydraulic conductivity is thiess severe than in most of the above-cited
approaches, which could help representing thetwlofiwater to infiltrate frozen soils at a model
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grid-cell scale through preferential pathways (Koet al., 1999). This approach furthermore
exploits the already available Van Genuchten patamzation of hydraulic conductivity as a
function of water content (equation 2.3 aRdjure 2.1.a.). Essery and Cox (2001) similarly
model the hydrological properties in the land stefamodel MOSES at subfreezing
temperatures.

For the hydrological module, we developed two walysiagnosing the liquid water content at
subfreezing temperatures. The first one, hereaftfarred to as ‘linear’ freezing, assumes a
linear increase of the frozen water fraction frontoO1 in the freezing window, i.e. when

temperature goes down from 0°C to -2°C. This apgrosés coherent with the thermal

parameterization described above, which assumeasear|phase change for water over the
freezing window. The second approach, hereaftaarned to as ‘thermodynamical’ freezing,

computes the thermodynamically allowed liquid watentent at subfreezing temperatures,
based on the balance between the low energy sthtadsorbed and capillary liquid water, and
the free energy drop induced by phase change (Bladklice, 1989; Dall’Amico, 2010).

We here specify that these diagnostics of the diquater content are exclusively performed for
the hydrological module and do not interfere with thermal parameterization, which considers
a linear phase change over the freezing windowrdbgss of the approach chosen in the
hydrological module.

We hereafter describe the thermodynamical appregithmore details. With the assumption of
an imposed pressure on ice, Fuchs et al. (1978)edker

L.(T-Ty)

- (2.9)

W(T) :‘

With T¢=273.15 K: water freezing point
g: standard gravity (m?%
T: soil temperature (K)

Equation (2.9) equally means that soil water undetien¥ will freeze at temperature T; and if
the subfreezing temperature T is observed, thediguiter content has adjusted to the suction
Liquid water content and soil matric potential amdeed related at subfreezing temperatures,
with a relationship similar to what is observed thie course of drying-wetting experiments
(Black and Tice, 1989). This suggests that equati®) (can be used for frozen or partially
frozen soils. A theoretical explanation often awhed (Dall’Amico, 2010) is the replacement of
air in the porous media — whose proportion wouldréase upon drying - by ice when soil
freezes. As the stabilizing capillary interacti@hifer in magnitude between freezing and drying
due to a 2.2 times greater surface tension atitheater than at the ice-water interface, the use
of a factor 2.2 in equation (2.2) is sometimes m@c@nded in freezing-thawing applications
(Koopmans and Miller, 1966). As capillary interacts are generally involved at lower suctions
than adsorptive processes and affect a greatertipuah water, they explain most of the
unfrozen water at temperatures just below freezinben the effects of liquid water are
important (Romanovsky and Osterkamp, 2000). Theofiske factor 2.2 thus appears relevant,
leading to the following equation to describe tierimnodynamically allowed liquid water
content at subfreezing temperatures as a res(2t2fand (2.9):

LO-T)_ 11 [9‘3 ji' 1 (2.10)
L a
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The real liquid water content is however limitedthg water available within the soil:
6 = MIN(6,6,,) (2.11)

With 6, liquid water content at a subfreezing temperaomrem™)

0: thermodynamically allowed liquid water conterarfr equation (2.10) (Frm®)

0ior; total water content (Frm’™).
In both the linear and the thermodynamical appreackhe residual water content (see
Table 2.1) does not freeze.

Figure 2.1.b.and2.1.c.respectively display the liquid water content dieged as a function of
temperature by the linear and thermodynamical ambres for the three soil types represented in
ORCHIDEE. Fine textured soils retain more liquidt@aat subfreezing temperatures due to high
capillary forces. By contrast, in coarser soils, teerease in liquid soil water content as a
function of temperature is steeper. The simulatias performed with an initial volumetric
water content of 0.33 for all soil types at 280MFgure 2.1.c.also illustrates the limitation of
liquid water content by available moisture in ceassils, since the coarse soil gets depleted in
water by gravity drainage before freezing occurs.

The thermodynamical approach is commonly usednd kurface models with minor variations
(Koren et al., 1999; Cox et al., 1999; Smirnovalet2000; Cherkauer and Lettenmeier, 2003).
Results yielded by the linear and the thermodynah@approaches will be compared in section
2.3 and 2.4.

Other alternative diagnostics of the soil unfrozeater content include a power or modified
power function:

g =aT-T,) (2.12)
with b a site specific parameter (e.g. OsterkantpRomanovsky, 1997);
or an ice content determined by total water condeidt energy loss at T=;{Slater et al., 1998;
Takata and Kimoto, 2000; Kowalczyk, 2006). We diat try to implement or test them in
ORCHIDEE for different reasons: the site specifiliration requirements disqualify the power
function approach for the purpose of land surfaceleling at large scales, while the second
approach was not easy to conciliate with the oalihermal scheme of ORCHIDEE.

2.3.Validation against analytical solutions and laborabry experiments

This section aims at evaluating the ability of thew soil freezing scheme to represent the
thermal and hydrological processes involved in e#zing and thawing, and at determining the
range of validity of key numerical parameters. #os purpose, model outputs are compared to
idealized data. By ‘idealized data’ we mean datan&hthe unknowns usually restricting the
power of model validation (uncertainties in the aspheric forcing, uncertainties in the soil and
vegetation parameters, errors or error compensatime to processes not represented by the
model) are minimized. In those conditions, the nuca¢ performance of the algorithm and the
suitability of the numerical choices (spatio-tenmgodiscretization, freezing window) can be
examined. The mere ability of a scheme to repreaatdsired process with a desired degree of
accuracy is not straightforward as the performapicaumerical algorithms are known to be
likely sensitive to implementation choices (e.g.R@snay et al., 2000; Dall’Amico et al., 2011).
A scheme validated in idealized conditions does netessarily perform well in real
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climatological conditions. However, establishing thalidity and conditions of validity of a
numerical scheme is a preliminary step in the ‘ailch process.

Regarding soil thermal processes, the analyticaltisol of the freezing front progression by
Stefan (1890) allows to test the model in idealipedditions: the thermal parameters and
boundary conditions used by the model can be setichl to their counterpart in the analytical
solution. The accuracy of the scheme can then besimated in unbiased conditions, and its
sensitivity to numerical choices can be explored.

To our knowledge, there is no simple analyticalusoh to the problem of liquid water
movements in frozen or partially frozen conditi@ssdescribed by equation (2.1). We therefore
relied on a laboratory experiment to benefit from explicit setup and well measured soil
parameters which could be used in our model. Theoitichi (1990) experiment described in
section 2.3.3 provides such conditions. This expent is used as a benchmark for the
hydrological parameterizations.

This methodology ensures the stepwise validatiothef whole soil-freezing scheme: it first
focuses on thermal processes alone (see 2.3.8)ptite thermal and hydrological processes are
considered, which is necessary due to their irttdna The one-dimensional simulations
involved in this section span very limited time gas (around 50h) and are of low numerical
cost; they are thus particularly suited for sensititests.

One-dimensional phase change problems can andliytioa solved (Stefan, 1890) with the
assumptions of a linear temperature gradient withie soil, a uniform and constant heat
conductivity in the frozen zone, and a steady upgmemdary condition (Li and Koike, 2003).
Those assumptions are rarely met in real conditiblosvever, they are easily reproduced in the
setup of a numerical experiment. In the analyti€aéfan solutioh (equation 2.13), the
progression of the freezing front (z) with time ) governed by three parameters: the heat
conductivity Ky, of the frozen soil, the surface temperature diffiee to the freezing pointdTy,

and the volumetric water conte@itof the soil. The latent heat of fusion L and trensity of
waterp also appear in the equation.

T.-T,)
- Jz.Km.M.t 219

ORCHIDEE is tested in different configurations agaithe Stefan solution. A first control run is
realized without the freezing scheme (NOFREEZERETIa first set of simulations uses the new
soil freezing scheme with different vertical digaations ranging from a regular spacing of
0.005 m between the numerical nodes over the th&mal soil depth (5.5 m); to the default
thermal resolutionTable 2.3; FREEZE, default res). One of those discretizatisnset equal to
the default vertical discretization of the hydratad scheme (extended to the total thermal soil
depth) and will be referred to as FREEZE, improvesl We did not try coarser-than-default
vertical discretizations as the default discrettratis dictated by anterior minimum model

® The solution displayed here results from a nuratédpproximation valid for the freezing of water @ynduction of
heat into a region of ice at a few degrees belo@ @arslaw and Jaeger, 1959, chapter XI, equati®nand 21).
Our case is more complex as the soil above theifrgdront consists of a porous material involvieg, air and
mineral soil. However, numerical applications, peried both in equation 18, chapter XI of Carslaw daeger
(1959) and in the exact analytical solution of fheezing front propagation provided by J. Gongcaly@srsonal
communication), reveal that the approximationiis\lid in our case. Hence its use in this sattio
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requirements (Hourdin, 1992). This set of simulatisdesigned to evaluate the impact of the
vertical discretization on the representation af Beezing. In a second set of simulations, we
use the soil freezing scheme with its default eaftidiscretization and successively set the
freezing windowAT to the following values: 0.1°C, 0.5°C, 1°C andC2°This second set of
simulations aims at evaluating the sensitivitylo# soil freezing scheme to the freezing window.
For all the simulations performed in this sectithg time scale involved does not justify the use
of an extended depth for the thermal modlable 2.3). Furthermore, we also consider a fixed
time step of 30 min for the model iterations, agentty in use in most land surface models and
unlikely to change by a factor of more than 2 ia tiear future.

To suit the conditions for a comparison, ORCHIDEEet up in conditions close to the Stefan
framework: the soil volumetric water content isifanially set at a constant and uniform value,
which also ensures a constant and uniform thernoaldwctivity of the frozen soil. Soll
temperature is uniformly initialized at 0°C, andtap-like temperature surface forcing of -6°C is
applied from t=0 on. The parameters values usedhi®rcomparison are: #1.05 W m* K™
©=0.19 n¥ m3, T<T;=6 K. No hydrological process is involved in thmslations, which allows
the testing of the thermal scheme alone. Our nwaleexperiment only deviates from the Stefan
framework by the use of a non-zero heat capaciQRCHIDEE, while soil heat capacity is not
accounted for in the Stefan solution. With our cleadf thermal parameters for ORCHIDEE (see
above andTable 2.2.),this deviation causes an overestimation of aro88d (G~ 2.6.16

J i K™?, Caypp~ 32.16 J m* K™ in the energy involved for the phase and tempeeathange
over the freezing window with respect to the Stefalution. Therefore a perfect match between
our simulation results and the Stefan solution & ambitioned. We will get back to the
consequences of this overestimation at the enlaeo$éction.

Figure 2.2.displays the progression of the freezing fronthwitthe soil as given by the Stefan
solution (STEFAN) and by the NOFREEZE, FREEZE, difees and FREEZE, improved res
simulations described above. In the NOFREEZE cheeptogression of the 0°C isotherm is
represented. Both FREEZE simulations considerabfyrove the representation of soil thermal
dynamics by slowing down the downward progressibrihe freezing front as compared to
NOFREEZE. They also agree well with the Stefan tsmtuat the numerical nodes (RMS <
0.01m), which are represented by the dashed lorethé FREEZE, default res case. This result
is observed for all the finer vertical discretipais we tested (not shown). However, a net
overestimation of the freezing front depth, or &glently a net cold bias, is obvious at depths in-
between numerical nodes (step-like featureSigure 2.2). This bias is not induced by the soil
freezing scheme itself but by the linear intergolatof temperatures between the numerical
nodes, as illustrateligure 2.3 It can amount to up to 25 % of the analyticausoh when the
default resolution is used, and is reduced by seaf a finer resolution due to the reduction in
the range of the linear interpolation (FREEZE, ioyad res). Equivalently, the linear
interpolation of a summer temperature profile ireia warm bias and an overestimation of the
thawing depth also called active layer. A finerrtfdefault thermal resolution in the uppermost
meters of the soil, or a specific post-processihgimulation results, may therefore be required
for specific applications. However, the use of arse resolution does not necessarily affect
comparisons with active layer thickness observat@sthe active layer depth is often diagnosed
from a linear interpolation of a measured tempeeapuofile (Brown et al., 2003). We conclude
that the default vertical discretization, as wallfimer resolutions up to 0.005 m, are suitable for
the representation of soil freezing, and that finesolutions may be selected when more
precision is required.
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Freezing front progression
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Figure 2.2. Freezing front progression as calculated by thefagt solution (STEFAN) and
simulated by three ORCHIDEE simulations: withoul-f@ezing (NOFREEZE); with the soil-
freezing thermal algorithm at the default resoluti#REEZE, default res), and with the soil-
freezing thermal algorithm at an improved resolufbREEZE, improved res). The horizontal
dashed lines mark the positions of the verticalesad the default thermal resolution.

In Figure 2.4, the results of the second set of simulationssiegity to the freezing windowAT)

are analysed in terms of errors in the modeledggnkeudget. The energy accounted for is the
latent heat released upon the complete freezinthefsoil water, and it is compared to its
theoretical value inferred from the imposed soilishoe contentFigure 2.4. reveals that
freezing windows of 1°C and 2°C lead to lower esrtran narrower freezing windows at the
two soil depths considered. The freezing window banthe source of two types of errors,
respectively leading to an underestimation or cst@r&tion of the modeled latent heat. The first
one comes from too thin soil layers undergoing tewmipee changes of higher magnitude than
the freezing window and thus overlooking the phelsange. This error is responsible for the
latent energy deficit in the uppermost 30 cm ofghi with AT=0.1°C. The second error results
from layers whose temperature lies within the fregzvindow but which undergo a temperature
change exceeding the window, thus producing anssxotlatent heat in the model. The latent
energy overestimation modeled witii=0.5°C in the uppermost 30 and 60 cm of the sodn
illustration of this second source of error. Bottoes can compensate over time, as illustrated by
the caseAT=0.1°C: the uppermost thin soil layers overlook pirase change, which leads to a
latent heat deficit in the 30 first cm of the sdihe second error dominates then over the deeper,
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thicker layers and the error in the latent heat ktidg almost corrected when the uppermost
60 cm of the soil are considered. Narrow freezimgdews and thin layers enhance the freezing-
window induced errors. The freezing window shougibde coherent with the physics observed:
a 0.1°C-wide freezing window is too small compareabservations (Black and Tice, 1989); a
2°C-wide window is more realistic when the soildsarse. Our tests reveal that a freezing
window of 2°C is also compatible with the defauéirtical resolution of the model. A 2°C
freezing window will therefore be used for the refkthis study.

Consequences of the linear interpolation of a tempature profile

TV
N
N
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Figure 2.3. Consequences of the linear interpolation (blaclshjiaof a temperature profile
(black) in-between vertical nodes. The linear ipodation of a winter profile leads to a
systematic overestimation of the freezing front Hemir equivalently, a cold bias between
thermal nodes.

Nevertheless, a 12 % underestimation of latent éeeatgy in the uppermost 30 cm of the soil is
modeled with the 2°C freezing window, which is usedthe comparison ifrigure 2.2 As a
concomitant 8 % overestimation of heat capacityfisrred by our numerical setup (see above),
the good agreement between our numerical solutmhthe Stefan solution at the numerical
nodes in the [0, 30 cm] depth range results froenctimpensation of both errors. This underlines
the limits of both the validation against the Stefmlution and the accuracy of our numerical
thermal scheme.
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Influence of the freezing window on the modeled ammt of latent heat

Latent heat o
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4. =
m 0.1°C
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Figure 2.4. Latent heat energy involved in the phase changm tpe freezing of the first 30
(left) and 60 (right) cm of the soil for differe@RCHIDEE simulations referenced by the width
of their freezing window (0.1 to 2°C); and theocatly calculated for the corresponding water
amount (Theory, which also corresponds to the tdteat calculated by the Stefan solution). The
relative error to Theory is mentioned at the togath simulation column.

Mizoguchi (1990) performed laboratory experimentssoil freezing designed to monitor the
evolution of soil moisture as freezing occurs. F2lrcm deep soil columns of sand of known
properties, with initial uniform water content of3@, and in thermal equilibrium at 6.7°C, are
placed at t=0 under a freezing fluid at -6°C. Otilg tops of the columns are sensitive to this
boundary condition: the other columns parts arenthfly isolated and impermeable. The
experiment consists in measuring the soil watetridigion after 12, 24 and 48 hours of
evolution. An unfrozen soil sample serves as aeefe.

The Mizoguchi experiments also allow the monitoriofgthe freezing front progression as it
corresponds to the zone the most depleted in whtdrence provides a benchmark for the
simulation of temperature and water redistributasna consequence of freezing, in a simplified
context where large-scale effects or precipitatiguts do not add complexity. The Mizoguchi
data were exploited by Hansson et al. (2004) ferebaluation of a numerical heat transport and
water flow model. The details of the experimen&tup and the hydrological parameters values
can be found in this publication.

We created an adapted climatologic forcing to thetnew soil freezing model against these
data. Shortwave radiations were set to zero, incitleigwave radiations were chosen as emitted
from a blackbody at -6°C. Wind speed was adaptedrdiong to the sensible heat flux transfer
coefficient mentioned by Hansson et al., (2004)he Tnodel was also configured to suit
experimental conditions: bottom boundary conditieas set to zero drainage; the hydrological
soil column was limited to 20 cm; the default hydgical vertical discretization was used; the
thermal vertical discretization was refined by etda two, which provides a finer resolution over
the 20 cm.
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Figure 2.5. Comparison between observed and modeled freeziogt forogressions and
cryosuctions. a. Modeled freezing front progresqied) and experimental data (points) with
their error bars. The freezing front progressiordated with the linear and the thermodynamical
freezing do not differ. b., c. Total (frozen + uw¥en) soil moisture profiles as modeled by the
linear (b.) and thermodynamical (c.) parameterreti at the beginning and end of the
Mizoguchi experiment (blue, t=0 h and t=48 h), asdobserved at the end of the Mizoguchi
experiment (black, data at t=48 h).

Figure 2.5 compares the results of our soil freezing schentbe experimental data in terms of
freezing front progressiorfigure 2.5.a) and vertical soil moisture distributiofrigure 2.5.b.
and c.). Both the linear and the thermodynamical freeziveye tested. A control simulation
without the freezing scheme was also performed @tmwn), which lead to a very slight
(0.04/20 cm) vertical soil moisture gradient af#8 h of simulation as a result of hydro-
gravitational equilibrium.

The modeled and observed progressions of the frgdmnt Figure 2.5.a) agree well with an
error less than 6 % at the 3 time-steps whereatatavailable. This confirms the performance of
the thermal scheme. We underline that due to pdeaination choices, the freezing front
progression modeled with the linear and the thegmanhical freezing do not differ, so that only
one model output is plotted éfigure 2.5.a The limitations implied by this choice are disses

at the end of this section.

Both the thermodynamical and the linear freezimgusiite cryosuction with an amplitude similar
to the experimentally observed proceBgyre 2.5.b.andc.). However, the profiles somehow
differ, linear freezing allowing cryosuction to adop deeper within the soil. This can be
explained by a less drastic reduction of the liqwater content in the linear freezing when
temperature drops below the freezing pokig(@re 2.1.b.andc.). On the opposite, cryosuction
as modeled by the thermodynamical freezing involgesater liquid soil moisture gradients,
which results in water movements of stronger magieit These simulations alone do not allow
to discriminate the performance of one parameteoizaver the other.
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To our knowledge, validations of the soil freezimgdrology of land surface models against
cryosuction data are very scarce (e.g. to someneXeren et al.,, 1999). The vertical water
redistribution resulting from this process impatis soil thermal properties and thus the frozen
soil thermal dynamics, but the parameterizationicggowe made do not allow to represent this
effect, as the soil moisture used by the thermdles® remains constant at subfreezing
temperature to make energy budget calculationserealiis also the reason why both soil
freezing parameterizations model the same freeZmgt progression onFigure 2.5.a
Furthermore, the freezing-induced vertical watetistibution is not expected to have strong
implications after soil thawing: in most regionsbpct to freezing, the uppermost soil
experiences saturated conditions in spring as aerprence of snowmelt and/or precipitations
infiltration, an effect which is also readily repested by models. This may explain the lack of
specific validation attempts of land surface hydgital schemes against cryosuction data. Such
a validation however appeared to us meaningfusteain the model physical realism.

2.4.Validation against field data at different scales

In this section, we use the continuous 18 yrs wiogpheric forcing and hydrological data of the
Valdail water balance research station (57.6°N,°&}.@ompiled by Fedorov (1977), Vinnikov et
al. (1996) and Schlosser et al. (1997) to evaltiaeperformance of ORCHIDEE in a region
subject to strong seasonal freezing but not unidelbla permafrost. These data were extensively
used in the PILPS 2d intercomparison project (Sgdoet al., 2000), which provides interesting
information about biases in the data and performarfcother land surface models. The long-
term hydrological measurements are related to thedldvskiy experimental catchment, whose
0.36 km? areal extent is covered with a grasslamdow. The atmospheric forcing data
originate from a grassland plot near the catchnibety were initially sampled at 3-h intervals
but we used their 30-min interpolation compiled hwit the frame of PILPS 2d. Incoming
longwave radiation was calculated based on the [A8981) algorithm. The observed soil
parameters for the catchment are extensively destrin Schlosser et al. (1997 and 2000).
Accordingly, our simulations were performed withngedium soil of rather high hydraulic
conductivity (1728 mmd) and water holding capacity (401 mni®n The extended vertical
discretization was used for the thermal module.

Figure 2.6.compares the mean annual cycles of soil temperatunoff and soil moisture data
over the 18 years, with ORCHIDEE simulations inethdifferent configurations: without the
soil freezing model (NOFREEZE), and with the soikdzing model using the linear
parameterization (FREEZE, linear) or the thermodyical parameterization (FREEZE,
thermodynamical).

The new soil freezing model improves the represmmaof those three variables. The
representation of phase change partially corrdetscold bias of ORCHIDEE in winter and
totally offsets its warm bias in summer. The chdie#ween a thermodynamical or a linear
parameterization of the liquid moisture contentsdnet impact the modeled soil temperature at
20 cm. As each parameterization leads to a slightfgrent modeled water content for the 20
first cm of the soil, this result means that theéuced soil thermal conductivity and latent energy
differences are of minor thermal impact. The renmagwinter cold bias possibly originates from
(i) the underestimation of the snow cover deptlame winters, as assessed from comparisons
to in-situ observations (not shown), (i) a misexdion of the thermal parameters of the saill,
and/or (jii) the use of a constant, uniform ancheathigh (0.2 W it K*) snow conductivity.
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Summer evaporation (and latent heat exchange beewhole year) is marginally impacted by

the introduction of soil freezing. The summer smbling modeled in the FREEZE-simulations

thus originates from a carry-over effect of lat@etat consumption during spring thaw in late

April. This summer cooling affects the ground beliwe surface but does not impact the surface
temperature itself, which responds to the atmospli@icing (temperature, radiation).
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Figure 2.6. Annual cycles of monthly mean 20 cm soil tempegati@.), monthly mean runoff

(b.) and monthly mean 1-20 cm soil moisture (an)wated by ORCHIDEE with (FREEZE) and
without (NOFREEZE) the freezing scheme, and contpéweavailable data (DATA) over 1966-
1983. The grey and the dashed blue envelopes tesggcepresent the annual variability in the
data and in the FREEZE, thermodynamical simulation.

The timing and amplitude of the runoff spring peak greatly improved by the soil freezing
scheme: in the FREEZE-simulations, the reduced dufdr conductivity of the frozen soil
impedes melt water infiltration, and overland flesvgenerated when the snow melts in April.
When the soil freezing module is not used (NOFREEZle spring melt water infiltrates into
the soil, leading to a soil recharge visible in Btefirst centimeters of the solil (éigure 2.6.c).

A spring soil recharge of weaker magnitude is réedrin the data, which are averaged from
multiple soundings across the catchmémgire 2.6.c, DATA). It probably results from macro-
scale infiltration pathways still active at subfze® temperatures and from heterogeneous soil
freezing conditions at the scale of the catchmeérmten by topography and land cover factors.
The soil freezing scheme with linear parametemais able to reproduce a weak spring soll
recharge while the thermodynamical parameterizdtads to no recharge at all. In the linear
parameterization the reduction of hydraulic conthitgtas a function of subfreezing temperature
is less drastic and part of the melt water cantiate when the temperature is close to the
freezing point. Considering infiltration, the limgaarameterization therefore appears more suited
for an integrated description of catchment-scalecggses and heterogeneity. However, the
spring soil recharge modeled by this parameteadnastill occurs one month later than in data,
which is in agreement with the delayed spring safming illustrated inFigure 2.6.a Both
FREEZE-parameterizations also capture the autumoffrpeak very well. This peak occurs as a
response of a saturated and/or frozen soil to aufn@cipitations.
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The soil freezing scheme improves the ability of tin@del to represent the annual amplitude of
soil moisture variations. The uppermost soil depfein water over summer is more marked
when the soil freezing module is used, becausdatieethawing of the deeper, quite wet soll
layers in June enhances their hydraulic conduygtiaitd thus the drainage towards the deeper
soil. When freezing is not accounted for the inttlegoil water profile is closer to hydrodynamic
equilibrium and drier at this time of the year,rifere such effects do not occur.

In late autumn (mid-November, December), the mageitof the observed uppermost soil
moisture increase is reproduced when the soil ingenodel is used, as a cumulated response to
autumn precipitation and first freezing events gatieg cryosuction. The modeled maximum
summer depletion in water occurs in August, one tin¢ater than in the observed records. This
is correlated to a model bias in evapotranspiratdmgse summer maximum also displays a one-
month lag from the observations (not shown). Onraye the soil is wetter than in the
observations when the linear parameterization eduglowever, this difference is not large
(< 2.5 % of the average moisture content) and neaylle to site-specific characteristics. The
reproduction of this phenomenon at other cold-negites should be verified before we could us
it to establish a firm conclusion on the better f@enance of the thermodynamical
parameterization over the linear one.

For soil temperature, runoff and soil moisture, $bé freezing module produces an interannual
variability of similar amplitude to the data. Theodeled winter soil temperature minima are
underestimated due to years where the modeled sooer is underestimated. The modeled
spring runoff minima are also lower than data meidue to years when the timing of the runoff
spring peak is not captured accurately by the mobe¢ modeled soil moisture variability is
greater in spring and autumn than in data: inteiddtey hydrological processes occur at these
times of the year (freezing, thawing, soil substefsaturation due to precipitation or snow
melt). They exhibit a high spatial heterogeneity anel difficult to capture with a land surface
model. Statistics of the modeled and observed antaral variability of soil temperature,
moisture and runoff can be found Trable 2.4 Only the statistics of the thermodynamical
parameterization are shown since the linear paexmation leads to comparable results. The
modeled interannual variability is improved by tiee of the soil freezing module in terms of
amplitudes and temporal correlation, except for4bié moisture. However, this last parameter
exhibits a rather low interannual variability.

As a conclusion of the Valdai plot-scale model eaabn, the soil freezing scheme noticeably
improves the modeled soil thermal and hydrologahaiamics at the annual and decadal time-
scales. The linear and the thermodynamical paraipatens lead to similar results, with a

slightly better representation of spatially intégdh infiltration processes in the linear

parameterization. We insist that strong conclusmmshe soil freezing parameterization can not
be drawn from the investigation of one single s#gpecially regarding hydrology and in link

with the high spatial variability of soil hydraulparameters-urthermore, the Valdai site may be

to some extent representative of regions undergseagonal freezing. However, it is not located
in a permafrost region and therefore limits theemktof our validation to non-permafrost

processed-urther comparisons of model outputs to a fullesoit soil temperature and moisture

data at cold region and permafrost sites (e.g.riestin Westermann et al., 2009; Langer et al.,
2011) are required and planned.
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We chose to evaluate the new soil freezing modaihag soil temperature, active layer thickness
and river discharge data at the continental scHieee reasons govern the choice of these
variables: (i) they are likely to carry the signatwf soil freezing processes; (ii) long-term
records exist for them at high latitudes, with acceptable spatial sampling or spatial
representativness (see later in this section);tfigy are of crucial interest for climate modeling
especially in the prospect of future climate prots. As explained in Section 1, the
decomposition of organic matter strongly dependsahtemperature. In high latitude soils, it
majorly occurs in summer within the active layehieth therefore acts as a key control variable
of the high northern latitude carbon balance, vitiplications for future climate projections
(Zimov et al., 2006). Frozen soil processes leaddticeable changes in soil moisture regime
(see section 2.4.1) but in-situ soil moisture obsgons are very scarce, especially in remote
high latitude areas. Furthermore the spatial reptasivness of such measurements is limited
(Georgakakos and Baumer, 1996). Conversely, riv@hdrge has been monitored for a long
time, especially in the former USSR. This data iearinformation on the partition between
infiltration and runoff, but is spatially integratet the basin-scale. It nevertheless constitutes a
crucial climate variable which models should tryrépresent accurately, since both the amount
and timing of freshwater inflow to the ocean systeare important to ocean circulation, salinity
and sea ice dynamics (e.g. Peterson et al., 2002).

Our study area is northern Eurasia, ranging fromB@ 180 °E in longitudes, 45 °N to 80 °N in
latitudes. Simulations are performed over this amaa 1°x 1° resolution using the
meteorological forcing by Sheffield et al. (2006} the period 1984-2000, with a 10-year model
spinup forced by the 1983 climatology. Soil tempams are initialized with the mean local
ERA (reanalyses) air temperature over the perio®119®0. This ensures an initial thermal state
as close as possible to present day steady-statditioos and minimizes spinup time
requirements for the thermal module. The modelirsin three different configurations: without
the new soil freezing module (NOFREEZE), with thal dreezing module and the linear
parameterization (FREEZE, linear) or the thermodyical parameterization (FREEZE,
thermodynamical). The spatially explicit soil paeters are described in section 2.1. As the
linear and thermodynamical parameterizations ddesat to differences in the modeled thermal
regime at the plot-scale (see section 2.4.1) coisas involving the thermal regime of the soils
are only carried out with the thermodynamical pagtanzation.

Soil temperatures

The comparison of soil temperatures simulated ey rtfodel with and without the new soil
freezing schemeFgure 2.7.) highlights the specific signature of the latentatheffects
associated with soil freezing. The spring coolinig ¢b latent heat consumption as the soil thaws
is visible nearly all over Siberia; the soil thaginccurs later (summer) in the areas with the
deepest snow cover (North Western Siberia) as sathation energy is first consumed by snow
melt. This negative temperature anomaly carries me the summer. Its magnitude seems less
pronounced over the North-Eastern coast of Sibe&talse ‘summer’ encompasses the month of
September where the freezing back of the soil @ady occurred in these regions. The soil
freezing back is responsible for the autumn warmaigch first affects the coolest, North-
Eastern areas (summer and autumn) and then pregresshe South-Western direction along
the thermal gradient (winter).
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20 cm soil temperature difference in K, FREEZE-NOFREEE (1984-2000)
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Figure 2.7.20 cm soil temperature difference between the inwik and without the new soil
freezing scheme. Top: seasonal averages over 884{1000) period. For each season, the
averaged months are mentioned by their initial iackets. Bottom: annual average over the
(1984-2000) period.
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In the coldest, North-Eastern regions the winted foermal anomaly inverses due to an

opposing mechanism: as ice is thermally more camgrithan water (see section 2.2.), frozen
soils are more conductive than unfrozen ones. ¢mons with shallow snow cover and mean

annual ground temperatures well below the freepinigt, at the extent of North-Eastern Siberia,
the latter effect dominates over the year and ldads negative annual temperature anomaly
upon the introduction of soil freezing. The samenameenon is observed in regions with very
shallow winter snow cover (Gobi desert for instgneenere the poor winter thermal insulation

helps the cold wave penetrate faster and deepkmwvitie frozen soil. Over regions with milder

winter temperatures or thicker snow cover, the vilagnof winter soil temperature induced by

latent heat effects dominates over the year andslda increased mean annual ground
temperatures. Due to the impact of soil freezinghlansoil thermal conductivity (and probably

also to hydrological feedbacks), soil freezing leemuces an annual thermal effect although
the latent heat involved in freezing and thawintabee each other over the year.

In-depth soil temperature is monitored at high Imem latitudes as part of the Circumpolar
Active Layer Monitoring (CALM, Brown et al., 2002nd the Thermal State of the Permafrost
(TSP, IPA-SCIDC, 2010). The first dataset consistsmeasurements of the active layer
thickness at CALM stations. The second datasetilentaean annual ground temperatures
measured at different depths at the TSP statiamsaddition, the Historical Russian Soil
Temperature records (HRST, Zhang et al., 2001)igeoa historical perspective on the thermal
state of the study area.

We compared the soil temperatures simulated by OREHR with and without the soil freezing
scheme to HRST records at stations spread oversiualy area Kigure 2.8, top). More
precisely, we compared the mean monthly modelddtesmiperatures averaged over the decade
1984-1994, to the available data averaged ovesdhee period of time. In the representation of
our results, we discriminated the sites where tievsis properly modeled, from those where it
is either underestimated or overestimated. Thelatisa properties of snow and their crucial
impact on the soil thermal regime (e.g. Zhang ¢t2&8l05) have indeed long been highlighted by
literature, percolating towards the climate (e.giolLet al., 2003; Essery et al., 2009) and
permafrost (e.g. Kudryavtsev et al., 1974; Zhanglet2001) modeling communities. Here, the
assessment of snow underestimation, overestimatrogorrect simulation is based on the
comparison of the modeled monthly snow depths aesfaver 1984-1994, to the climatological
snow depth dataset by Foster and Davy (1988).

Generally, the model exhibits a strong cold biasctviis reduced but not eliminated by the use
of the new soil freezing scheme. We therefore stigpat part of the bias originates from other
causes, possibly (i) the misrepresentation of s(@year effect) and (ii) the non representation
of organic matter (winter effect). These effectH e later discussed in this section.

The model bias is notably reduced by the new sedZing scheme in autumn, winter and spring.
The latent heat released by the freezing of thensder in autumn warms the soil. This warming
can endure over winter and spring, especially & show cover, which is a good insulator, is
thick. In summer, the soil freezing scheme sliglethhances the cold bias of the model: latent
heat consumed by the late thawing of the soils ieg cooling, and the strong model bias in
summer proceeds from another mechanism than theseqation of soil freezing.
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Figure 2.8. Top: HRST stations locations. Bottom: comparisetween observed (x-axis) and
modeled (y-axis) soil temperatures at depths fraamZ0 cm at the HRST stations, averaged over
the decade 1984-1994. Colors refer to the moddi aitd without the soil new soil freezing
scheme; symbols discriminate between the sites evtiee snow depth is either properly
represented by the model within a +/- 20 cm rargeréct snow), or underestimated by the
model (snow underestimation) or overestimated by rtfedlel (snow overestimation) when
compared to the climatological dataset by Fosterlzand/ (1988).
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The discrimination between the different levelsao€uracy of the representation of snow in the
model (correct, underestimated or overestimated)shpointing out the role of snow in the
thermal regime of the soil in autumn, winter andrgprmarginally in summerHgure 2.8): in
winter, the model-to-data RMS is reduced by 5.1t kha sites with correct snow; it is reduced
only by 1.7 K at the sites where snow is underestich A similar difference in RMS is
observed in spring, summer and autumn, though wititduced amplitude. At those poorly
insulated sites the freezing-induced warming of $bé does not endure over winter as the
uppermost soil is strongly influenced by surfacegeratures and its thermal conductivity is
enhanced (thermal conductivity of ice is highemntbé&liquid water). The prominent role of snow
in the winter soil thermal regime is confirmed byfaced-snow experiment carried out at
lakutsk, Russia with the new soil freezing modell@yr (1984-1994) simulation is performed
using the default snow of the model. In a secomdukition, the model is forced by the
climatological snow depth extracted from the Fosted Davy (1988) dataset at the lakutsk
coordinates. Modeled vs climatological snow degtkisibit major divergence at lakutsk (10 cm
vs 40 cm averaged over the winters of the simulgtienod).Figure 2.9.illustrates the changes
in the soil thermal regime induced by the use of ¢hmmatological snow and compares the
modeled soil temperatures to HRST records availdbleng the simulation period. When the
climatological snow insulates the soil, the coldsbis strongly reduced at all depths in winter
and summer. Although this forced snow experimends free of uncertainties (because the
forced-snow simulation does not use monthly snogeokations over the simulation period but a
monthly climatological snow), it still suggests tltiae poor representation of the Eurasian snow
cover could be a major cause of the cold bias tffg¢che modeled soil temperatures. This was
already hinted by other modeling groups (Nicolskgle 2007; Dankers et al., 2011). The use of
a constant and uniform, relatively high thermal agstivity for snow (0.2 W rit K*) is another
possible contributor of this bias: a high thermabw conductivity may be adapted for a dense
tundra snowpack, but the thermal conductivity efjdasnow is known to be far weaker, with
typical values of 0.06 W thK™* (Sturm and Johnsson 1992). An overestimation ef sthow
thermal conductivity may explain the increase ia thodel cold bias from autumn to winter,
both with and without the freezing schenkég(re 2.8).

Finally, recent studies report winter soil temperatincreases up to 5°C in boreal regions upon
the introduction of an organic horizon into a langface model (Koven et al., 2009; Rinke et al.,
2008; Lawrence and Slater 2008). Organic matté&ndwvn for its insulative properties and its
specific hydraulic characteristics; it is as welldaminant feature of the Arctic ecosystems
(Beringer et al., 2001). Its omission in ORCHIDEERymbe a supplementary reason for the
model winter cold bias. However, the above mentiosidies also report significant summer
cooling when organic matter is introduced, which leddurther degrade our model performance
in summer.

Regarding this analysis, we emphasize that the adsgn of model gridded outputs to point
measurements, as performed here at stations &fRI&T network, is of limited relevance due to
the extreme spatial variability of soil temperatwi¢hin a model’s grid cell, especially in areas
with complex topography (e.g. Leung and Ghan, 1998) an illustration, the mean annual
ground temperature recorded at 2 TSP stationsddcal5 km apart from each other on the
Yamal peninsula differed from 3K at 1.5 m depth floe year 2008; these two boreholes are
located on the same grid cell of the model.
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Figure 2.9. Comparison between modeled and observed soil r@types (in K) at different
depths (shallow, deep, very deep) at lakutsk iexgreriment with the default model snow depth
(left) and in a forced-snow experiment (right), wnéhe modeled snow is artificially forced by
climatological snow.
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Active layer thickness

Including freezing processes in ORCHIDEE produceseatra-cooling at high northern
latitudes, north of 65°NFHijgure 2.7.). This decreases the modeled active layer thickoess
Eurasia, yielding a better agreement with CALM iitarobservations, especially in Eastern
Siberia and over the Yamal peninsukag(re 2.10): model-to-data RMS for active layer
thickness is reduced from 1.9 m to 0.5 m upon tbe of the soil freezing scheme. Our
modeled active layer thickness is still overestadatvhen compared to data, and it is likely
that the representation of organic matter in theehauld further reduce this model bias, as
described previously and in recent studies (e.gkdsky et al., 2007). Further developments
are therefore needed to validate the magnitudéh@fcontribution of soil freezing to the
reduction of the model bias in the representaticth® active layer.

The freezing processes degrade the performanceR&@HIDEE at most Mongolian sites
except in the Altai range. The high spatial vafigbiof the active layer in this region,
illustrated inFigure 2.10, should be kept in mind when evaluating the mgagformance;
as well as the uncertainties inherent to the corsgarof 1° x 1° model output to point-scale
observation reflecting very local climatologicaldesoil conditions.

River runoff

Soil freezing exhibits a very specific hydrograghisignature in regions at least partially
underlain by permafrost: in those regions, rivescbarge is characterized by a very low
winter baseflow and a spring peak originating inltmaagter which does not infiltrate into
weakly permeable, frozen soils. The ability of tiev soil freezing model to represent this
specific dynamics is evaluated by comparisons batweodeled and observed hydrographs
at the outflow of the three main Siberian rivers, @Gdnissei and Lena~{gure 2.11.). The
data originates from the Arctic river dischargeathaise R-ArcticNET (Lammers et al., 2001);
comparisons are carried out over the 1984-1994ddeeehen data is available.

On the three main Siberian basins, the soil freepmogesses similarly impact the modeled
hydrographs: the reduction of spring water inftitva within the soil leads to a spring peak of
runoff concomitant with the timing of snowmelt. Thaeuting of this overland flow towards
the mouth of the rivers, performed by the ORCHIDEIEting module, leads to a spring
discharge peak whose timing and magnitude are lieeagent with the observed discharge
peaks at the outflow of the Lena and the lenis3eithe opposite, meltwater infiltrates within
the soil when the physics of soil freezing is no¢aunted for, and no spring runoff peak is
modeled. Drainage occurs at the bottom of the smit] this subsurface flow sustains the
modeled spring discharge peak at the outflow ofrivers (see the dashed lines represented
for the Lena basin only in the upper parfajure 2.11.).The slower speed of the water flow
through subsurface aquifers is responsible fordiéday between the spring discharge peaks
simulated without and with the soil freezing moduidich is also a delay when compared to
the observed discharge peaks. We here underlineatlspring discharge peak driven by
overland flow, as simulated by the soil freezing mledis more reasonable than a drainage-
induced spring discharge peak in regions whichpamially underlain by permafrost and
subject to seasonal freezing. The soil freezing rieosiill does not capture the timing of the
spring peak discharge of the Ob river: the vastdpdains of the Ob basin (Ringeval et al.,
2010) act as a water reservoir delaying overlaoa ih its route towards the outflow of the
river. These floodplains are not represented insthiefreezing module and may explain the
anticipation of the spring discharge peak modetatieaoutflow of the Ob.
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ALT at CALM stations, 2000
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Figure 2.10.Active layer thickness (ALT) for the year 2000 @sserved at CALM stations
(top); as modeled without the soil freezing scheoenter); and as modeled with the soll
freezing scheme (bottom).
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Other possible causes for this wrong timing migkt (D an anticipated timing of the
snowmelt over the Ob basin, which is the most teatpaegion of the study area; and (ii) the
water routing scheme, which was not specificalljjocated for Arctic rivers and does not
include ice-jam processes. This last reason is iemless relevant, as only the Ob discharge
timing is miscaptured.

The ability of the soil freezing module to capttine magnitude of the spring discharge peak
also varies with the basins and the use of thatinethermodynamical parameterization. For
each river, the linear parameterization leads ltmer spring discharge, because the freezing
induced infiltration impedance is less severe irs tharameterization and part of the
meltwater can infiltrate within the soil and be iaale for either evapotranspiration or
subsurface drainage. For the Ob river, both paramations of the soil freezing yield a
consequent overestimation of the spring discharggnmtude. This bias is probably partly
related to the non-representation of floodplainsiciv in reality foster large evaporation rates
and reduce the amount of annual water dischartfeeanouth of the river. Floodplains water
can also infiltrate the soil later in the year d@dd some bottom drainage which sustains the
river baseflow, a variable underestimated by ourfse¢zing model for all basins.

To test this hypothesis, we activated the floodi@damodule of ORCHIDEE, which was
developed by Vivant (2003) and d’Orgeval (2006)ddscription of this module is provided
in Appendix A of the manuscript. The maximum exteowered by floodplains is established
on the basis of the GLWD (Global Lakes and Wetl&ratabase) from Lehner and Doll
(2004), where ‘reservoirs’, ‘brackish/saline wetlahand ‘floodplain’ classes are aggregated
into floodplains Figure 2.12.,bottom).

We carried out the simulations described at thanmggg of section 2.4 with the freezing
module, thermodynamical parameterization, and libedplains moduleRigure 2.12, top).
For the Ob river, where floodplains are a domirf@ature, an improvement is seen in the
simulation of winter baseflow as well as regardithg seasonality of the spring discharge
peak. However, the discharge volumes are still estenated by the model, and enhanced
evaporation induced by floodplains only reduces thierestimation by 4 mm#fgr. This
may be due to inaccuracies in the floodplains medwhereby the full extent of possible
floodplains is far from being used, and possiblywerestimated precipitations over the Ob
basin in the forcing data.

The performances of the soil freezing module arsggmally degraded for the lenissei and the
Lena basins, except for the winter baseflow whigrslightly enhanced in December, in
accordance with observations.

For the Lena and lenissei rivers, the linear patanzation underestimates the magnitude of
the spring discharge peak when compared to obsemgat-or the three rivers, the discharge
modeled by the linear parameterization also exhibih unrealistic autumn peak, which
originates from bottom drainage at the time ofyhar where the summer heat wave reaches
the bottom of the soil column (2 m) and partly mdlie water there, locally increasing the
hydraulic conductivity of the soil. This feature lesss visible for the Lena basin which is
overall colder than the lenissei and Ob regionthat soil bottom melting does not occur in
autumn; it is also less pronounced with the thewynacdical parameterization for all three
basins, because warming closer to the freezingt p@irequired to melt part of the water in
this formulation.
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The inability of the soil freezing model to captuhe winter baseflow of the main Siberian
rivers highlights one of its possible weaknesse$ehVthe soil freezing module is used,
autumn rain or melt water hardly infiltrates inhetalready partially frozen soil, and overland
flow is produced. In reality, the soil temperatuaesl thus frozen or unfrozen states exhibit a
high spatial variability at the model grid-cell Bzde.g. Leung and Ghan, 1998), and at this
scale, part of the water can infiltrate, thoughhwiéduced efficiency (e.g. Cherkauer and
Lettenmeier, 2003; Niu and Yang, 2006). Taking tubgrid variability into account is likely
to sustain a winter, drainage-induced dischargsimaslated when the soil freezing module is
not used. The Lena river discharge modeled by dhlefreezing module is less affected by
this bias: more than 78 % of the Lena basin is daitkeby permafrost (Serreze et al., 2002),
compared to respectively 36 % and 4 % for the gemiand the Ob basins. Accounting for a
subgrid variability in the frozen status of thelgsiless crucial in the Lena basin since the
soil is homogeneously frozen most of the year.

Overall, the new soil freezing model better repnése¢he processes governing the annual
dynamics of Siberian rivers. It yields a good agrest between modeled discharge and in-
situ data. The thermodynamical parameterizationeapp more suited for large scale
applications. A subgrid variability approach ance thepresentation of floodplains are
diagnosed as necessary to capture the annual afytthe Arctic river discharges with more
accuracy.

2.5.Conclusion and outlook

A new soil freezing scheme was implemented in #redisurface model ORCHIDEE. It
embeds frozen soil processes in a vertically dedaikepresentation of hydrology and the
carbon cycle, a crucial feature for carbon-cycle efiod and future climate projections.
The thermal and hydrological behaviors of the nei Seezing scheme are validated at
different scales. The scheme thoroughly improves répresentation of the soil thermal
dynamics and hydrology at the small and intermedsaiales in regions subject to freezing.
Over Northern Eurasia, the comparison of presepsdaulation results to observational data
helped identifying the improvements induced by tbpresentation of soil freezing and the
key processes still missed: The soil freezing s&enly partially corrects a winter cold bias
in soil temperature, which is partly attributedato inaccurate representation of snow and the
non-representation of organic matter. The reprasent of the active layer dynamics is more
reasonable, yet accounting for organic matter inntleelel could lead us to reconsider this
analysis. The specific features of the Siberiaarghydrological regime are captured with an
increased accuracy by the new soil freezing schermvever, the representation of
floodplains and the use of a subgrid variabilitypy@ach appear necessary, especially in
regions undergoing seasonal freezing. As a sumnuary,work highlights the need for
development efforts in several directions:

- representation of snow (thermal properties andtiail@rocesses)

- representation of organic matter (thermal and hydgjiohl effects)

- representation of floodplains

- representation of a subgrid variability in infilticn
These points are currently the focus new developsnarORCHIDEE.
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Hydrological dynamics of the three main Siberian bains (1984-1994)
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Figure 2.11. Mean annual hydrological dynamics of the threenm@iberian basins, as
simulated with (FREEZE) and without (NOFREEZE) tew soil freezing scheme for the
decade 1984-1994, and river discharges from therd®@eNET database (DATA). In the
upper part the soil freezing scheme uses the thgmaogical parameterization; in the lower
part the linear parameterization is used. Plaivesirepresent the hydrographs at the mouth
of the rivers; thin dotted lines and large dotties represent drainage at the bottom of the
soil column and surface runoff, respectively (osiypwn for the Lena basin in the upper part
of the figure). “Err” refers to the mean model erimo the cumulated annual discharge over
the basins.
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Figure 2.12 Top: Same asFigure 2.11. for the thermodynamical parameterization
complemented by the activation of the floodplainsdoie. Bottom: Floodplains map used in
ORCHIDEE for the study area. Shown is the maximuxeldraction which can be covered
by floodplains, while the three main basins Objds&i and Lena are contoured in blue.
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Chapitre 3

Incertitudes de la modélisation

3.1. Introduction : quelles incertitudes, quelles méthdes

La modélisation des surfaces continentales esteprésentation par essence imparfaite de la
réalité. Ces imperfections résultent de la mécasaaice (i) des processus en jeu ; (i) des
parametres dont ils dépendent; (iii) de leurs dmrs aux limites (e.g.: forcage
atmosphérique) ; et (iv) de l'impossibilité numérg de leur représentation dans leur
complexité spatio-temporelle (nécessité d’approtions a certaines échelles de temps et
d’espace).

Dans ce chapitre, les incertitudes de la modétisaties hautes latitudes dans ORCHIDEE
sont envisagées dans deux dimensions :

- d’abord, une étude ciblée sur un site de permaafesctique pour lequel un forcage
climatique est construit sur la base d’observatiocales d’excellente qualité nous permet
d’estimer la qualité de notre modélisation affrdaamn grande partie des erreurs induites par
le forcage atmosphérique.

- ensuite, 'ensemble des implications climatiqgassociées a l'incertitude sur un parametre
est illustré a traverane étude de sensibilité portant sur la conductivé thermique de la
neige

3.2.Evaluation des incertitudes de la modélisation surmsite de permafrost au
Svalbard

Le Chapitre 2 a présenté une étude détaillée du comportemendaeau schéma de gel sur
le site de Valdai, sous forte influence du régimalnet du gel saisonnier : cette analyse a
révélé les apports de la représentation du gel tassl pour la modélisation des régimes
hydrologique et thermique des sols dans ces conditlimatiques spécifiques.

Cependant, les données disponibles a Valdai negttemm pas une validation exhaustive de
notre modele de gel :

0] une part du forcage climatique disponible a Vafmtavient d’'observations sur site
mais certaines variables (rayonnements courtesratdgs longueurs d’onde
incidents) résultent de modélisations indépendastgsttes a incertitudes.

(i) le site Valdai est sous forte influence du gel etéjime nival mais hors zone de
pergélisols. Or, la présence de pergélisols a ymaanhydrologique fort. Leur
extension spatiale a [I'échelle globale justifie wffort de validation
supplémentaire ciblé.

(i) Les données collectees a Valdai concernent priecEnt le régime
hydrologique et, plus marginalement, le régimerttigue des sols. En revanche,

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 63



3 — Incertitudes de la modélisation

les composantes du bilan d’énergie de surface nfast été observées. Ces
éléments sont d’'une importance majeure dans lendsig des performances et
biais d’'un modele de surface, notamment aux haldggides ou certains

phénomenes comme la neige y sont extrémement tnesilaffectent en retour le
bilan d’énergie de surface.

Les jeux de données climatologiques suffisammempdets et suivis sur des périodes
suffisamment longues pour évaluer la modélisationualle du bilan d’énergie de surface
sont extrémement rares en régions de pergélisitgipalement pour des raisons logistiques.
Or, l'utilisation conjointe d’'unforcage atmosphérique issu d’observations localest de
données locales d’évaluation du modeleoffre un cadre idéal pour I'évaluation des
performances d’'un modele : elfgermet de s’affranchir au mieux des erreurs liéda a
variabilité spatiale des variables de forcage aphésque, qu’'un forcage type réanalyses
représente a I'échelle d’'une maille de modele (80gkm x 50 km) et non pas localement.
Une fois mises en cohérence les échelles spatiaesionnées de validation et de forgcage,
des biais structurels du modéle peuvent étre dgcetésa sensibilité a certains parametres
localement observés peut étre testée dans dediocosdiéalistes.

Ce type de validations « sur-site » n’est pas sgpré&tif des performances de la modélisation
a I'échelle d'une maille de modeéle ou a I'échellebgle, ou le modéle doit fournir une
réponse moyenne a un forcage moyen, intégrantdeug une part de variabilité spatiale.
Mais il constitue une étape d’évaluation prélimiaait indispensable.

Dans cette section, nous mettons a profit un jedathmées fait de mesures indépendantes des
différentes composantes du bilan d’énergie de cerfale variables météorologiques et
d’observations du régime thermique des sols, dé@éscsur ou a proximité de la station de
Bayelva (Svalbard, Norvege, 78.92°N, 11.83gure 3.1.)sur une année ou plus. Ce jeu de
données est unique par sa richesse, sa qualéépéribde couverte (Roth and Boike, 2001 ;
Westermann, 2009).

Dans un premier temps, ces données sont utilidéesle créer un forcage atmosphérique
local représentatif de la station de Bayelva. Peesforcage est utilisé pour des simulations
réalisées avec ORCHIDEELa comparaison des résultats de modélisation aux
composantes observées du bilan d’énergie et aux ebgtions disponibles relatives a la
neige et au régime thermique des sols est I'occasia’un diagnostic approfondi des
différentes incertitudes de la modélisation.

Dans ce travail, mon implication n’a été que pédiej'ai procédé au traitement des données
brutes (conversion de format, adaptation de lalegriemporelle) mais le forcage
atmosphérique a été crée par Christian Moehlestage de Master 1 co-encadré par Gerhard
Krinner et moi-méme. Jai réalisé les simulationsdentifié les ajustements nécessaires,
notamment la calibration de l'albédo de surface laubase des données de Bayelva; la
comparaison des sorties de simulations aux dorpréssntée dans cette section est en grande
partie le fruit du travail de C. Moehler ; jai app®quelques compléments a ses diagnostics.
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Figure 3.1.Localisation de I'archipel des Svalbards sur laecaes pergélisols a I'échelle
globale fournie par I'lPA (a.) ; de Ny Alesund (aije le plus proche de la station de
Bayelva) sur I'lle du Spitzberg (b.) ; de la stat@imatique de Bayelva (BS, dont le site est
présenté en d.), du systtme de mesures de flugdogrcovariance (EC) et des mesures de
température des sols effectuées (TC). La statidRNBfurnit des données météorologiques
pour Ny-Alesund, une autre station météorologique&rée par I'Institut Norvégien de
Météorologie (NMI) est située a proximité. Sourd®#, Wikipedia, Roth and Boike (2001),
Westermann et al. (2011).
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Bilan d’énergie de surface

Le bilan d’énergie de surface régit la températiegesurface et les flux turbulents et radiatifs
gu’elle émet :

AW | +(L-a)SW 1= Q, +Q, +£0T " +Qq(+Qper) (3.1)

Ou LW| : radiations grandes longueurs d’onde incidergesi{ives vers le sol)

SW| : radiations courtes longueurs d’onde incidenpesi(ives vers le sol)

@n : flux de chaleur sensible (positif vers I'atmosya)e

Qe : flux de chaleur latente (positif vers I'atmospdje

Tsurr: température de surface

Qg : flux conductif de chaleur entre la surface etdé(positif de la surface vers le sol
profond). En présence de neige, il s’agit du flaaductif de la surface vers la
neige.

Qmett : €nergie de chaleur latente consommeée par larfusii dégageée par le gel de
neige ou d’eau de surface (positive lors de lagpnt

a : albédo de surface

¢ : émissivité de surface dans les grandes longukoinsle.

o : constante de Stefan-Boltzmarmn € 5.6704 1§ W m? K™

Dans le membre de gauche de I'équation (3.1) figules radiations nettes absorbées par la
surface terrestre, considérées comme positiveguaites sont dirigées vers la surface. Elles
sont réparties en deux gammes de longueurs d’apdesoncentrent la plus grande partie de
I'énergie radiative recue par la surface terrestieprovenance de deux sources : soleil et
environnement terrestre (surface, atmosphere).ayennement courtes longueurs d’ondes
SW| provient du rayonnement thermique du soleil (peoctun corps noir & 5 900 K),
modulé par la transmittance de I'atmosphere. Cemagment s’étale sur la gamme du visible
(ou sa puissance est la plus forte) et du prodinarouge, i.e. de 0.3 a ~2u8n. Une fraction

a de ce rayonnement est directement réfléchie pasuldace : (la) représente donc
'absorptivité (et 'émissivité par loi de Kirchhipfde la surface dans la gamme des courtes
longueurs d'ondes. Le rayonnement grandes longuelmades LW (ou infrarouge
thermique) provient du rayonnement thermique der& et de I'atmosphére : dans la gamme
de 5 a 5Qum, sa puissance est comparable a celle des coomiggeurs d’onde pergues sur
terre. La fraction du rayonnement grandes longudlamsdes qui est absorbée par la surface
terrestre est aussi déterminée par son absorptivigmissivité : dans la gamme des grandes
longueurs d’'ondes, elle est proche de 1.0 pourdpget des couverts terrestres (0.99 pour de
la neige ; 0.96 pour de la prairie séche) ; eltdigge a 1.0 dans ORCHIDEE.

Dans le membre de droite de I'équation (3.1) figurkes flux turbulents, conductifs et
radiatifs au départ de la surface terrestre (cé@négl positivement lorsqu’ils quittent la
surface).

Les flux turbulents correspondent a des transferts de chaleur parectou, i.e.
déplacement d’air, entre le sol et 'atmospheérdteCeonvection peut étre naturelle (générée
par une différence de température ou densité de dmtre la surface et les couches
atmosphériques supérieures) ou forcée par du @mtdistingue la chaleusensible dont
I'échange induit un changement local de températleela chaleufatente dont I'échange
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correspond a un changement de phase et une tedistn de I'eau de surface ou de
'atmosphére, qui consomme (évaporation, sublimatou libere (condensation) de I'énergie

a température constante. Ces flux sont respectivempmportionnels aux gradients de
température et d’humidité entre la surface et l@gphére ; cette dépendance est modulée par
un coefficient traduisant la turbulence de l'air sleface, qui intégre la vitesse du vent, la
stabilité de I'atmosphere et la rugosité de surf&ir le flux d’évaporation, une résistance
du sol a I'évaporation peut limiter le flux de obad latente lorsque la teneur en eau du sol
superficiel est insuffisante. La sublimation sdvardée plus en détail &hapitre 5.

Les flux condutifs traduisent un échange de chaleur par transmiss&orcontact, sans
déplacement de matiére. Entre 'atmosphére et Jdesoflux conductifs sont négligeables par
rapport aux autres éléments du bilan de surfacereianche, les processus conductifs
dominent entre la surface et la profondeur du @a],lorsque le sol est recouvert de neige,
entre la surface et la profondeur du manteau neigéiest ce que traduit le flux conductif
Qg seul flux conductif de I'équation (3.1).

La surface terrestre émet enfin vers I'atmosphererayonnement thermique LW?
dépendant de sa température et de son émissilibd, Ia loi de Stefan-Boltzmann :

LW 1= eaT,* (3.2)

surf

Lorsque de la neige ou une couche de glace suie#iicecouvre le sol, une part de I'énergie
disponible a la surface est consommée par la fdete cristaux de glace de surface;
inversement, de I'eau superficielle peut geler sC&e que traduit le terme .

Pour étre complet, ce bilan d’énergie de surfacgaiteinclure la chaleur advectée par les
précipitations, dont I'importance a été montréeanohent lors d’événements de pluie-sur-
neige par exemple (Westermann, 2009). Cette cotitiibun’est pas prise en compte dans
ORCHIDEE, d’ou son omission dans I'équation (3.1).

Données

La station de BayelvaBS pour Bayelva Station) est opérée depuis 1998 aurjpent par
'AWI Potsdam et I'Université de Heidelberg. Cerntes variables climatologiques y sont
donc observées depuis cette date. Cette staticgitede sur une colline dominant la riviere
Bayelva Figure 3.1.d), dans un environnement de toundra sous-tendudpgpergélisol
continu ; les pentes sont |égeres, les sols paaresatiere organique, les altitudes autour de
la zone d’étude sont comprises entre 10 et 40 rdessus du niveau de la mer. Pour son
travail de these, Sebastian Westermann, doctori&¥\d Potsdam de 2006 a 2009, a réalisé
des mesures indépendantes des différentes compsgauntbilan d’énergie de surface entre
mars 2008 et mars 2009 : celles-ci ont été réaliaé®S ainsi qu’a un site de mesure de flux
par eddy-covariance situé un peu en retrait desifpations anthropogéniques de By(re
3.1.c.); ce site sera désigné gat. Les radiations courtes longueurs d’onde incideptdes
radiations grandes longueurs d’onde émises parrface n’'ont pu étre directement observées
a BS ou a EC pour des raisons techniques. Pougreesleurs, nous utiliserons les valeurs
mesurées par une station BSRN (Baseline SurfacefRadNetwork) située dans le village
de Ny-Alesund, a ~2 km de BS. A Ny-Alesund, undi@adu Norvegian Meteorological
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Institute enregistre également des données d’htéméditempérature de l'air, qui seront aussi
utilisées pour compléter les données manquantealtss sites, et désignées par NMI.

Le tableau 3.1.donne le détail des variables mesurées a BS, BEESBN ; le détail des
instruments utilisés et de leurs caractéristiqsesienné dans Westermann (2009).

Variable Localisation Période de Résolution % de couverture
disponibilité temporelle sur la période
Température de l'air | BS 18/04/00 - 13/08/09 | 1h 76.7
EC 13/03/08 - 14/04/09 | 1h 80.4
NMI 01/01/98 - 18/12/09 | 6 h 98
Vitesse du vent BS 12/03/98 - 10/08/09 | 1h 93.1
EC 13/03/08 - 01/04/08 | 1h 77
NMI 01/01/98 - 18/12/09 | 6 h 98.6
Humidité de I'air BS 18/04/00 - 13/08/09 | 1h 74.9
EC 13/03/08 - 01/04/08 | 1h 64.9
NMI 01/01/98 - 18/12/09 | 6h 98.5
Précipitations NMI 01/01/98 - 31/12/09 1h 100
SW| BS 13/09/98 - 15/08/09 | 1h 88.8
BSRN 01/01/08 - 31/03/09 | 1h 94.9
LW | BSRN 01/01/08 - 31/03/09 1h 96.9
SW1p BSRN 01/01/08 - 31/03/09 1h
LW1 BSRN 01/01/08 - 31/03/09 | 1h
BS 01/03/08 - 31/03/09
Hauteur de neige BS 01/01/99 - 31/03/09 1j
Q. EC 01/03/08 - 31/03/09 | 1h
Qn EC 01/03/08 - 31/03/09 | 1h
Qg EC 01/03/08 - 31/03/09 | 1h
Températures dans le | BS 01/01/98 — 31/03/09| variable
sol

Tableau 3.1.Détail des variables climatologiques mesurées siies BS, EC et BSRN, et
utilisées dans cette étude. Sont distinguées leghblas utilisées pour la création d’'un forcage
atmosphérique représentatif des conditions de BSb(eu), des variables auxquelles les
sorties de modeéle sont comparées (en rouge). Soadaptation et complément de Moehler
(2012).

Quelgues données complémentaires sont disponibBS, aésultant d’observations et de
modélisation :

- les albédos de la neige sont évalués sur la thabservations a 0.8 en hiver et 0.65 en
période de fonte, I'albédo du sol sans neige a.0.15

- les longueurs de rugosité représentatives destamrside BS ont été estimées &*10 sur
couvert neigeux et 1IDm en période estivale par des approches de matiétis
indépendantes (Westermann, 2009).
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- des mesures a BS permettent d’'inférer des capturmique, conductivité thermique et
densité de la neige de respectivement 0.75 MXmh 0.45 W m* K et 370 kg 1%, mais
elles ne refletent aucune variabilité spatialeemporelle.
- Diverses études (Roth and Boike 2001, Westerm20®0) conduisent a encadrer la
conductivité thermique des sols a BS entre lesuvalgsuivantes :

conductivité thermique du sol non gelé : entreet.8.4 W n K™

conductivité thermique du sol gelé : entre 1.8 8\8.m* K™

Enfin, seule l'incertitude sur les flux radiatifseBurés est quantifiée, elle est inférieure a
10 W mi?; les flux conductifs sont entachés d’une forteeititcude en période de fonte et de
gel des sols.

Modele

» Forcage atmosphérique

Un forcage atmosphérique représentant les conditlorsite BC a été élaboré par C. Moehler
pour la période janvier 1998 - décembre 2009, as @@ temps horaire. Il exploite
prioritairement les variables de forcage atmospju@s observéesTébleau 3.1., lignes
bleues) et repose sur les principes suivants :

- Les données collectées au plus proche de BSusitistes de facon prioritaire, en tenant
compte de leur résolution et de leur qualité. Aingis données manquantes de BS
(résolution : 1h), sont complétées prioritairempat les données de EC (distance ~ 100m,
résolution 1h), puis de BSRN (distance ~2 km, régmh 1h), et enfin de NMI (distance ~2
km, résolution 6h).

- En dernier recours, le forcage WATCH (Weedon let 2011 ; Chapitre 1), a 3h de
résolution, et complet sur I'ensemble de la périawier 1998 - décembre 2009, est utilisé :
pour la température de l'air T et la pression ahésique P, qui dépendent fortement de
l'altitude h, les régressions linéaires P=f(h) eff(ll) sont effectuées entre les 8 points du
forcage les plus proches de BS, et la pression adB8éterminée par l'altitude de BS, prise
en moyenne a 25 m au dessus du niveau des mergouaetion additionnelle est faite pour
la pression suite a l'identification d’'un biais 8mmatique du forcage WATCH par rapport
aux mesures NMI. Pour les autres variables du fercamosphériques, le point le plus
proche de BS est utilisé suite a I'identificationree tres faible variabilité entre les points les
plus proches de BS.

- L'interpolation des données manquantes a BS dépenth longueur des périodes sans
données et tient compte des facteurs suivantpecesies cycles journaliers, correction de
biais, correction d’élévation.

- Un seuil de température a 1.62°C a été choisi gdéterminer la phase des précipitations
(pluie ou neige) non-spécifiee dans les données, eMhaccord avec les observations locales
(Foreland and Hansen-Bauer, 2003).

Pour plus de détail sur I'élaboration du forcageisnoenvoyons le lecteur a la lecture de
Moehler (2012). Le forcage est supposé offrir uralleure représentation des conditions
climatiques de BS entre mars 2008 et mars 2009dauantage d’observations étaient
disponibles a BS.
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e Calibration du modeéele

Dans sa version originale, ORCHIDEE propose uneésgmtation simple de l'albédo de la
neige : a mesure que celle-ci vieillit, il décrdépuis une valeur initialeénax vers une valeur
finale amn avec une constante de temps de 3 jours. Ces saleunites sont issues
d’observations (Chalita, 1992) et difféerent seles biomes. Pour le sol peu végétalisé de
Bayelva, ces valeurs sonimax= 0.75 ; amin= 0.5.

Des tests rapides ont révélé I'inadéquation devedsurs pour la simulation de la neige a
Bayelva : trop faibles, elles conduisent a sousrest’albédo de surface, biaisant le bilan
d’énergie de surface (Equation 3.1). La fonte ded@ge est alors anticipée de plusieurs
semaines. Si I'albedo de la neige n'a pas éte ipgéement mesuré a Bayelva, la mesure des
rayonnements courtes longueurs d’ondes incidentéfléchis a la station BSRN sur 'hiver
2008-2009 permet d’estimer un albédo de la surtauseigée. Nous étalonnons alors les
valeursomin €t amaxafin de reproduire I'albédo observé : cette catibraaboutit a la sélection
des valeurSimax= 0.82 ; amin = 0.72, qui seront utilisées pour I'ensemble desutations
présentées ici.

La calibration d’albédo de la neige est la seufectfiée ici, en raison de son importance
déterminante pour le bilan d’énergie de surfageaetincidence le régime thermique des sols
sur un site de hautes latitudes. Ses limites etslaomplications seront discutées
ultérieurement.

Représentation de la neige

La capacité d'un modéle de surface a représentareige dans ses extensions spatio-
temporelles est un critere d’évaluation importaper son albédo élevé, la neige limite
'absorption du rayonnement solaire et joue un gikpondérant dans le bilan d’énergie de
surface. Par ses propriétés isolantes, la neigegede sol du froid. Enfin, la disparition de la
neige engendre aussi le début de la saison végetitia reprise de la photosyntheése par les
plantes.

La calibration de 'albédo permet de reproduirecawre précision de quelques jours la date
de disparition de la couverture neigeuse a Bayetwa I'hiver 2008-2009, ou I'accord entre
le modele et les observations est le plus souhajtablisque la plus grande part du forcage
atmosphérique y est directement issue d’observafkigare 3.2.c). Pour autant, I'épaisseur
modélisée du manteau neigeux n'est pas systématanteen accord avec les observations
(Figure 3.2.b). Ces différences peuvent procéder de plusieigses :

0] L'utilisation d’'une densité constante de 330 kg M sur toute I'épaisseur du
manteau neigeux C’est via cette densité que I'épaisseur de neggaliagnostiquée a
partir de I'équivalent en eau du manteau neigemukd par ORCHIDEE. Elle est
proche mais inférieure a la valeur indicative de BJOm® mentionnée par
Westermann (2009), laquelle n’inclut aucun aspecvatiabilité spatio-temporelle et
dont [l'utilisation conduirait a une sous-estimatiencore accrue de I'épaisseur de
neige modélisée.
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L’évolution de la densité du manteau neigeux sdastion du vent ou du
métamorphisme thermique n’est pas représentée kdamsodéle. Si 330 kg th
constitue une valeur de densité réaliste pournaige de toundra, elle surestime la
densité de la neige fraichement tombée, or lesodess neigeux sont fréquents a
Bayelva : la prise en compte de ces differenceduioait probablement a simuler une
hauteur de neige plus importante, en meilleur acavec les observations.
Une sublimation excessive calculée par le modelé Bayelva, pres de 25 % des
précipitations neigeuses annuelles sont sublimBeswr I'hiver 2007-2008, cette
sublimation correspond & une hauteur de neige dsm26t pourrait ainsi expliquer
une grande partie du déficit de hauteur de neigeodesimulations. Nous reviendrons
sur la sublimation dans le modéle ORCHIDEE hapitre 5.
Un forcage atmosphérique qui ne rend probablementgs compte de la réalité des

précipitations neigeusesSelon les données de précipitation utilisées cerforcage
atmosphérique, les années 2003 et 2004 accommagdasiment la méme quantité de
précipitations neigeuses ; or, si le modele reprtésdes hauteurs de neige similaires
pour ces deux années, les observations indiquenhadeteurs trés différentes. Ces
différences peuvent s’expliquer par des erreursidsure de la précipitation neigeuse
et des processus non pris en compte dans la matidhis le transport et la
redistribution de neige par le ventet laneige soufflégrar exemple.
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(iv)  Enfin, les données observationnelles ont été déksca BS et ne refletent pas la
forte variabilité spatiale dans I'immédiate proxién{< 100 m) de la station. Pour
I’hiver 2008-2009, ou cette variabilité spatialété étudiée (Westermann, 2009),
les données de BS indiguent une épaisseur de dei§® cm avant la période de
fonte ; la prise en compte de la variabilité spatiacale conduit Westermann
(2009) a estimer a 60 cm I'épaisseur de neige septétive du site BS.

Bilan d’énergie de surface

Le bilan d’énergie de surface détermine la tempéeatle surface et donc influe le régime
thermique des sols, dont I'importance et les enfila modélisation aux hautes latitudes ont
été soulignés aChapitre 1. Westermann (2009) a réalisé de mars 2008 a m&% @6s
mesures indépendantes des différentes composantatadud’énergie sur le site de BS ou
dans sa proximité (cfTableau 3.1), offrant la possibilité de comparer les résultdes
modélisation a des données de terrain sur cetiedeér

Composantes du Nuit polaire Hiver post-nuit Fin de I'hiver Fonte des neiges
bilan d’énergie polaire
01/10/2008 — 16/03/2008 — 16/04/2008 — 01/06/2008 —
15/03/2009 15/04/2008 30/05/2008 30/06/2008

SwWp 0.9 1.7 48.0 57.3 132.4 145.2 174.8 127.8
LW1 258.5 | 263.4 229.0 236.4 287.6 283.5 320.1 324.3
®h -20.6 | -16.1 -15.9 -17.6 -5.3 -7.9 -8.6 -6.8
Qe 3.8 2.6 3.4 0.7 12.8 2.4 15.6 11.9
Qq -5,3 -5.3 -2.6 -5.4 1.0 3.0 2.8 13
Résidu 10.3 11.7 51 7.1 -3.8 -4.6 -21.5 -27

Tableau 3.2. Composantes modélisées (police normale) et obser(iéalique) du bilan
d’énergie de surface pour les quatre séquences piribde enneigée a BS. Les notations ont
éte explicitées dans I'équation (3.1.) et la natlee résidus expliquée dans le corps de texte ;
une trame de fond bleue indique les éléments ambys détail dans la suite.

Le tableau 3.2. présente les résultats de cette comparaison gureifint uniquement les
composantes du bilan d’énergie (3.1) calculéedeparodele et non intégrées dans le forcage
atmosphérique : pour les composantes intégrées ldafmcage atmosphérique (SWet
LW ), l'accord entre modéle et mesures est parfagque les mesures ont été utilisées pour
alimenter le modele. Ces composantes ont été aggdrgr Westermann (2009) par périodes
correspondant, a la latitude de Bayelva, a des itonsl climatiques saisonnieres
spécifiques : été, automne, nuit polaire, hivertypost polaire, fin de I'hiver et fonte des
neiges. Nous nous intéressons ici uniguement admemnce hivernale, ou les moindres
performances du modeéle sont observées. La dertigite du tableau 3.2. est intitulée
‘résidus’ et correspond un flux net d’énergie quittant la surface: dans I'équation (3.1), il
se calcule comme la différence entre le membrerdigedde (3.1) ou @ a été omis, et le
membre de gauche. Un résidu négatif indique I'exis¢ d’'un puits d’énergie a la surface :
c’est le cas en période de fonte vigeR Un résidu positif indique une source d’énergia a
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surface, par exemple lié au gel d'une couche sigpelé d’eau liquide. En cohérence, des
résidus respectivement positifs et négatifs soneras en début et fin d’hiver. Pour les
valeurs mesurées, les résidus incluent aussi ume dd@reur de mesure, induite par
lindépendance des mesures des différentes comgssduatbilan d’énergie. Hors période de
fonte, les résidus donnent une idée de I'incenritsidr la mesure ; celle-ci est connue de fagon
indépendante pour les radiations et inférieure AL Pour les valeurs modélisées, les
résidus correspondent essentiellement a des tetenfemite et regel surfaciques.

SW etalbédo de la neige

Les différences entre S\\bbservées et modélisées traduisent des différatiadsedo de la
neige : l'albédo semble étre sous-estimé pendantrdés premieres séquences de I'hiver et
surestimé en période de fonte. Ceci indique lestdsnde notre calibration de I'albédo :
guelqu’en soient les bornes supérieures et infégedn paramétrisation de I'albédo dans
ORCHIDEE ne permet pas de reproduire exactemdbétia observé. Une des raisons en est
la non-représentation de l'influence de I'anglendidence sur l'albédo de la neige : ce-
dernier augmente avec I'angle d’incidence (i.ecdeactéere rasant du rayonnement incident,
Dumont, 2011), notre albédo calibré sur les trosmeres séquences de I'hiver conduit donc
naturellement a sous-estimer I'albédo a la sortikadwuit polaire. Par ailleurs, le modele ne
représente pas la réduction importante de l'albénl@ériode de fonte, liée a la présence
d’eau dans le manteau neigeux, au métamorphismeaukes grains de neige et a la faible
épaisseur du manteau neigeux qui peut permettpn@tration des radiations incidentes
jusqu'au sol, d’albédo plus faible. Westermann (20@®re pour la période de fonte un
albédo de la neige de 0.65, que nos valeprs= 0.82 ; omin = 0.72 ne permettent pas de
représenter. Des paramétrisations de ces effetsteaki dans certaines versions
d’'ORCHIDEE, suivant les travaux de Marshall (19@4)Wiscombe and Warren (1980), et
pourraient améliorer notre représentation de I'@dbét du bilan d’énergie de surface.

LWt et températures de surface

Les différences entre LYV observées et modélisées équivalent a des diffésemte
température de surfaceuk (équation 3.2). Nous comparons dans la suiteclepératures de
surface modélisées et inférées des observationstigsant (3.2) ete=1, en accord avec
'émissivité d’'ORCHIDEE : la température de surfacdérée d’observation est donc
légerement sous-estimée par rapport a sa valdie (éac < 1).

Le modéle sous-estime la température de surfacerr@le par rapport aux observations
excepté a la fin de I'hiver; cette sous-estimatest réduite en étéTébleau 3.2. et
Figure 3.3.a) ; plus généralement, ces biais sont fortementit®@ntre mars 2008 et mars
2009, probablement en lien avec la qualité accwmitage atmosphérique sur cette période.
Pendant I'hiver 2008-2009, la sous-estimation deeilapérature de surface hivernale par le
modéle est maximale au cceur de la nuit polairgaer a février, ou elle atteint 3°C en
moyenne (contre 1°C en moyenne sur les deux premg&#quences de I'hiver) ; cette sous-
estimation reste inférieure a I'erreur de mesurgimale possible sur LW
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a.Température de surface b. Différence T, (modéle) — T,.+(obs) en fonction de
modélisée et observée LW, 01/01/2009 - 15/02/2009.
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Figure 3.3. Température de surface observée et modéliséeelvBage 2002 a 2009 (a.)
Différence entre de température de surface entre&lm@d observation en fonction des
radiations LW au cceur de la nuit polaire (b.). Les épisodeseti¢ fort (rouge) ont éte
distingués des épisodes de vent faible (bleu).

L’origine de cette sous-estimation est difficild@erminer :

0] L’albédo de la neige semble sous-estimé pendamtdes premiéres séquences de
I'hiver, ce qui va dans le sens d'une surestimatienl’apport d’énergie a la
surface et donc d’une surestimation de la températeisurface.

(i) Une surestimation des LW mesurées ne peut étre exclue, liee a la
comptabilisation possible, par I'appareil de mesdiene part des L\Y; I'erreur
du modele sur LW reste en moyenne inférieure a l'incertitude posstur la
mesure.

(i)  Une analyse approfondie révéle que la sous-esbmale T, par le modele
pendant les deux premiéres séquences de I'hivepestiée aux périodes de ciel
clair etaccrue lorsque le vent estaible (Figure 3.3.b) : I'extréme stabilité de la
couche limite atmosphérique limite alors fortemlestéchanges sensibles entre la
surface et I'atmosphére, plus chaude, rendantciiéfia modélisation des flux
turbulents (e.g. Zilitinkevich and Calanca, 200Q)a paramétrisation du
coefficient d'échanges sensibles d’'ORCHIDEE danss amonditions est
probablement en cause, mais une analyse détailléetdeparamétrisation sort du
cadre de cette thése. Un autre aspect de cettéhiegaosera envisagé @napitre
5. La comparaison des flux de chaleur sensibles ésnetl observés sur la période
« nuit polaire » ne permet pas de confirmer ceyfeothese, car le flux sensible
simulé a destination de la surface est en moyeunrestimé sur cette période (du
fait de deux erreurs que nous évoquerons au patagivant), et le fort bruit de
mesure sur les épisodes de vents faible rend iogables les données collectées
dans ces conditions.

A la fin de 'hiver, la sous-estimation de I'albéffoéme calibré) par le modele, reflétée par la
différence entre SWmodélisés et observés, est I'élément déterminaitd durestimation de
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la température de surface du modele, en raisoflingenkité accrue du rayonnement solaire a
cette période par rapport aux deux premieres séqaatel’hiver.

En période de fonte, ou I'albédo du modele est@iraire surestimé, le biais inverse est
observé sur les températures de surface.

Flux sensibles, latents et conductifs

Pour ces flux, la différence entre les valeurs rtisélés et observées sur les quatre périodes
considérées est inférieure aux résidus de medigecaption du flux de chaleur latente en fin
d’hiver (Tableau 3.2) : nous considérerons donc ces flux comme comesté modélisés sur
cette période et I'exception mentionnée fera I'obfeine étude approfondie &hapitre 5.

Seul le flux sensible a fait I'objet d’une analydétaillée, évoquée ci-dessus, pendant la
premiere séquence de I'hiver : elle révele unessumation du flux sensible sur les épisodes
de vents fort et une non-représentation des flinsibes a destination de I'atmosphére
(Figure 3.4), en lien avec la sous-estimation de la tempésadersurface : ces deux erreurs
combinées induisent une surestimation du flux ®émsi destination du sol pendant les deux
premieres séquences de I'hivéableau 3.2).

Qn (W m?)

120, 1 L 1 1 1 ] 1

B . ) * observation
80, - L X modele

U]

T
2.0 6.0 10.0 140 Vitesse du vent (M

Figure 3.4.Flux sensibles observés (bleu) et simulés (roegé&k le 1/01/2009 et 1/03/2009
a Bayelva, en fonction de la vitesse du vent.

Températures dans le sol
La Figure 3.5. illustre les différences de température entre rsmiéon et observation a

différent niveaux dans le sol : la température @uaseté observée a ces niveaux ; les résultats
du modele y ont été interpolés.
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Figure 3.5.Températures observées (obs) et modélisées (nifffentes profondeurs dans
le sol a BS.

Un biais froid est clairement visible dans les températures tmedélisées tout au long de
'année ;il est accru aux intersaisongdébut de I'hiver et printemps), ou il peut attiim
6°C a 1 m de profondeur, contre 3°C en été eeednat 3°C en hiver. Le biais froid diminue
avec la profondeur, en lien avec I'atténuationidana thermique de la surface.

Tout au long de I'annéeg biais froid ne peut étre qu’en partie expliqué ar le biais froid

de la température de surfacemodélisée, qui atteint sa valeur maximale de 3iGaavier-
février 2009 et prend des valeurs entre 0 et 1°€téret aux intersaisons. D’autres éléments
peuvent contribuer a ce biais :

0] En été, la comparaison des conductivités thermigbssrvées et simulées révele
une conductivité thermique trop faible des solssd@RCHIDEE : I'évaporation
estivale asséche les couches superficielles, ebrductivité thermique simulée
varie entre 0.6 et 0.9 W HK™, des valeurs bien inférieures aux valeurs observée
(entre 1.3 et 1.4 W thK™) : le réchauffement estival des sols est aingiité&n
hiver, la conductivité thermique du sol simulée légierement inférieure a celle
issue des observations (2.2 W K contre 2.4 W it K™), elle n’est donc pas en
cause dans le biais froid de la modélisation.

(i) En début d’hiver, le biais froid du modele est éwra la qualité de la
représentation de la neige par le modele : I'accatiml de la neige a BS est
correctement représentée sur I'hiver 2007-2008ure 3.2), et le modéle accuse
un biais inférieur a 1°C a 8 cm de profondeur itecpériode ; en revanche, la
hauteur de neige modélisée accuse une sous-estimalliant jusqu’'a 50 cm
pendant la nuit polaire 2008-2009. Sur cette péridelebiais froid du modéle
atteint 6°C a 8 cm dans le sol. Une simulation cémgintaire réalisée en
doublant les chutes de neige du forcage climatigaetre que ce déficit de neige
explique ~30 % de ce biais en température.

(i)  La non-représentation des événements de pluieesgepar le modéle contribue
aussi a ce biais : lors de tels événements, I'eapldie percole et regéle dans le
manteau neigeux, le réchauffant jusqu’a la surf@tesieurs de ces évenements
ont été enregistrés en octobre 2008, dont les tanpés observées a 8 cm dans le
sol sont le témoinHigure 3.5). ORCHIDEE ne représente pas ces processus :
dans ORCHIDEE, l'eau de pluie tombant sur la nestefiltre dans le sol ou
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ruisséle en surface sans impact thermique ; or emiat peut générer des
réchauffements jusqu’a 4°C (Westermann, 2009).

(iv)  En fin d’hiver, les températures simulées a 8 cmsda sol et plus profondément
accusent un retard au réchauffement. A cette périedeépisodes de pluie-sur-
neige sont fréquents, avec I'impact thermique d@tilessus. S’y ajoute la fonte
superficielle du manteau neigeux, dont I'eau perogrs les couches de neige
basales et peut regeler au cours du cycle journdée températures : ces deux
phénomeénes uniformisent la température du mantegewne en accroissent
l'inertie thermique et peuvent gagner la coucheesipelle du sol, contribuant a
son réchauffement. Or, ils ne sont pas intégrés datre modélisation, ou les
eaux de fonte et de pluie sont perdues immeédiateemeruisselement de surface.

Une teneur en eau du sol sous-estimée par notrélisattbn pourrait engendrer une sous-
estimation des effets de chaleur latente au momengel et donc un biais froid, mais la

teneur en eau simulée a BS en début d’hiver eshprde la saturation, en accord avec les
observations, un constat excluant cette hypothése.

L’analyse comparée des composantes observées @ieesndu bilan d’énergie et d’autres
variables observées mettent en évidence :

0] Le caractere crucial de la représentation de lgeneilont la qualité dépend
directement des précipitations neigeuses du forgdgde la modélisation de
l'albédo.

(i) L'importance de phénoméne non-représentés par ldelmopour le régime
thermique des sols aux hautes latitudes : peroolatieau de fonte et événements
de pluie-sur-neige.

(i)  Un biais possible dans la représentation des échaagents en conditions de
stabilité atmosphérique.

(iv)  Un comportement globalement satisfaisant pour un emodle surface non-
spécifiguement calibré, albédo mis a part, positeede BS : en particulier, le bon
accord entre les propriétés thermiques modéliséesbservées souligne la
robustesse des parameétrisations adoptées ; iléeatux caractéristiques du sol a
BS, a faible teneur en matiere organigue comme danparameétrisation
d’'ORCHIDEE.

L’amélioration des relevés de précipitations nesgsudépasse clairement la sphére des
compétences du modélisateur. En revanche, le pierieement de la représentation de la
neige en fait partie : le nouveau schéma de neigelagpé par T. Wang (Wang et al., 2012)
pour ORCHIDEE intégre une représentation physiquéalbédo de la neige tenant compte
de la taille des grains et du métamorphisme, dapalile de rendre compte du vieillissement
de la neige. Il permet également de représentt pdercolation de I'eau de fonte ou de pluie
et son regel au sein du manteau neigeux : |'utiivade ce nouveau schéma de neige a BS
devrait donc nous permettre de confirmer les hygaeth mises au jour par cette étude quant
aux biais actuels de la modélisation.
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3.3.Rdle de la neige dans le régime thermique des sotdaedynamique du carbone des
régions circum-arctiques : une étude de sensibilité

Cette partie est I'adaptation de Gouttevin et2012b, publié dandournal of Geophysical
ResearchHow the insulating properties of snow affect soil @rbon distribution in the
continental pan-arctic area Cet article a fait I'objet d’'urResearch Highlightde Nature
Climate Change(25 Mai 2012), ainsi que d'une nouvelle INSlhgtitut National des
Sciences de I'Univeysdont des extraits sont utilisés ci-apres.

L’idée de cette étude a trouvé son origine dansolaservation de terrain : dans les régions de
taiga du pourtour de I'Arctique, les manteaux nexgeont peu denses et trés peu cohésifs. A
'opposé, la toundra arctique est recouverte d'uamt@au dense. Preuve en est : les caribous
le foulent sans s’y enfoncer !

Ce sont des conditions d’évolution distinctes dunt®au neigeux, en particulier liées a
l'interaction neige-végétation, qui expliquent cbérences : dans I'Arctique, I'absence de
végeétation haute expose la neige a I'action du.\uenneige est soulevée, redéposée et tassee
plusieurs fois par saison par des blizzards, ehéodes plaques de vent dures et faiblement
isolantes, constituées de grains fifgg(re 3.6, gauche). En revanche, dans la zone
subarctique, la foret boréale ou taiga empécherlededensifier la neige. Son évolution est
alors totalement différente, et tout le manteageex se transforme en gros cristaux de givre
de profondeur, formant des couches sans cohéstogsdsolantesHigure 3.6, droite).

Des mesures de conductivité thermique et densit@ deige effectuées sur deux sites des
régions circum-arctiques, respectivement en enmgorents de taiga et de toundra,
confirment I'hypothése de densités et propriétésntitpies différentes pour ces deux types
de neige : alors que la neige de taiga est isoknpeu dense, la neige de toundra est plus
compacte et conductive.

Figure 3.6. Gauche : grains fins des couches de neige ventlectés sur la toundra
d’Alaska. Droite : cristaux de givre de profondel# la taiga finlandaise. Photos : Florent
Dominé, UMI Tukavik, Québec.

Peu de modéles de climat représentent des diffésede propriétés thermiques entre les
biomes : par exemple, ORCHIDEE simule par défaet neige de conductivité et de densité
uniformes dans l'espace et dans le temps. Or cHérafices doivent avoir de fortes
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implications pour le régime thermique des sols, pamticulier dans les régions circum-
arctiques ou la couverture neigeuse peut perdunetasplus grande partie de I'année. En
corolaire, des implications sont aussi a prévoirpewcycle du carbone aux hautes latitudes,
dont la dépendance envers le régime thermique aeses les enjeux climatiques ont été
détaillés auChapitre 1. Notre étude vise a quantifier ces impacts a I'aiddu modele de
surface et de cycle du carbone ORCHIDEE, enrichi dprocessus spécifiques aux hautes
latitudes.

Des mesures conjointes de densité et conducti@émique de la neige sur deux sites de
toundra et taiga des régions circum-arctiques eévales spécificités différentes pour ces
deux types de neige : alors que la neige de tousgtraompacte et conductive, celle de taiga
est peu dense et isolante. D’autres données d&étature permettent d’'inférer pour ces deux
types de neige des caractéristiques thermiquesseptatives.

L'impact des cette différence sur le régime themmigles sols et la dynamique du carbone
aux hautes latitudes est alors estimé via une étadsensibilité conduite avec le modele de
surface continentales ORCHIDEE, dans une versiogcifigpuement dédiée a la
représentation des hautes latitudes. Dans une gmersimulation de contréle (CTRL) les
stocks et la dynamique du carbone et du climatadpékiode 1970-2000 sont simulés en
utilisant les valeurs de conductivité thermiquedenhsité implémentées par défaut dans le
modéle, qui sont spatialement uniformes et proatess propriétés de la neige de toundra.
Dans une seconde simulation, VARIED, les paraméf@sniques de neige différentiés selon
le biome, inférés par notre étude, sont utilisésrge manteau neigeux. Climat, stocks et
dynamique du carbone de la période 1970-2000 soatigeau simulés.

La comparaison des résultats des simulations VARMEDQTRL met en évidence le rble de
lisolation thermique du manteau neigeux dans lgimmé thermique et la dynamique du
carbone des régions circum-arctiques. L'isolation lpaneige dans les régions de taiga
conduit & des températures hivernales jusqu’a I2ffierieures (& 50 cm dans le sol) a ce
gu’aurait produit un manteau neigeux de toundra deagégions. En été, cette différence de
températures persiste mais avec une amplitudefabie, jusqu'a 4°C dans les zones ou les
précipitations neigeuses sont abondantes et larsaégétative courte.

Ces différences de températures s’accompagnenttadissde carbone réduits dans la
simulation VARIED (-8 % sur I'ensemble des régiansum-arctiques). La combinaison de
divers processus explique cette réduction: rédactglobale de la productivité des
écosystemes et augmentation de la respiration alesssite a I'élévation des températures.
En particulier, la prise en compte des differenéessystémiques dans les propriétés
thermiques de la neige améliore la simulation @&ténsion actuelle des pergélisols, sur-
estimée par la simulation CTRL : c’est dans lesoreg ou le pergélisol disparait ou est
dégradé (par augmentation de I'épaisseur de laheoactive) entre les deux simulations que
les plus grandes augmentations de taux de regmirsdint simulées.

Cette étude souligne I'importance de la prise enpterdes interactions neige-climat pour la
modélisation climatique des hautes latitudes ; Enjeu est accru par I'observation récente
d’un verdissement de 'Arctique.

We demonstrate the effect of an ecosystem difféaat insulation by snow on the soil
thermal regime and on the terrestrial soil carbatrithution in the pan-Arctic area. This is
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done by means of a sensitivity study performed whih land surface model ORCHIDEE,
which furthermore provides a first quantificationtbis effect.

Based on field campaigns reporting higher thermalactivities and densities for the tundra
snowpack than for taiga snow, two distributionsnefr-equilibrium soil carbon stocks are
computed, one relying on uniform snow thermal probge and the other using ecosystem-
differenciated snow thermal properties. Those medalistributions strongly depend on soil
temperature through decomposition processes.

Considering higher insulation by snow in taiga are@uces warmer soil temperatures by up
to 12 K in winter at 50 cm depth. This warmer ssignal persists over summer with a
temperature difference of up to 4 K at 50 cm dep8pecially in areas exhibiting a thick,
enduring snow cover.

These thermal changes have implications on the ieddsoil carbon stocks, which are
reduced by 8 % in the pan-Arctic continental ardenvthe vegetation-induced variations of
snow thermal properties are accounted for. Thighes result of diverse and spatially
heterogeneous ecosystem processes: where hightersperatures lift nitrogen limitation on
plant productivity, tree plant functional typesiter whereas light limitation and enhanced
water stress are the new constrains on lower vegetaresulting in a reduced net
productivity at the pan-Arctic scale. Concomitantiygher soil temperatures yield increased
respiration rates (+22 % over the study area) &sdlr in reduced permafrost extents and
deeper active layers which expose greater volurhe®ibto microbial decomposition. The
three effects combine to produce lower soil carftocks in the pan-Arctic terrestrial area.
Our study highlights the role of snow in combinatiwith vegetation in shaping the
distribution of soil carbon and permafrost at higftudes.
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[1] Recent estimates highlight the importance ofrtbehern circumpolar soil organic carbon
reservoir (Zimov et al., 2006; Tarnocai et al., 208chirrmeister et al., 2011), which could
amount up to 1672 GtC and thus outweigh the veiget&t700 PgC) and atmospheric (~750
PgC) carbon pools together. Most of this carbostased in frozen soils and undergoes very
slow or no microbial decomposition due to low tenaperes (Zimov et al., 2006). However,
the labile fraction of this long-lived soil carbpool could be subject to severe degradation as
climate warms at high latitudes, primarily due tthanced soil respiration as temperature
increases, wetland formation and disappearancentt@arst formation and fires (Gruber et
al., 2004; Christensen et al., 2004; Davidson anssen, 2006; Shuur et al., 2008, 2009).
Part of the high latitudes soil carbon could therrddeased to the atmosphere in the form CO
or methane, greenhouse gases providing a poséedback to global warming (e.g. Zhuang
et al., 2006; Khvorostyanov et al., 2008a; Kovealgt2011).

[2] Accounting for the soil carbon pool and its lakiin global climate models is paramount
to improve the accuracy of climate projections (Rahet al., 2007); it is all the more crucial
in the Arctic as the strongest warming is projedimdthose regions (Meehl et al., 2007).
However, soil carbon dynamics results from a varadtintricate and complex processes (e.g.
Davidson and Janssens, 2006), which coupled cliweatgon cycle models still struggle to
capture with accuracy (Friedlingstein et al., 20@&haphoff et al., 2006). Snow cover
dynamics is one of them: the insulating properntiesnow (e.g. Domine et al., 2007; Zhang,
2005) strongly modulate the soil thermal regime $#%Bsmann et al., 2009; Qian et al., 2011)
and hence affect soil carbon dynamics at highuldés (Walker et al., 1999; Nobrega et al.,
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2007). In particular, winter below-snow soil carkaxtivity has long been reported (Kelley et
al., 1968; Zimov et al., 1993) with a significamintrast between tundra and taiga ecosystems
(Sullivan et al., 2008; Sullivan, 2010) in link Wwithe snow cover.

The insulating properties of snow depend on snopthdand snow thermal conductivity.
However, this last variable is poorly representedand surface models designed for large-
scale applications. Often, only snow depth is atereid, and when thermal conductivity is
included, it is indirectly through its relationshipth snow densityp (Zhang, 2005; Ling and
Zhang, 2006; Lawrence and Slater, 2010 ). The clatmgm by Sturm et al. (1997) shows that
there exists a rather loose correlation betwgemd thermal conductivityck For example,
their Figure 6 shows that f@r =0.29 g cri?, ke values range from 0.04 to 0.22 W'rK™,
and this spread ofck values is observed throughout the range of spovalues. This is
because ¢ depends on climatic conditions, and especiallywamd. In the taiga, snow is
sheltered from wind effects by vegetation, so thetth hoar of low d forms (Sturm and
Johnson, 1992). On the tundra, wind-compactionnofrsleads to hard windpacks (Domine
et al., 2002) of high d¢ in the upper part of the snowpack (Sturm et al97)9Basal depth
hoar also forms on the course of the snow seasank¢$Pn et al., 2009) but the tundra
snowpack remains overall more conductive than taigav (Sturm et al., 1995, 2001a).

[3] The goal of this study is to evaluate the s@ny of soil carbon stocks and dynamics to
ground insulation by snow, by means of terress@l carbon modelling. More precisely, we
aim at quantifying the impact of the differencesimow thermal properties between taiga and
tundra environments. We therefore performed measemes ofp and kg in typical taiga and
tundra environments. Measuripgis useful because for a given snow mass aborendrau
determines snowpack height, h, an important faoteomputing the thermal resistance of the
snowpack R=h/ d¢. We then numerically computed the pan-Arctic saitbon stocks using
either a uniform snow conductivity and density (ghcorresponds to the default settings of
our model, and reflects thermal properties vergeltn a tundra snowpack), or an ecosystem
type-dependent snow conductivity and density, imeagent with our measurements.
Spatially explicit soil carbon accumulation in tAectic is simulated by the land-surface
model ORCHIDEE (Krinner et al., 2005) run in offiti mode. Many studies have now
investigated the influence of snow on the soil riedr regime and carbon dynamics at the
point scale, both in winter and over the whole y@ag. Welker et al., 2000; Nobrega et al.,
2007; Sullivan et al., 2010). To our knowledge,sithowever the first study aiming at
guantifying this impact on the soil carbon dynamacsl stocks at the pan-Arctic scale. The
discussion focuses on the comparison of both soilan distributions and the understanding
of the processes driving the major changes in ¢ilecarbon dynamics at the instance of soill
thermal regime, net primary production, respiratiat@ and active layer thickness.

[4] Snow p and kg vertical profiles were measured in the taiga afnish Lapland near
Sodankyla (67°25' N, 25°35'W) and on the tundrarn@arrow, on the Alaska Arctic coast
(71°19’' N, 156°39'W). In both cases, several sitgsre studied to ensure local spatial
representativeness. Density was measured usingasthdensity cutters and a field scale,
while ket was measured using the heated needle probe m@flooih et al., 2010).

[5] The model used for the computation of the sigtiexplicit soil carbon stocks in the pan-
Arctic is the ORCHIDEE model (Krinner et al., 200%)ith no dynamic vegetation. This
model computes the biomass and soil carbon dynamsiesresponse to a prescribed climate:
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soil carbon formation results from the balance leetvlitterfall (input) and decomposition
losses (outputs), which are controlled by vegetagimwth, productivity, senescence, and soil
thermal and hydrological conditions. Fire disturtams also accounted for. Autotrophic and
heterotrophic respirations are temperature depen@ar@p10 parametrization is used for
heterotrophic respiration, with values of 100000belthe freezing point and 2 above the
freezing point (Koven et al., 2011). Plant produtyi can be affected by light, water and
nitrogen limitations, the latter being temperatarel moisture dependant (Friedlingstein et
al., 1999). The snow model is quite coarse, witbnggue and homogeneous snow layer
evolving as a result of snowfall, sublimation andltmSnow ageing is parametrized through
an exponential decrease of albedo with time. Camafgyception, liquid water in snow, and
refreezing of this water, are not considered. Franthermal point of view, snow is
characterized by a fixed bulk density and thernoaldtictivity; however, heat diffusion in the
snowpack is vertically discretized over 7 layersyin et al., 2009).

We use the version of the ORCHIDEE modified by Kwoet al. (2009) to include additional
soil carbon processes specific of cold regions: #Hwml organic matter input and
decomposition processes are vertically resolvegptarbation and insulation by organic
matter are represented; anoxic decomposition andtume-dependant diffusion of oxygen
and methane in soils are accounted for. A detaitgatesentation of these processes is
particularly crucial in the pan-Arctic area dueth® magnitude of the soil carbon stocks
involved and to the high sensitivity of the decomifion processes to temperature around the
freezing point (Davidson and Janssen, 2006), wisickached in summer in the upper soil of
permafrost regions and at the permafrost margins.

[6] In this study, the spatially explicit soil canb stocks in the pan-Arctic are computed by
ORCHIDEE as in near-equilibrium with present daymelte and vegetation. By near-
equilibrium we mean that their evolution is lesarthl % year to year change in carbon
storage. It is achieved after at least 10 000 yrsadf carbon computation forced by the
climate of random years of the period 1900-1910dais soil carbon stocks can be
considered in equilibrium with the current climate regions where the soil carbon
decomposition time is short when compared to tmeecmial time scale. The tropical regions
illustrate this situation. In boreal regions howewdue to the low temperatures, the soll
carbon decomposes over millennial time scales (Bohister et al., 2002; Zimov et al.,

2006). A realistic computation of present-day smfbon stocks would require a detailed
representation of the biosphere and climate histwgr at least the last 10 000 yrs, in
addition to the representation of diverse pedogemacesses (eolian, alluvial, limnic

deposition, erosion, carbon export...). Climate milglover this time scale is both still

highly uncertain and computationally expensive (Gearski et al., 1998). This difficulty is

overcome by some modelling groups (Kleinen et2010), who make use of the monthly
climatology simulated by an EMIC (Earth Model ofdmrmediate Complexity) superimposed
on the 20th century climate, and of a DVGM (DynaMeagetation Model), to trace back the
evolution of the biosphere and soil carbon fromlést 8 000 yrs on. However, this approach
is not free of uncertainties largely due to the rpoonstrains on EMICs and dynamic
vegetation models (Petoukhov et al., 2000) andqtires the use of several complex tools.
We intend to point out and describe the sensitigitythe pan-Arctic soil carbon stocks to
insulation by snow: this sensitivity approach lessehe concern of a faithful representation
of the soil carbon stocks with respects to curnessitu estimates, and justifies our simplified
methods. The use of the 20th century climatologysimilarly objectionable due to the

warming experienced at high latitudes, but proce&dsn the same motivation. The

meteorological forcing we used is the CRUNCEP catateveloped by N. Viovy (url:

http://dods.extra.cea.fr /data/p529viov/cruncemme.htm). It combines the CRU-TS2.1
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(Mitchell and Jones, 2005) monthly climatology cong the period 1901-2002, with the
NCEP reanalyses starting from 1948. The detailthisfforcing can be found at the above-
cited url. We also used a constant atmospherig €@centration of 350 ppm for the whole
simulations.

The procedure used for our soil carbon stocks caoation is the following Phase 1: The
model is first run over 100 yrs randomly taken frohe 1901-1910 period to reach the
thermal and hydrological equilibrium of the soildavegetation system. Such a long spinup is
required because the soil thermal dynamics is coedpaver 50 m depth (Alexeev et al.,
2007). Phase 2: Then, a simplified soil carbon med@ilORCHIDEE is used to compute the
soil carbon dynamics resulting from this 1901-1%®Huilibrium state. This simplified soil
carbon module uses the net primary production (NE&Rulated at the end of phase 1 to
build soil carbon stocks over centennial time-ssaldowever, the amount of carbon in the
soil will affect the full ORCHIDEE equilibrium stat An example of this feedback is the
thermal insulation provided by organic matter, whimpacts the soil thermal properties and
state, with implications for the soil carbon decasipon. Therefore, the simplified soil
carbon module can not be run indefinitely uncougted the full ecosystem model, which
must be switched on during short phases to readwathermal and hydrological equilibrium
for the soil and vegetation system. As the newldxium state is not very far from the initial
one, the re-equilibration phases can be shorterghase 1. We chose to intertwine periods of
1000 yrs of exclusive offline soil carbon spinughwshort 5 yrs re-equilibration phases of the
full ecosystem model. The spinup plus re-equilibraphases are iterated 10 times to finally
achieve a 10 000 yrs soil carbon spinup consistéhtthe 1901-1910 climatology. Phase 3:
a full ORCHIDEE run over the 1901-2000 time perisdarried out, starting with the model
in equilibrium with the 1901-1910 climate, and starbon stocks built over 10 000yrs. This
simulation is designed to represent the 20th cgnéwolution of the soil and vegetation
system, including carbon stocks.

[7] The above-mentioned procedure is used for afseto simulations. The first simulation
(CTRL) uses of a uniform and constant snow congitgtiand density, as prescribed in
default setting of ORCHIDEE. These default snowpac&perties are very close to the
properties of tundra snow (s€able 3.3). They lead to a first distribution of equilibrdteoil
carbon reservoirs, fluxes, and biomass over theireamtl pan-Arctic area for the 20th
century. In the second simulation (VARIED), we implented a snow thermal conductivity
and density dependent on the vegetation cover, wdlues derived from our field
measurements. The values used for the densitiestrarchal conductivities in the two
simulations are listed iffable 3.3 The criterion we use to distinguish taiga frorndra
environment is based on vegetation types: treehaubslike vegetation is assigned taiga
characteristics; tundra environments encompass rlovegetation and bare soils. Our
vegetation map derives from MODIS satellite datar &tudy domain reaches from 45°N to
the North Pole, and all vegetation or bare soitlpas are considered either tundra or taiga. At
a model grid-cell scale, both environment types caaxist and cover a complementary
fraction. Spatial variability of soil moisture idsa accounted for at a subgrid scale (de
Rosnay, 1999; Gouttevin et al., 2012a), based ersdil texture map by Zobler (1986). The
soil thermal dynamics is computed separately fchemvironmental fraction. At the scale of
the grid cell, soil in-depth and surface temperguare then computed as the area-weighted
averages of the environment-type dependent tempegat

" A protocol of similar form but enhanced complexitgis been designed for another experiment conducted
during this PhD and shortly mentionnedGhapter 5 of this manuscript. More details about this latiestocol
can be found in Appendix D.
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Simulation Snow type Snow density (kg/m) Snow thermal
conductivity (W/m/K)
CTRL tundra 330 0.2
taiga
VARIED tundra 330 0.25
taiga 200 0.07

Table 3.3. Snow density and thermal conductivity values usethe CTRL and VARIED
simulations.

[8] Vertical profiles of snow density obtained aarBow and Sodankyld in late March 2009
and 2010, i.e. when the snowpack characteristiag wstablished and before the onset of
melting, are shown ifrigure 3.7.a The average density around Barrow (7 profiles)lase

to 300 kg it while at Sodankyla (8 profiles) it is about 200rkg. The average snow depth
was 42 cm at Barrow, and 68 cm at Sodankyla. Theooaductivity data is shown in
Figure 3.7.h At Sodankyla, the average profile shows no trenith Weight and the average
value is 0.07 W m' K . At Barrow, the top windpack layers have valuethia range 0.2 to
0.25 W m* K ™, while the basal depth hoar layers have valuesrar®.15 W mi' K %. The
interest of these data is that they represent enggmultaneoup and k¢ vertical profiles in
two typical environments relevant to our study.

Our measurements are not necessarily representatitke whole Subarctic and Arctic
environments, and of the whole snow season. Basedher isolated measurements obtained
by us and others (Sturm and Johnson, 1992; Taidared al., 2006; Domine et al., 2011b),
we estimate that our taiga values are probably wegresentative of the general taiga
environment, which remains very insulative for tigle snow season. We will therefore use
(200, 0.07) as representatiye Kerr) values for taigaTable 3.1). For tundra, the absence of
strong wind storms at Barrow in 2009 when our messents were made (Domine et al.,
2011b) prevented the formation of hard dense wiokipavith high ks« frequently found
elsewhere (Sturm et al., 1997; Domine et al., 2@A,1a; Derksen et al., 2009), and also
probably resulted in depth hoar softer than udesgides, our measurements describe an end-
of-the-season snowpack where basal depth hoaritmadtd develop: earlier in the season,
tundra snowpacks mostly consists of dense and ctinduvindslabs. Therefore we estimate
that typical p, Kef) values for tundra snow are rather (330, 0.25),ctvhive will use
subsequentlyTable 3.3). Our snow density values for tundra and taigarenment are in
good agreement with values recurrently found irditure (Sturm et al., 1995; Derksen et al.,
2009).

[9] Unless otherwise stated, the comparisons peddrand analysed in this section involve
the results of the CTRL and VARIED simulations foe 1970-2000 period, a 30-yr span
filtering interannual variability. Differences beten the two simulations correspond to
VARIED minus CTRL. Winter refers to the period beem January and March; summer
encompasses July to Septemlbeégure 3.8.(top) illustrates the prescribed spatial changes i
snow thermal conductivity between the VARIED andRITsimulations. The calculated

snow conductivity is an average conductivity, wégghby the areas of tundra and taiga over
the grid-cell. The changes of highest magnituderespond to the Fennoscandian and
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Canadian taiga belts, as outlined by the blue epatdHowever, a reduction in snow thermal
conductivity is also computed for regions of spdrse or shrub-like vegetation at the extent
of the Siberian Kolyma region. This is a conseqeent the very low value of snow
conductivity chosen for taiga environment, whiclmhamces the impact of sparse vegetation at
the grid-cell scale. The averaged winter snow caegth and its variation between the CTRL
and VARIED simulations are illustrated dfigure 3.8 (center and bottom); CTRL and
VARIED simulations exhibit moderate snow depth eliéihces (up to 10 cm i.e. 20 % less
snow water equivalent — hereafter SWE — in the VR kimulation in the North-American
taiga belt) imputable to higher sublimation and tingl rates triggered by increased soil

temperatures.
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Figure 3.7. Average vertical profiles of snow density (a.) @hdrmal conductivity (b.) at
Barrow (Alaska, 71°N, typical tundra environmentdaSodankyla (Finnish Lapland, 67°N,
typical taiga environment). These averages aredbas& profiles at Barrow and 8 profiles at
Sodankyla. The error bars are the standard varmtbithe measurements. They are larger at
Barrow because snow properties are affected by,wind wind speed is very variable.
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Figure 3.8.Top: Snow conductivity difference between the datians VARIED and CTRL,
averaged over the year 2000. In all maps, the bhes contours the areas where taiga
environment covers more than 50 % of the model geitl-Center: Mean winter snow water
equivalent (SWE) in the CTRL simulation over 197BQ. Bottom: relative snow SWE
difference between the simulations VARIED and CTREr01970-2000.
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Figure 3.9.50 cm soil temperature difference between the \RbBnd CTRL simulations
for the period 1970-2000, over the months of JantmMarch (top) and over the months of
July to September (bottom). The light-blue line tooms areas exhibiting a higher than 40 K
annual thermal amplitude and a higher than 5mm smater equivalent in winter.

[11] The summer soil temperatures are also of itapae for our study since most of the soil
microbial activity takes place during this seasdrew part of the soil has temperatures above
the melting point. In most high latitude regione thinter higher temperatures induced by the
change in snow conductivity persists over sumrkggufe 3.9, bottom). However the peak
amplitudes are reduced (~4 K) and the spatial patsevery different: the strongest summer
warming is modelled in the taiga areas that recki@equite thick snow cover during the
preceding winter (> 60 cm); in those regions thewsnover also lasts more than 6 months.
Overall, the use of ecosystem-differenciated srimmwmal properties yields more realistic soll
temperatures, partially correcting the model’s eygdtic cold bias reported by other studies
(Koven et al., 2009; Gouttevin et al., 2012a). Adllstration, the model vs. data RMS error
in soil temperatures at HRST stations (Zhang €t2801) for the decade (1984-1994) is
reduced by 2 K in the VARIED simulation.

[12] The soil carbon dynamics is very sensitivesadd temperatures, both in the model and in
reality, and the thermal signal resulting from a@sin the snow cover characteristics affects
the soil carbon stocks and fluxésgure 3.10.compares the carbon stocks of the first meter
of the soil as simulated by the CTRL simulation, am&l estimated by the Northern
Circumpolar Soil Carbon Database (NCSCD) (Tarnataal., 2009) on the basis of pedon
samples. The simulated carbon stocks underestithatamount of carbon inferred from the
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in-situ measurements for the uppermost 3 m of tlg 8024 PgC according to Tarnocai et al.
(2009), a value which may be lessens according@used estimates by Schirrmeister et al.
(2011); vs 872 PgC in our study). Part of this enedtimation occurs because we do not
explicitly model the build-up of peatlands or orgasoils, which is especially noticeable in
the Mackenzie region. On the other hand, an exeegsioductivity at high latitudes is a
known bias of our model and patrtially offsets thlisictural carbon deficit (Beer et al., 2010;
Koven et al.,, 2011). Despite the simplified spimpcedure and inaccurate description of
complex circumpolar pedogenesis, the model mantmeapture the spatial features of the
high latitude soil carbon stocks, for instance tiigh soil carbon content of the Archangelsk
region, West-Siberian lowlands, lower Lena basith @hukotka.

[13] The use of ecosystem-differentiated snow tlanonoperties has a global impact on the
modelled soil carbon stocksFigure 3.11.a). A reduction of the soil carbon stock is
simulated over most of the Arctic, with an enhangedynitude in regions subject to (i) strong
summer warming (Fennoscandian taiga); (i) summarmving and exhibiting very large
carbon contents (lower lenissei and Lena basinig); summer warming and permafrost
disappearance or active layer increase (lakutianka,Figure 3.11.d). The total modelled
difference in soil carbon stocks amounts to 64 RgC3 % of the modelled carbon stocks.
Where carbon stocks are particularly high (loweridsei region), less than 0.5 K summer
warming is enough to trigger a strong shift in tleeal carbon balance, reflected by
differences in carbon stock amounts (> 2.5 Kym

O—1m soil C, CTRL 2000 (kgC)

Figure 3.10.Soil carbon stocks in the uppermost meter of thie @® estimated by the NCSCD (top)
and as simulated by ORCHIDEE after a 10 000yr buddn the CTRL simulation (bottom).
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Figure 3.11. Soil carbon stocks differences and explanatoryabbes. a. Total soil carbon stock

difference between the VARIED and CTRL simulaticaféer 10 000yrs spinup. b. Average Net

Primary Production (NPP) difference. c. Relativepigation rate difference. d. Permafrost extent and
active layer thickness difference in remaining pefnost areas. Green, red and black lines
respectively contour the 2000 permafrost extenht{oaous + discontinuous) as simulated in the
CTRL configuration, in the VARIED configuration, éiras compiled by the International Permafrost
Association (Brown et al., 1998). Where no greime lis seen, VARIED and CTRL permafrost

boundaries coincide.
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The carbon stocks difference between the VARIED @¥RL simulations result from
changes in the soil and biomass carbon dynamicshé&ke successively analyse the changes
in soil carbon inputs and outputs driving this eliéince. Globally, forest plant functional
types are more productive in Central Siberia andti@eCanada in the VARIED simulation:
there, ecosystems are nitrogen limited (Friedligigsiet al., 1999), a constrain which is
loosened by warmer all-year (and especially spand summer) soil temperatures. On the
opposite, non-tree plant functional types tend @éoolerall less productive in the VARIED
simulation especially in areas with enhanced treeduystivity: this results from a
combination of increased light limitation and, lbgaenhanced surface water stress induced
by warmer summer soil temperatures. Though the tieguspatial pattern of net primary
production difference is heterogeneo&gy(re 3.11.b), net primary production is globally
decreased between VARIED and CTRL (~ - 0.06 PgG/gr our study area).

In terms of soil carbon outputs, heterotrophic nedmn is stimulated by higher soil
temperatures in the VARIED simulation, as refledbgchigher soil respiration rateBigure
3.6.c; +22 % increase in respiration rate over our stadga). Where permafrost is lost or
active layer is deepened in the VARIED simulatidak(tia and Evenkia), a spectacular
increase in the relative respiration rate is maadkllwhereas carbon is stored in the
perennially frozen soils of the CTRL simulationuitdergoes microbial decomposition in the
VARIED simulation Figure 3.11.c., d). In the Fennoscandian taiga, higher insulation by
snow in the VARIED simulation leads to winter stamperatures above the freezing point:
organic matter decomposition thus occurs belowsti@v cover. This winter soil respiration
contributes to an average of 30 %, but locally a0 %, of the modelled difference in
annual respiration rates between the two simulatigfigure 3.12. originally in a
supplementary material). The combined effects obally reduced net primary productivity
and increased respiration rates in the VARIED satiah result in the net soil carbon stocks
difference between the VARIED and CTRL simulatighgure 3.11.a).

[14] Finally, the ecosystem-differenciated desamiptof snow yields an improvement in the
modelled permafrost extentrigure 3.11.d) based on in situ data compiled by the
International Permafrost Association (Brown et 4898). In particular, the central Siberian
permafrost-free region is very well captured by YRIED simulation, indicating that the
recurrent cold bias of models in this region (Dasket al., 2011) may originate from a coarse
description of snow insulation. In our simulatiopsrmafrost is defined as the area where at
least one soil layer remains below the freezingipfsfom one year to another. Assuming a
spatially Gaussian temperature distribution atsttede of the grid-cell, this threshold ensures
that an annually frozen layer underlies more thar®5@f the grid-cell area. It thus
characterizes the continuous and discontinuous gferst as defined by the International
Permafrost Association, which is the basis for@mparison. Our modelled extents are 18.1
Mkm? in the CTRL simulation and 15.9 MKnn the VARIED simulation. The latter extent
compares reasonably well to the latest estimates56f Mknf by Zhang et al. (2008) for
continuous and discontinuous permafrost.
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Contribution of below—snow respiration to annual respiration rate difference VARIED—CTRL (%)

Figure 3.12. Contribution of respiration below the snow coverthe difference in mean
annual respiration rates between the CTRL and VAR#inulations over 1970-2000. The
0°C below-snow isotherm is contoured by green (C)T&id red (VARIED) lines.

[15] Our study is a model-based illustration of tiracial role of insulation by snow in the

soil thermal regime and in the processes involvetihé formation and decomposition of soll
organic matter. The mere representation of diffieméad snow thermal properties for two

complementary Arctic ecosystems yields notablestiffices in the repartition and amount of
current terrestrial carbon: soil carbon decompasits enhanced upon winter warming close
to the freezing point, higher summer temperatutbgker active layers and reduced
permatfrost extent. The current permafrost zonaidhus captured with more accuracy.

[16] We underline that measurements performed tie March, as made for this study and
retrieved from the cited literature (Derksen et 2009) possibly underestimate the thermal
conductivity difference between our two snow typésnterest. Taiga snow remains poorly
conductive during the whole snow season, as it ipamnsists out of recent snow and depth
hoar (Sturm et al., 1995). On the opposite, frestmsis rare on the tundra and rapidly
transforms into windslabs of highsk The thermal resistance of the tundra snowpack is
higher at the end of the snow season as windslaltglpy transformed into depth hoar
(Derksen et al., 2009). Hence the real thermaktefiéthe different snow properties might be
underestimated in our study.

[17] Distinguishing between taiga and tundra snewai first step towards an improved
representation of the snow and soil thermal regim&and-surface models. More detailed
snow classifications exist (Sturm et al., 1995)e ®¥now classes identified exhibit fairly
different thermal characteristics and can be netdefrom climatic conditions, hence their
potential for use in land-surface or climate madgll Our study focused on the effects
induced by the two dominant snow classes of theheon circumpolar area. Further
experiments could involve an increased degreefofement in the description and mapping
of the snow cover thermal properties.

[18] Also, our snow model is very coarse, whichited our possibilities of exploring more
realistic spatial distributions of snow propertieshis study. Current developments (Wang et
al., in prep.) aim at representing a vertical andzwontal variability in snow properties, and
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account for interactions with the canopy. They $thguovide a new tool to produce a refined
estimate of the effects investigated by this study.

[19] Shrub expansion and northward migration of tifee line at the pan-Arctic scale have
been reported over the past three decades (Setrede 2000; Sturm et al., 2001b; Jia and
Epstein, 2003; Tape et al., 2006; Forbes et allDR0n link with recent climate warming.
These ecosystem changes have been shown to &igeldical and global climate conditions
(Sturm et al., 2001a, 2005a; Lawrence and Sweriaii,) as well as carbon cycling at high
latitudes (Sullivan, 2010). Diverse and intricat®qasses are at stake, at the instance of
changes in albedo and surface roughness shiftingatéioning of energy between surface
and atmosphere, changes in evapotranspirationirengture regime, shading, but also snow
trapping and distribution. These processes hawe ls@en shown to possibly sustain further
shrub growth through soil biological feedback (&tuwet al., 2005b) and enhance soil carbon
loss (Sullivan, 2010).

Still, the implications of these changes in the glatbntext are hard to assess: using the CLM
model, Lawrence and Swenson (2011) for instanared thicker active layer thicknesses
under shrubs in an idealized pan-Arctic +20 % shatdga experiment. However, this result
could be balanced by considering snow redistrilbufioocesses. Here, the specific snow
metamorphism and snow thermal properties pertaitonigrested areas are highlighted as a
further feedback mechanism, which bears consegseiocebiogeochemical cycling in the
Arctic and therefore for global climate.

[20] The intrication of the processes involved nsakecomplete physical modelling of land
surface processes paramount in the prospect abtelclimate projection. A detailed snow
modelling is part of it and should not be left astit entails substantial climatic implications.
We hope that our study will foster model developtaeronsidering the tied evolution of
snow, vegetation and high latitude soil carbon ananging climate.
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Chapitre 4

Exploitation de données satellites pour I'évaluatio de la
modélisation hydrologique de surface a grande ecHhel: cadre
méthodologique et résultats préliminaires

Résumé introductif

Dans ce chapitre, les données de statut de sufdi@é& ou non-gelé) et d’humidité du sol
superficiel collectées par l'instrument ASCAT (Adead SCATterometer), a bord du
satellite METOP, et compilées par la TUe€hnische Universititie Vienne dans le cadre du
projet de I'ESA DUE-Permafrost, sont utilisées afifévaluer les performances de la
représentation de I'’hydrologie de surface aux lslatitudes dans ORCHIDEE.

Ces comparaisons révelent une bonne représen@d®rnours de fonte et de regel par le
modele, qui reflete principalement la qualité durcige atmosphérique utilisé: la
modélisation de la neige, en particulier en lieacaha formulation de I'albédo, est une origine
probable des différences constatées.

Si 'humidité superficielle modélisée répond dediagohérente aux précipitations induites
par le forcage atmosphérique, ORCHIDEE n’est emnelie pas capable de reproduire les
principales caractéristiques spatio-temporellessignal d’humidité des sols enregistré par
ASCAT sur notre domaine d’étude, qui englobe le rimaur arctique sibérien : quasi-
saturation des sols des plaines de basse Sib&ieatale au moment du dégel et de la fonte
des neiges ; et relative sécheresse des sols isiglerén régions montagneuses.

Une analyse approfondie révéle les lacunes de @ghsation hydrologique dORCHIDEE a
I'origine de ces divergences : absence de reprd@semtdu régime hydrologique des régions
de montagne, ou pente et structure des sols imduisedrainage rapide et de faibles degrés
de saturation du sol superficiel ; non-représemtatiles sols grossiers des régions de
pergélisols de 'Extréme-Arctique ; absence de métasation, dans la version utilisée, des
étendues d’eau libre (plaines d’'inondation, maesspraires, eaux stagnantes) a l'origine
d’une saturation printaniere durable des sols desds plaines de Sibérie.

Notre étude révele également une dégradation clartélation journaliere entre les teneurs en
eau modélisées et observées dans le Nord-Est &ibédes faibles performances sont
notamment attribuées a la moindre qualité du forcameosphérique dans ces régions
reculées ou la donnée observationnelle est rare.

Abstract

The newly available combined surface status anfh&eirsoil moisture products retrieved by
the ASCAT sensor onboard satellite METOP are etgdowith a view of assessing the
strengths and weaknesses of surface hydrologicaleimggl in the land surface model

ORCHIDEE. Spatial and temporal resolutions of bedkellite products make them suitable
for such evaluation purposes.
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Modelled and remotely-sensed timings of soil thawl &eeze-back agree reasonably well
over the 2007-2009 period when data are availd@spite a good daily correlation with the
remotely-sensed signal, the land surface model &blento capture the main seasonal
dynamics and spatial patterns of surface soil masin the Eurasian Arctic and Sub-Arctic
areas. We hypothesize that those weak performancasly originate from the non-
representation of surface ponding in the model, dbarse treatment of the hydrological
specificities of mountainous areas and spatialdagcies in the meteorological forcing in
remote, North-Eastern Siberian areas.
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4.1.Introduction

Land surface models pursue the ambition of a tealiepresentation of the hydrological
cycle and climate. Surface and subsurface hydroddgirocesses are key to attain this goal.
Subsurface saturation degree will for instancerobsbil evaporation, the partition of rainfall
water into infiltration and runoff, the thermal perties of the soil; on the other hand, the
amount of plant-available water stored in the roate will influence plant phenology and
transpiration. In the carbon cycle, soil moistwseaikey driver of the partition between oxic
and anoxic soil decomposition processes (e.g. Seichlk, 2010), which respectively lead to
atmospheric emissions of G@nd methane, greenhouse gases with significantigreint
life-times and global warming potentials (Solomomle, 2007).

These hydrological processes are ruled by a vaoétgnechanisms and parameters (soil
texture, porosity, adsorptivity and heterogenejtsesface vegetation cover, rooting depths), a
complexity which land-surface models, the numericasts of which are constrained by
objectives of long-term climate simulations, areair@ntly unable to account for.

Still, point-scale validation of these models (€quttevin et al., 2012a; Braud et al., 1995 ;
Niu and Yang, 2006 ; Luo et al., 2003) reveal tladsility to represent, upon knowledge of
driving field parameters, the key components ofttip@rological cycle at time-scales ranging
from days to decades.

However, the complexity of the hydrological cyctelieases with spatial scale in link with
spatially heterogeneous processes (e.g. precgidatiand surface and sub-surface
characteristics (vegetation cover, altitude, lanufg soil types; e.g. Western et al., 2002).
The recent study by Cresto Aleina et al. (2012)hencross-scales links between hydrological
processes in an Arctic polygonal tundra landscapa typical illustration for that. Spatial
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scales of 100 km x 100 km are the typical scalestefest of land-surface models designed
for global climatic applications. At those scalles\d-surface models are expected to provide
a coherent representation of aggregated waterdl(bogvards the atmosphere; as runoff; and
within the soil), which can rely on the useeffectivesoil parameters and the computation of
effectivesoil moisture statuses. The hydrological validatad land-surface models at those
scales is difficult due to (i) the scarcity of obs#ion-based hydrological datasets of relevant
spatial extent; (ii) if available, their specificito one precise landform; (iii) the extreme
spatial variability of hydrological properties amdriables within this spatial extent, which
make field-based evaluation of aggregated wat@efuather speculative.

Recent advances in remote-sensing techniques arelat algorithms (Wagner et al., 2007;
Naemi, 2009) have provided remotely-sensed coasatution (25-50 km) soil moisture
products for hydrologic applications. Such produats by essence areal averages at scales
comparable to the resolution of land-surface mqdbiss sparing the highly uncertain spatial
extrapolation. Furthermore, data are acquired wathional or global coverage and at a
frequency higher than most in-situ measurements.

Effective use of these products in assimilation eny hydrological models revealed the
general merits of spaceborne soil moisture datdsetoil moisture estimations (Reichle and
Koster 2005; Walker and Houser 2004) and, for lelief and low vegetation catchments, for
runoff simulations (Parajka et al., 2006). Wagneale (2003) compared the first global and
multiannual remotely—sensed soil moisture datasevete from satellites ERS1 and ERS2
with precipitation data and LPJ model output, cadiolg that more research was needed
prior to the exploitation of these data in the labreone. Using an improved retrieval
algorithm, Naemi (2009) hinted a global comparidmtween the ASCAT surface soil
moisture product and GSWP-2 (Dirmeyer et al., 208%) ERA-Interim (Dee et al, 2011)
model outputs in terms of temporal correlations. Eesy, a detailed comparison between
this product and large-scale land surface modeputst at high latitudes has, to our
knowledge, not yet to been performed. Our hypoghéesithat such a comparison can help
both modellers in diagnosing possible model inaacies, and the remote sensing community
through data-user feedback and identification deptal weaknesses in the soil moisture
retrieval algorithm.

In this article, we clarify the methodological framork of model-to-remotely-sensed surface
soil moisture data comparison and compare bothatgover the Eurasian Arctic and
Subarctic regions. The primary objective is to asse hydrological performances of our
land-surface model in areas whéamesitu measurements are critically scarce and an accurate
representation of the hydrological cycle is equaliyically essential for climate modelling at
both global and local scale. In this respect, $owill be on the representation of spatial
patterns and temporal variability of the soil moistand soil freezing and thawing signals.
However, the discussion will also extend on thesfids causes of model and data
incompatibilities, providing in some way a limitgdality assessment for the remotely sensed
data.
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4.2.Data, model and methods

Although ASCAT data extend over the whole circunapalegions, we only focus on the

Siberian circumpolar area, e.g. the region comgrizgtween the 30°E and 180°E meridians,
and beyond 45°N. Our study area thus includes tbfdeur major drainage basins of the

Arctic (Lena, Yenissei and Ob) (Serreze et al.,200gure 4.1) and the greatest part of the

Northern Hemisphere land surface area subjectasosal freezing (Zhang et al., 2008).
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Altitude map of the study area (m)

Figure 4.1.Topography of the study area and its main basins.

The ASCAT (Advanced Scatterometer) instrument orbaosatellite Metop is an active
microwave sensor operating in C-band (5.2 GHzpvaffequency in the microwave domain
suitable for soil moisture and surface statusee#ii due to its ability to penetrate vegetation
and to the sharp contrast of dielectric constanhfdry or frozen to wet soil or melting snow
at this frequency (Naemi et al., 2012; Wagner ¢t18199; Ulaby et al., 1982). This contrast is
the theoretical basis for the remote sensing df moisture and surface status. Microwave
frequencies are unimpeded by cloud cover, and @sinsing allows acquisition during day
and night. Metop orbit and ASCAT instrument chagastics provide 80 % global daily
coverage at 25 km resolution.
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In this study, we make use of two complementarpsits derived from ASCAT time-series:
the ASCAT Surface Soil Moisture (SSM) product vensiV1 and the ASCAT Freeze-Thaw
(or Surface Status, hereafter SSF) Test produalliPat al., 2012). Details and quality
assessment of both datasets can be found in Bagtadi., (2007); Naemi et al. (2009); Naemi
(2009) and Naemi et al. (2012) respectively.

The surface soil moisture retrieval algorithm wasellgped by the TU Wien and initially
calibrated for ERS satellite data (Wagner et a®99). It relies on a change detection
approach, whereby components of the backscatterewwave signal showing seasonal or
lower-than-seasonal frequency variations are ssogdyg subtracted from the original signal.
Those components include surface roughness (assumebe temporally invariant),
vegetation canopy and vegetation water contentuasd to vary within several days to
weeks). The residual signal then relates to thesurppst soil moisture content, which can
range from 1 to 5 cm depth (Naemi et al.,, 2009). R&CAT SSM-V1 product is
preliminarily masked out for frozen ground or snoswered conditions, where extremely low
liquid soil moisture content are retrieved. At e&8hkm x 25 km pixel, the signal is then
scaled between a local historical dry referenc&)0and a local historical wet reference
(100 %), using surface soil moisture time seri@snfiboth ASCAT and ESR satellites and
thus dating back to 1991. In the end, this moisindex is provided as a 7-day composite of
the available signals retrieved on the day of egeand the preceding 6 days: a quality flag
indicates the portion of measurements used foi7tday composite with respect to maximal
possible acquisitions.

The Freeze-Thaw product distinguishes between regidrere the backscattering coefficient
is higher in winter than in summer (due to highquid precipitation in winter, leading to
wetter soils) and opposite (due to dry snow hawngenerally lower backscatter than
moderately wet soils). Distinct decision trees applied in both regions, based on locally
calibrated backscatter threshold levels for fredzev transition and snow melt. They lead to
a surface status description as frozen, unfrozettjmg snow or unknown. In our study area,
the first case applies to temperate, European megishereas the second case is more
common at high latitudes (Naemi et al., 2012).

The land surface model ORCHIDEE includes a soil stowe scheme computing water
infiltration and vertical water diffusion within ¢hsoil based on the Richards equation and a
Van-Genuchten parameterization for matric poterarad hydraulic conductivity. Hydraulic
parameters are derived from the Zobler (1986)tsatlural map of the world brought down to
three soil classes (coarse, medium and fine) amdebpective hydraulic parameters by Carsel
and Parrish (1988). Surface water that does ndtraté nor evaporate is routed as surface
runoff towards the rivers, while no lateral flow ascounted for below the ground surface.
Vertical water diffusion occurs over the upperm®sh of the soil, where the impact of soll
compaction and soil freezing on the hydraulic pat@rs are also accounted for, as well as
water uptake by roots. At 2 m depth, if the soilnst frozen, soil water is considered to
undergo free drainage: this drainage water is tbtaevards the river at a slower speed than
surface runoff water. At the soil surface, the antoof infiltrable water is computed as a
result of precipitation and evaporation. A thorowdgscription of the soil moisture scheme
can be found in De Rosnay (1999) and Gouttevin. €2@12a). In terms of soil moisture, the
model output is a vertically discretized volumesail moisture. The vertical axis is irregular,
with steps ranging from the millimetre (uppermogierical soil layer) to 50 cm (lowermost
soil layer); the temporal resolution of the modetpot is daily.
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To model the hydrological dynamics of our studyaarever 2007-2009, we forced
ORCHIDEE with the 2° x 2° CRU-NCEP meteorologifmicing developed by N. Viovy (url:
http://dods.extra.cea.fr/data/p529viov/cruncep/meaditn). This forcing combines the CRU-
TS2.1 (Mitchell and Jones, 2005) monthly climatglagth the NCEP reanalyses starting from
1948. A 10-year simulation was performed over 12006 for the model to reach thermal and
hydrological equilibrium; then the 2007-2009 simigda was performed for the purpose of our
analysis.

The low spatial resolution was initially chosen dige numerical time constrains. As these
constrains have recently been lift€&h@pitre 5), simulations are currently running at 0.5° x 0.5°
resolution and will allow a more refined analysis.

The representation of snow in land surface modatshieen recurrently highlighted as critical
for an accurate representation of diverse compsnainthe hydrological cycle, especially at
high latitudes (Slater et al., 2001; Dankers et2011; Gouttevin et al., 2012a). Snow melt
governs the timing when underlying frozen groundrtst to thaw and becomes more
permeable to infiltrable water. Snow melt wateroafsainly accounts for the volume and
timing of the spring peak of river discharge in higtitude catchments.

ORCHIDEE has been often pointed out for the weakopmances of its snow scheme, part
of which relates to the choice ofcamposite layeformulation (Slater et al., 2001). In this
formulation, snow is numerically incorporated irethoil as a layer with specific thermal
properties, and the energy balance computed atulface of the model grid-cell uses a
single surface temperature and albedo representitivine whole grid-cell. The grid-cell
albedo in ORCHIDEE relies on the following formuert:

Ogrid-cell = fsnow-(zfveg- 0(snow—veg) + (1- Enow)- (Efveg- 0Lveg) 4.1)

with
- ogrid-cell the representative grid-cell albedo
fsnow the fraction of the grid cell covered by snow, ganed as a function of
snow water equivalent on the grid-c8WE(mm ni?).

sno w SWE 10 mmnr ( 2)
f = X P n‘]2 4.
v SWE + SWﬁm &

- fuegthe fraction of grid cell effectively covered by thegetation type ‘veg’
(one of those vegetation types is bare soil)

- dsnow-vegthe albedo of snow-covered vegetation type ‘vedich is a function
of two vegetation-type specific parametatsq, veg@ndAa veg) and of snow
age t:

Osnow-veg— Oend, vegT Aa. veg - e-tlt; T=5 dayS- (4-3)
- avegthe albedo of snow-free vegetation type ‘veg’
In wintertime, the model grid-cell is made up oftgbees of snow-covered and snow-free

vegetated (and/or barren) areas. In those conditibasuse of the grid-cell composite albedo
(equation 4.1) results in underestimating the albeafo snow-covered areas and
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overestimating the albedo of snow-free areas. Aesyatic model bias towards an early
snow-melt timing ensues.

In this paper, we do not correct the model for thiss, which would require a thorough
revision of the energy-balance computation scheyussibly in the form of separate energy
balances for snow-covered and snow-free areasanases currently ongoing in this direction
in the ORCHIDEE-developping team, and also aimsinaproving the snow-scheme
specifically (Wang et al., in prep).

However, also theend,vegandAaveg parameter values governing the albedo of snowreove
vegetated areas in ORCHIDEE can be incriminatedhfedow performance of the model, as
they originate from field measurements mostly penfed in a temperate region where snow
cover does not last longer than a few days (Chatit@., 1992): therefore, thgnqvegvalues
coincide with the snow-free albedo values for eaefjetation type, and those low values are
reached within a few days given the decay time teonigt = 5 days). This is not consistent
with the reality of high-latitude landscapes, whenew cover persists over months with an
impact on surface albedo, even in forested areas (&ao et al., 2005). One option to
reconcile the snow-covered albedo parameterizatio®RCHIDEE with the conditions
prevailing at high-latitudes could be to make useaddpatially explicit time-constant for
albedo decay, possibly linked to winter local cliolagical characteristics like temperature;
this option would require proper calibration basedspatially-explicit snow-covered albedo
data. Another option is to revisit thengveg @and Aoveg parameter values for high-latitude
environments: this is the one we chose given thmplasity of its implementation within the
existing parameterization of ORCHIDEE.

Here, we revisit thetengvegand Aaveg parameter values in ORCHIDEE making use of the
remotely sensed MODIS land-surface albedo produ@DMIBB3 and the respective statistics
by Jin et al. (2002) and Gao et al. (2005) fornadator each IGBP land-cover types for
snow-covered areas above 40°N. These statisticeplemented by additional literature
values, are summarized Fable 4.1, as well as the albedo parameter values we imferre
from them for ORCHIDEE.

Oend,veg@Nd Aaweg respectively correspond to the lowest and maximuwiatien from lowest
albedo for snow-covered vegetation type ‘veg’. Ehamrameters could be theoretically
estimated from observed meamnd standard-deviatianvalues asi-2c and 4 respectively,

a (u-20, pt20) range comprising 95 % of all observed albedo eslof an hypothetized
Gaussian albedo distribution for each vegetatiqe.tyHowever, mean snow-covered model
albedo computed when usingndveg= H-26 and Aoveg= 40 sShowed a negative bias when
compared to mean MODIS snow-covered albedo: thepdeah evolution of albedo in
ORCHIDEE (equation 4.1) combined with snowfall fneqcy over high latitude areas do not
lead to Gaussian distributions of the snow-covatbddos aroundend,ved20.  Furthermore,
maximum albedo values reported by Gao et al. (200&) not be considered as absolute
maxima as they are averaged over a 10° latitudieald. We therefore also relied the
ancillary data mentioned ifiable 4.1.to infer coherent values fogng, vegaNdAa veg With the
minimum requirements thatiengveg + Aoveg do Not exceed the observed snow-covered
maximum albedo value for the respective vegetatygre andoendveghe below the mean
MODIS-retrieved snow-covered albedo for vegetatippe ‘veg’. Barren landscapes are
treated like grassland with respect to albedo mwsoovered conditions. The new adopted
parameterization mainly results in enhanced snoveraal/albedo values for boreal grassland
and barren landscapes.
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ORCHIDEE IGBP class Omean Omax Oend,veg A0 yeq
Vegetation
type (veg) black-sky, SW white-sky, SW
broadband 40°N- broadband 50°N-
50°N mean snow- 60°N average
covered albedo maximum Snow-
(Jin et al., 2002) | covered albedo (Gaog
et al., 2005) Old New | Old New
7 — boreall 1 — needleleaf 0.213 (+/- 0.095) 0.258 0.14 0.18 0.06 | 0.09
needleleaf evergreen
evergreen forest

Betts and Ball (1997) report field measured albefitwgack pine and spruce/poplar with snow of 0.1HD051)

and 0.108 (0.092) in Canada boreal forest, resjpety.

8 — boreall 4 — broadleaff 0.294 (+/- 0.090) No data 0.14 0.2 0.25| 0.2
broadleaf summergreen
summergreen

Hardy et al. (1998) report values as high as 0.2B6rca leafless, deciduous aspen stand with snoth rmfrPrince

Albert, Saskatchewan in Canada, for the (0.3+30) band.

9 — boreall 3 — needleleaf 0.296 (+/- 0.122) 0.368 0.14 0.2 0.06 0.2
needleleaf summergreen

summergreen

10 — boreall 10 - grassland 0.585 (+/- 0.097 0.721 0.18 14 30/6 04
grass

- Betts and Ball (1997) report snow-covered grasdlanean albedo values of 0.75 (+/-0.1) at BORE Afosis.

- Gao et al (2005; their figure 4) report a rangé walues between (0,37-0,78) for completely snove
grassland at a 0.05° resolution; most data are pased within a (0,4- 0,7) range.

Table 4.1. Snow-covered albedo statistics by Jin et al. (200&81 Gao et al. (2005) for
different ORCHIDEE and IGBP vegetation classespagganied by ancillary field data. The
original albedo parameter values for ORCHIDEE (onwulg OLD) and the values we infer
from the statistics and ancillary data (columns NEAé also listed.

We use the close agreement between the modelledtensensed timing of snowmelt
(Section 4.4.1). as a proof of suitability of this new parametatian; for comparison, the
modelled timing of snowmelt using the original paederization of snow-covered albedo in
ORCHIDEE is displayed ifigure S.4.1, illustrating that most improvement is obtaine@iov
the northernmost areas where low vegetation doesndabw vegetation landscapes are the
most impacted by our revised albedo parameterizatitmwever, we are well aware that
further tests are needed to assess the validityassibly improve this parameterization, like
the computation of statistics for each vegetati@mssand their comparison with remotely-
sensed albedo statistics; they are currently ogg@longside with the processing, by Dr. Jin,
of snow-albedo statistics from improved MODIS albetdda for our study area and for the
2000-2010 decade.
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The ASCAT SSF product does not provide a continwaily record due to acquisition gaps
and limits of the classification algorithm (Naentia., 2012). We therefore gap-filled this
dataset using a nearest neighbour gap-filling #lgor A comparison of the ASCAT SSF and
SSM products revealed substantial failures of thmary ASCAT SSM masking algorithm

for frozen ground conditions (Supplementary matefggure S.4.9. We therefore use the

ASCAT SSM data after a second masking out operaiglying on the gapfilled ASCAT SSF

data.

For model output to be suitable for comparison WRBCAT SSM data, we applied the
following operations on the initial modelled voluime soil moisture:

(1) average over the uppermost 5 cm of the soil

(i) mask out for frozen ground conditions, relying be fractional frozen water
content of the uppermost 5 cm computed by the maidielexceeds 10% the
ground is considered frozen.

(i)  for each model grid cell, identify the local histal wet and dry references and
rescale the moisture content of step (i) on a 00%% scale. For this
identification, the 1999-2009 period was used.

(iv)  produce a 7-day composite of the model output msExbtill step (iii).

For consistency with the ASCAT SSM product denoitiama the result of operation (iv) will
be referred to in the following as the modelledfate soil moisture (SSM), or SSM-model.
However, the reader should keep in mind that boBCAT and modelled SSM are not
volumetric soil moisture contents but representagmviémoisturendices

4.3.Results

Figure 4.2.compares the modelled and remotely-sensed timirsgidéce soil thaw: thday

of the yearis comparedvhen the last soil-thawing/snow-melting event preced by at
least a week of frozen-ground or snow-covered cortiins is detected by the ASCAT
sensor or computed by the model. Such a formalndein of the day of thaw proved
necessary because at high latitudes, there isiqoeiday of surface thawing in the year: after
snow melt, the soil is affected by several fredmest events induced by cold spells or just the
diurnal air temperature cycle. Additionally, the @S8T SSF test product features sporadic
soil thaw events at high latitudes very early imirgp which is not consistent with the local
climatological conditions and calls for a carefuhting of isolated remotely sensed surface
thaw/snow melt events.

Overall, the broad spatial pattern of the timingrefotely-sensed and modelled soil thaw
compare relatively well, with a complete surfaceatimg occurring last in the North-Western
and Eastern parts of Siberia, due to persistent sower for the former area and long
enduring cold air temperature for the latter aH@wvever, some discrepancies are to be noted
and analysed:
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0] The modelled timing of soil thaw is overestimatedthe western and northern
parts of the Poutorana Plateau. In this area,a@m®tely sensed timing of soil thaw
coincides with an atmospheric air temperature sigr@ssing the freezing point,
as illustrated at a precise location with coordisa®0°E, 70°N Rigure 4.2.a:
location 1;Figure 4.3.b). The delayed model soil response originates feom
longer than observed snowmelt periddg(re 4.3.a). There is much uncertainty
in the solid precipitation accounted for in thecfiog data in this area (e.g.
Sheffield et al., 2006; Takala et al., 2011) arelgbssibility of a overestimation of
the snow water equivalent by the model cannot lbedrout: it is supported by
model-to-data comparisons (Menegoz, personal conuation) and in line with
an overestimated modelled snow-melt duration.

(i) A delay in the modelled surface thaw timing alsows over Central Siberia. We
illustrate this case on location Eigure 4.2.a; Figure 4.4.a) with coordinates
120°E, 68°N. There, the atmospheric forcing doet altow to simulate the
remotely-sensed end of April timing of soil thawittwforcing air temperatures
crossing the freezing point only in May and almosttinuous snowfall occurring
till mid-May. Snow water equivalent overestimatiamguced by the atmospheric
forcing, and model bias towards an overestimatibnthe snow-melt period
duration, can not be ruled out, possibly in linkhwihe albedo parameterization.
This will be discussed in section 4.5.

(i) Over relief areas like the Northern Taymyr PeniasWerkoyansk, Altai and
Baikal ranges, remotely sensed data indicate a ha¢eyfinal surface soil thaw
which is not captured by the model. In those middHaigh altitude areas, as
illustrated on location 3 (128°E, 67°Nfigure 4.5) in the Verkhoyansk range,
freeze-thaw events are frequent even in summeih 8uents are not featured by
the atmospheric forcing, probably due to its lowtispaesolution which does not
allow to resolve relief areas accurately.

To conclude, the good overall agreement betweermteynsensed and modelled timing of
soil thaw primarily reflects the quality of the aiapheric forcing used to drive our land-
surface model. Identified inconsistencies betwdsn atmospheric forcing and remotely-
sensed data, especially over high-latitudes andh-aligtude areas, lead to lower model
performances, though possible model intrinsic lsasenot be unambiguously disentangled.
The comparison between modelled and remotely-seaegdf surface freeze-back requires a
similar unequivocal definition of the “day of freeback”, and lead to very similar results and
conclusions which will not be displayed here. Thi#sdings highlight the potential of using
remotely-sensed surface status data to improve spineoic forcing datasets designed for
climate modelling.
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Figure 4.2. Remotely-sensed (a.) and modelled (b.) day-of-ydasurface soil thaw year
2007. See text for precise definition of this timing
Overlayed on (a.) are locations 1, 2 and 3 wheatyaas are carried (see text).
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Figure 4.3. a.Modelled and remotely sensed surface status atitoc(90°E, 70°N; location
1 onFigure 4.1.a.)West of the Poutorana Plateau, with code: 3 fdtingesnow, 2 for frozen
surface and 1 for unfrozen surfabe Air temperature and solid precipitation forcingalat
(95°E, 75°N). Also shown are modelled surface tepee (black) and freezing point
isotherm (black, dash).
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Figure 4.4.a., b.Same agigure 4.3. a.,b.but for location 2 (120°E, 68°N) in Central

Siberia.
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Figure 4.5.a.,b. Same a$igure 4.3.a.,b.but for location 3 (128°E, 67°N) in the Verkoyansk
Range.
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Mean spatial patterns

The annually-averaged soil moisture pattern derfv@a satellite data is stable over the three
years of available data and illustratedFigure 4.6.a High mean surface moisture values are
retrieved for the flat and low-altitude domainsafr study area, with highest values in the
Western Siberian Lowlands, over Arctic coastal syead the Taymyr Peninsula. This is
consistent with known hydro-climatologic featuresha# Siberian Arctic drainage system: the
Western Siberian Lowlands receive important amouwftgrecipitations and host large
floodplains and ponding areas in spring and sumi@gy. Serreze et al., 2003); the Arctic
coastal plains exhibit typical wet tundra landssapdiere saturated conditions can locally
prevail (e.g. Boike et al., 2008); the Taymyr Penia has the shortest snow-free season of
the Siberian Arctic, which, combined with cold susrmair temperature, shallow active layer
(annual superficial thaw depth of permafrost) asw &nd poor vegetation, creates conditions
favourable to ponding.

On the opposite, relief areas (Oural range, Pootr&/erkhoyansk and Baikal Mounts)
exhibit distinctively lower mean surface soil maigt values. This result is coherent with
rapid responses of mountain watersheds to pretgitavents and efficient drainage and
routing of surface runoff resulting from slope, iied vegetation cover and ground structure
(rocky features, shallow soils). Additionally, theited number of days a year with available
data in those areakiQure S.4.3) and frequent freezing and snowfall conditionsyaHr-long
(e.g.Figure 4.5.a) increase both the frequency and the impactitfrés of the masking-out
algorithm. Remaining masking out failures are phdbain those areas even after the
application of a second masking based on ASCAT &8& to original ASCAT SSM data:
first, we detected some very probable inconsiseenm the ASCAT SSF test product (see
section 4.4.1); besides, failures of the prelimymaask of ASCAT SSM data had the highest
frequency in mountainous aredagure S.4.2). Secondly, the SSF determination algorithm
is based on a freeze-thaw backscatter thresholdhasdbeen shown prone to confound
volume backscatter by dry snow with backscattemfrelatively dry, unfrozen soils (Naemi
et al., 2012). Such failures lead to underestimatethce soil moisture contents.

Both effects are illustrated dfigure 4.7.a, representing the modelled and remotely sensed
soil moisture signal averaged over a 1°x1° regibthe Verkoyansk Range centered on point
127.5°E, 68.5°N: surface soil moisture values lothan 40 % are likely due to masking out
failures.

Consistently with these effects, the remotely sénsarface soil moisture shows a high
standard deviation over mountainous ardagure 4.8). The Northern Taymyr Peninsula,
Verkoyansk and Kolyma Ranges stand out with veg lstandard deviations of the remotely
sensed surface soil moisture. For those precisasarBlaemi (2009) reported final
uncertainties of the ASCAT SSM product as high @8 as a result of elevated backscatter
noise inherent to the remote-sensing proceduréntinwith topography and frequent snow-
covered and icy ground surface conditions evenideithe cold season), and of low contrast
between wet and dry references reducing the acgwfabe soil moisture retrieval algorithm.
This noise is an artificial contribution to the anlsed standard deviation of the ASCAT SSM
product in the above-mentioned areas.
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Figure 4.6. Mean annual surface soil moisture (%) as derivechfthe ASCAT sensor (a.)
and from model outputs (b.) over 2007-2009. Ovexthgn (a.) are three specific 1°x1° sub-
regions where modelled and remotely-sensed susitenoisture evolutions are analysed in
detail.
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Figure 4.7. Remotely-sensed and modelled liquid SSM dynamidscations 4 (a.), 5 (b.).
and 6 (c.). These regions are identified Bigure 4.6.a. and their precise coordinates
specified in the text. The unscaled modelled SSrseto the real-time modelled saturation
degree, on which neither scaling nor temporal ayiegahas been performed. Also shown are
precipitations indicated by the climate forcingddwoxes supporting the correlation analysis.
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Figure 4.8.Mean annual surface soil moisture standard devisi{{@s) as derived from the
ASCAT sensor (a.) and from model outputs (b.) &@657-2009.
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The mean modelled SSM spatial patterns do not maghthe mean remotely-sensed SSM
spatial patternsHigure 4.6.b): the highest modelled SSM values are computedhen
mountain ranges (Central Siberian Plateau; Poutpisikhoyansk and Baikal Mountains),
relief areas which receive more precipitation ie tbrcing data while colder air temperatures
drive lower evaporative fluxes. This discrepancyhwiespect to observational data may be
symptomatic of the absence of a specific repreientaof mountainous areas in the
hydrological scheme: none of the three soil textalasses and associated hydraulic
parameters used by the model is designed to reyresgeecific mountainous terrains.
Furthermore, the only effect of slope accountedifothe model is a reduction in surface
runoff reinfiltration at the grid-cell scale, whikbere is no limitation of direct infiltration.
Those aspects and potential model improvementecklat them will be discussed further in
Section 4.5.

The high standard deviations of the modelled uppstrsoil moisture in most mountainous
areas relate to the frequent heavy rainfall eveotsurring there, which lead to subsurface
saturation followed by a recession due to drainagasistently with model shortcomings
mentioned above, those recessions are of lower itndgnthan recorded by observations,
which lower modelled than observed standard denatreflects. This behaviour is illustrated
in Figure 4.7.c.over a 1°x1° region of the Verkoyansk Range (loca, centred on point
127.5°E, 68.5°N).

In areas with less pronounced relief the model getodexhibit lower surface soil moisture
values than recorded by the ASCAT sensor: thissdfice is very pronounced in Western
Siberia and of lower magnitude in Eastern Sibd@th situations illustrated iRigure 4.7.a.
and4.7.b.over two 1°x1° regions of the Western Siberian lans (location 4, centred on
point 80°E, 66°N) and in Central Siberia (locatibncentred on point 110°E, 66°N). As
model and data were subject to comparable rescakngporal averaging and masking out
procedures (Section 4.3.), lower modelled SSM salken be indicative of quicker surface
soil drying: the likelihood of this process andeatlpossible causes of this discrepancy will be
discussed later in this section andiection 4.5.

Overall, the modelled and observed standard dewigtatterns also agree well over areas
with low relief: the high soil moisture variancesodelled over the Western Siberian
Lowlands result from rainfall events followed by surface drying in June and July, while
soil saturation degree regularly increases in Augusen the frequency and intensity of
precipitation events increase. This is illustratgdlocation 5 inFigure 4.7.b, but not
completely in line with the remotely sensed sigwhlere the spring surface soil moisture
increase is the most pronounced pattern: thisrdifiee will be further illustrated in the next
sub-section and discussed in Section 4.5.

Daily correlations

The modelled and remotely sensed SSM exhibit djyatrariable correlation at the daily
timescale Figure 4.9). Correlation is distinctively high in Western 8ikan regions and low

in North-Eastern Siberian regions, with contrase=iilts in mountainous areas. In each case,
as shown irFigure 4.7.,the modelled SSM responds closely and coherentpyreoipitation
events reported by the forcing data: the modellextaled SSM provides a direct illustration
of that. Locations 4 and 5 are respectively repriagizve of regions with high (resp. low)
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daily correlations, though this does not charastieally stand out irfrigure 4.7.for the year
2007, when periods with anti-correlation are highted for both locations.

Two types of such periods can be distinguishedogsmwith ASCAT SSM increasing while
modelled SSM decreases, and the exact oppositerhs of surface soil moisture, the former
periods corresponds to undue surface drying inntbdel with respect to observations; the
latter indicate undue surface moistening.

To characterize the dominating type of model emith respect to the observations, we
computed the normalised difference between the eumbdays respectively showing undue
surface moistening (Nis) and undue surface drying # in the model.

This normalized difference N is calculated as fopand illustrated ifigure 4.10.

N :M (4.4)

moist dry

Undue surface drying can proceed from:

(1) excessive modelled evaporation;

(i) too rapid drainage of surface water towards th@elesoil;

(i)  excessive modelled surface runoff due to a missgmted partition between runoff
and infiltration;

(iv)  underestimated or unrepresented precipitation svarthe driving forcing data. This
can also proceed from misrepresented phase of tkeipgation, with solid
precipitation leading to a delayed soil moistening.

Undue surface moistening results from opposite ¢mmd.

In Figure 4.10, mountainous areas distinctively stand out asoregwith dominating undue
surface drying situations. In those areas, a pesiiias in the modelled evaporation can not
be excluded as the coarse resolution of the fordatg does not allow to represent the real
temperature conditions at high altitudéigure 4.5. illustrates substantial inconsistencies
between the forcing data and effective temperattwaditions at location 3 in the
Verkoyansk Range, whereby summer soil freezing evesttieved by the ASCAT sensor
were not reflected in the temperature forcingslhowever hard to assess the magnitude of
this likely evaporation bias on the modelled swfaoil moisture.

Excessive surface drainage towards the deep sailpmsitively biased runoff to infiltration
ratio are improbable given the absence of repraientof the specific hydrological regime
of mountainous areas in the modelled, mentioned e@bBesides, the higher-than-observed
mean modelled SSM in mountainous arémre 4.6) would then imply positively biased
precipitation and/or negatively biased evaporatwer those areas: the former is unlikely
given the frequent presumption of underestimatestipitation over relief areas in low-
resolution climate forcing data (e.g. Adam et a006); the latter is inconsistent with the
likely modelling bias mentioned above. Most prolyalthe dominating undue surface drying
situations over mountainous areas are hence indogaeghderestimated or unrepresented
precipitation events, a likely bias consistent witle coarse resolution of the atmospheric
forcing and existing scientific literature.

Similar dominating situations exist over the North&aymyr Peninsula. Given the very short
duration of the observation period there (Sectidh14), the high uncertainty of ASCAT-
SSM product (see above) and the reduced qualithhefatmospheric forcing (see below)
there, we will not analyse those results further.
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Figure 4.9.Modelled and remotely-sensed SSM daily correlatioefficient over 2007-2009.
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Figure 4.10. Normalized difference between days showing unduéase moistening and
undue surface drying in the model with respechecASCAT SSM product.
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Over the regions of lower altitude with low dailgreelations between remotely-sensed and
modelled SSM signals (e.g. Eastern part of the r@er@iberian Plateau, North-Eastern
Siberia), undue surface moistening is the domidartation of the model from observational
data. In these areas, barren, rocky landscapeslwvitfaltitude relief features are frequent
(Figure 4.1). The Eastern Central Siberian Plateau is charaeteby leptosols, i.e. shallow
soils overlying hard rock or very gravely or cakmaus material (Jones et al., 2010). Such
soils, which the model does not represent, areackenized by rapid drainage while relief
features in sparsely vegetated areas limit waigfilteation and enhance runoff. This points
towards the opposite of mechanisms (ii) and (si)likely causes of the low performance of
the hydrological model in those areas. Also, tlearckdecrease in model performances over
North-Eastern Siberia is to be linked to the extelow density of the ground-based
observational network in this region (e.g. Uppalale 2005), hampering the quality of the
atmospheric forcing data especially precipitatierg( New et al., 1999; Hulme and New,
1997; Legates 1988).

Spatio-temporal variability

We investigate the interannual variability of thedelled and remotely-sensed signal based
on the mean liquid surface soil moisture of thee¢hmain basins of our study area: Ob,
lenissei and Lena~gure 4.11); in winter, the reduced extent of areas with anén surface
water is responsible for the low values of mean S&#&l chose not to perform an average
over pixels qualified as unfrozen in the model #mel ASCAT datasets so as not exaggerate
features of limited spatial extent and possiblyedént locations between the model and the
data.

The model is able to follow the main seasonal @maual variations of the remotely sensed
signal, though with lower performance on the LensirbaPart of this agreement results from
the good ability of the model to reproduce the sepakextention of prevailing frozen ground
conditions Section 4.4.1.) For almost all basins and years with availabl@a,dthe annual
maximum of surface soil moisture is underestimaigdthe model, in line with a mean
surface soil moisture underestimation over mosasamentioned earlier. In the remotely-
sensed data, this annual maximum occurs in late &unJuly, when a combination of
processes leading to wet soils occur: snow-meltasearsoil thaw, early-summer precipitation
falling on water-logged soils, temporal flooding lafrge areas as a result of river bank
overflow. This last feature is particularly pronaed in the Western Siberian Ob basin (e.g.
Lehner and Doll, 2004). The model is unable to@dpce the amplitude and/or spatial extent
of these processes. Heavy late summer rainfallesan lead to higher basin-scale modelled
SSM than induced by late spring processes (Ob and,Lyear 2008).

Zonal averages of the modelled and remotely se8S3 confirm these differences between
both spatio-temporal patternBigure 4.12). The dominant feature of the remotely sensed
signal is the spring soil moisture increase, whickers all latitudinal bands above 60°N
between June and July. Part of this signal is dysred by the model, with best performance
in 2008 when it spreads from 64°N to 68°N. In ye2087 and 2008, however, the dominant
feature of the modelled signal is the SSM respomsnd-of-summer precipitation.
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Figure 4.11.Remotely-sensed and modelled SSM (%), averagedtloeghree main basins
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Figure 4.12.Meridional variability of the modelled and remotelgnsed SSM over the 2007-
2009 period.
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4.4.Discussion

Our parameterization of snow is not perfect: ongsofmain shortcomings, already mentioned
in Chapter 3, is that no specific representatiothefsnow albedo decay at the time of snow
melt is accounted for. This decay results from ghtsee liquid water forming at the surface
and within the snowpack. The original parameteiazabf the albedo of snow-covered areas
in ORCHIDEE circumvented this difficulty, agng, vegWas chosen to be equal to the albedo
of the snow-free area. However, in the revised ddbparameterization, this modelling
shortcoming results in overestimated albedo vahtie¢lse end of the snow season, leading to a
delayed timing of snow-melt. The new snow freeangeme designed by Wang et al. (prep),
which includes a prognostic albedo, should solvg pinoblem in near future. In the present
study, this shortcoming is probably the reasonttierdelayed timing of snowmelt computed
by the model in Northern and North-Eastern Siberia.

The hydrological module of ORCHIDEE shows a redueddlity to reproduce some
dominant features of the hydrological regime of stuidy area: a late spring marked increase
in surface soil moisture, prevailing over Westeibe8a; and the overall drier surface status
of mountainous soils. Several modelling shortcormiogn be incriminated for these moderate
performances; we synthesise them below andahle 4.2, along with possible ways to
circumvent them.

0] In the model, standing waters and the lateral tedigion of excess surface runoff
within a grid cell are not accounted for. Insteadcess surface water is routed
towards the rivers; no floodplains are accountediriathe version of the model
used for this study. This shortens the duratiosaitirated surface conditions in
the model and limits the model's ability to repmséhe spring surface soil
moisture signal. In other versions of ORCHIDEE, mled representing
floodplains and ponding water have been developgdaft, 2003; d’Orgeval,
2006); their use could improve the performancewfloydrological modelling in
flat areas like the Western Siberian Lowlands.

(i) The hydrological module of ORCHIDEE theoreticaljows different soil types
to coexist over the same grid-cell: in this cagpasate hydrological balances are
computed for each soil type, representative of ifipelesydrological properties.
However, the soil maps developed for ORCHIDEE (Gdragd) exhibit a very
limited spatial variability of soil types over tls¢udy area, dominated by medium
textured soils with coarse soil sporadically appepin the Western Siberian
Lowlands only. As stated in Section 4.4., this nh@ynot representative of the
hydrological properties of soils over large areaswr study domain, with Central
and Eastern Siberian landscapes featuring largenextof rocky, or gravely,
barren soils. For this study the soil textural nbgpZobler (1986) was used: since
this work there has been progress in soil sciemeck kamowledge, even at high
latitudes (e.g. Hugelius, 2012; Jones et al., 2@t@) a revision of the soil maps
and possibly parameters in use in ORCHIDEE is mtedbde 12-classes soill
textural map by Reynolds (1999), with associatedhsalrological parameters, for
instance distinguishes the specific soil typeshef Western and Eastern Siberian
regions and could improve our hydrological modellingre.
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D

Region Western Siberia Mountain Ranges Eastern Siberia
(excluding Taymyr) (Ural, Verkhoyansk, (Eastern part of the Central
Poutorana, Baikal, Altai Siberian Plateau, Sakha,
Kolyma) Tchoukotka)
Landscape | Lowlands subjects to | Relief, rocky soils Barren low-altitude relief,
ponding, lakes rocky shallow soils, numerous
lakes
Dominant Low SSM High SSM Undue soil moistening
model Undue soil drying
bias(es)
Hydrological | - no ponding, no - no representation of the- poor representation of soil
modelling | floodplains hydrological specificities| hydrological characteristics

shortcomings

of mountain areas

- misrepresented
(underestimated)

- high uncertainties in
meteorological forcing,
especially precipitation

precipitation

Table 4.2.Modelling shortcomings pertaining to specific i@t of our study area.

(i)

This may not be enough to capture the specificdigdical regime of relief areas.
Approaches to account for topography and soil weddrstribution at the basins
scale (e.g. Beven and Kirkby, 1979; Gedney and, @®03) and have been
implemented in ORCHIDEE (Ringeval et al., 2012) phrticular, they include a
representation ddunnerunoff from precipitation falling over a saturatiection
of the model grid: some improvement of the modefqguenances in areas of low
and high relief could be induced by the use of¢hwsw developments.

This diagnostic of the model performances procdexns several coherent lines of evidences
and distinct identified regional patterns, hence rbbustness. However, some source of
uncertainty remains in our methodological framework:

(i)

(ii)

In the WARPS5 algorithm used to infer the remotedpsed SSM from the original
backscatter data, the surface soil wet and dryreetées were computed as
averages of maximum (resp. minimum) backscatteighls over a number of
extreme events depending on the region and ondtimated uncertainty of the
ASCAT SSM product for this region. Our methodolamyy relies on the absolute
maximum and minimum modelled SSM over 1999-200%ubh this period is
shorter than the 1991-2009 reference period ofW#eRP5 algorithm (Section
4.2.), we suspect that our methodology overestisngtesp. underestimates) the
wet (resp. dry) reference with respect to obsepwali data. An overestimation of
the wet reference in the model could explain tinecsarally lower-than-observed
surface soil moisture modelled over most of our ptrea.

The ASCAT data have been shown prone to confouhgmne scattering by snow
with scattering from wet soil Section 4.4.3. In our methodology, neither
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ASCAT data nor model outputs were masked out fawsocovered ground
conditions, most of which occur when the groundrazen given the latitudinal
boundaries of our study area. Still, the qualitgd aobustness of our comparison
would be improved upon use of an additional maslkong for snow-covered
conditions; remotely-sensed snow products fromMI@DIS satellite (Hall et al.,
2010) or the Globsnow project (Solberg et al., 3q0Ovide adequate material for
this purpose.

Finally, our study pointed out substantial modellimitations induced by the quality of the
atmospheric forcing: the incorporation of remotegnrsed surface soil moisture and soil
status data in the assimilation schemes providagalysis fields could offer an alternative to
the scarcity of observational data over the reractas of the pan-Arctic region.

4.5.Conclusion

The ORCHIDEE land surface model shows a good gbibt reproduce the spatial and
seasonal pattern of ground freezing over our studg; potential improvement though lies in
the snow-scheme, especially with respect to allmeddelling; developments in this direction
are under way. The coarse resolution of our atmargpliorcing hampers the ability of the
model at capturing isolated freeze-thaw events thedexact timing of end-of-winter soil
thaw over relief areas.

In terms of soil moisture, despite a consistent rhoegponse to precipitation events, the
model shows spatially contrasted performanceseRaleas tend to be wetter than observed,
in spite of likely underestimation of the liquidgeipitation in the forcing data. This paradox
reflects a poor representation of the specific blatjical regime of mountainous regions in
the model. Over flat areas, model performancesra@erate, probably because the ponding
and river bank-overflow mechanisms leading to whigged conditions are not represented;
this is especially true in the Western Siberian lamas: this prevents the model from
capturing the main seasonal dynamics of the uppérsmkmoisture over our study area.
Developments exist or are under way, which, aloitp thhe use of state-of-the-art soil maps
and parameters, should improve our hydrological etiog) over the pan-Arctic area.
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Figure S.4.1.Modelled day-of-year of surface soil thaw year 208ihg the original albedo
parameterization in ORCHIDEE.
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Figure S.4.2.Failures of the preliminary masking out of the ASC8SM data identified
through comparison with the ASCAT SSF data
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Figure S.4.3.Mean number of days a year with ASCAT SSM acquisibver 2007-2009.
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Chapitre 5

Contribution a la vie d’'un modele

5.1.Introduction

Ce chapitre recense mes contributions aux effe@tslacumentation, de compréhension et
d’évolution du modeéle ORCHIDEE au cours de messtasinées de these. Elles se déclinent
sous trois aspects : documentation du modéle @acadre du projet METAFOR ; diagnostic
et information sur des biais et bugs du modélamisé en cohérence de versions différentes a
des fins d’intégration de nouveaux développementsd@mélioration de performances
numériques. Ces trois aspects seront abordés summent, tandis que les aspects
prospectifs de ma participation a la vie du model®nt abordés au chapitre suivant.

5.2.Documentation d’'ORCHIDEE

Le projet METAFOR :preservation of data through METAdata standardsRFCGlimate
models and simulations (Callaghan et al., 2010) a initié une démarchiéique de
documentation du modele ORCHIDEE dans sa versiamdatd, et impliquant une grande
partie des développeurs. J'ai dans ce cadre dodarfeemodule thermosoil.f90, qui réalise la
diffusion thermique dans le sol. Cette documentagpi@nd la forme de commentaires balisés
dans le code, qui sont ensuite réunis en une douatien au format pdf via le logiciel
Doxygen : des liens automatiques entre les vasaldeir documentation et les sous-routines
les utilisant facilitent la navigation. Le résultdé cet effort de documentation peut étre
téléchargé a I'adressénttp://dods.ipsl.jussieu.fr/orchidee/DOXYGEN/docurtaion.pdf ou

la documentation de thermosoil.f90 recouvre leepd&ip5 a 646.

5.3.Diagnostic de biais et erreurs du modéle

Mon travail a mis au jour diverses incohérencesndmélisation, dont le détail et les
corrections sont explicités émnexe B Les principales sont :

0] La prise en compte de la hauteur de neige dansdggion du diagnostic
d’humidité des sols sur la discrétisation thermiquesol, dont la partie supérieure
inclut la neige dans la version standard. Cetteection, nécessaire a la cohérence
physique du modele, n’influe cependant pas substiment les résultats de la
modélisation aux hautes latitudes, ou le sol reedude neige est généeralement
saturé. En revanche, elle est un pré-requis albéagion de données relatives aux
pergélisols « riches en glaceGh@pitre 6), ou des contenus en glace excédant la
saturation pourront étre pris en compte et leugdigations thermiques (effets de
chaleur latente notamment) considérées.
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(i) La mise en cohérence de la porosité utilisée panddule thermique avec celle
utilisée par le module hydrologique multi-couchdsles données existantes a
'échelle globale. Le module thermique utilisaiigtnellement une porosité de
0.15, héritée du schéma hydrologique bi-couchedte wvaleur est inférieure aux
valeurs caractéristiques des sols représentés@RE$1IDEE Chapitre 2) et aux
valeurs mentionnées par la littérature pour les stds hautes latitudes (e.g.
Westermann, 2009). Elle conduisait a sous-estimeohtenu en eau des sols et
donc les échanges latents lors de leur gel et d&gl ailleurs, la diffusivité
thermique des sols était également surestimée (hap). Ces deux effets
favorisaient un biais froid hivernal du modéle.

(i) L'utilisation du degré de saturation dans le caldes propriétés thermiques des
sols, en accord avec les spécifications des parmatéins choisies. La version
originale du modele utilisait un degré de saturataltulé par rapport au point de
flétrissement Annexe B), sous-estimant le degré de saturation réel et,
incidemment, la capacité calorifigue des sols wndue leur conductivité
thermique était surestimée. Cette révision a doppoé une réduction
supplémentaire du biais froid du modéle en hiver.

(iv)  La mise en cohérence des utilisations des trois drediscrétisation verticale des
sols dans ORCHIDEE (axes thermique, hydrologiqueliagnostique) selon le
contexte.

Au cours de ma thése, la surestimation de la salilim de la neige et sa fonte anticipée sont
apparues comme des biais systématiques du modéieysodes implications suivantes :

0] sous-estimation de I'épaisseur des manteaux neigeux
(i) biais froid dans le sol
(i) anticipation du pic de débit des fleuves de I'Agat lié & la fonte des neiges

(iv)  sous-estimation du volume de ce pic de débit.

La premiére partie de cette section rassemble gligiExgnostics indépendants de ces biais,
établis au cours de ma thése ou lors d’étudesiantés.

Les Chapitres 3 et4 ont montré le réle crucial de I'albédo dans la giz@dtion de la date de
fonte de la neige. Examinant la paramétrisatiodadsublimation dans ORCHIDEE, nous
mettrons en évidence son rdle dans la surestimateéoma sublimation par le modéle, et
diagnostiquerons les autres causes possibleslaaise

Les données de flux de chaleur latente mesurédesaus de la neige a la station de Bayelva
sur la période mars 2008-mars 2009, sont ensulisées pour déterminer la plausibilité de
ces hypotheéses via des tests de sensibilité ; leupsications a plus grande échelle est
envisagée et une proposition de correction de lanpétrisation de la sublimation dans
ORCHIDEE est formulée.
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Eléments du diagnostic

Les éléments suivants resituent I'identificationbiis de sublimation dans ORCHIDEE dans

son contexte historique :

. Les simulations réalisées par SECHIBA, ancétre CBIEE, a Valdai dans le cadre
du projet d’intercomparaison de modeles PILPS 2&helent une sous-estimation
systématique de I'équivalent en eau de la couverigigeuse par rapport aux observations ;
elle est associée a une fonte anticipée et a lalaiion d’une sublimation d’un facteur 2
supérieure a la moyenne des sublimations simuléetepautres modeles avec le méme
forcage atmosphériqu&igure 5.1). Slater et al. (2001) attribuent une part deéeetrt a la
représentation de la température de surface deeigende 5°C plus élevée dans
ORCHIDEE que la moyenne des modéles, et a la fatoal du coefficient d’échanges
latents. Selon cette étude, la fonte anticipée aledige est quant-a-elle reliée a la
formulation composite de I'albédo et du bilan d¥gie, qui induit des biais forts a une
période ou seule une fraction de la surface deBamaist effectivement recouverte de neige
(cf. Chapitre 4).
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Figure 5.1. Simulation par SECHIBA, ancétre d'ORCHIDEE, et mbBautres modeles de
surface, de (a.) I'équivalent en eau du manteagengi (SWE) a Valdai (Russie) pour I'hiver
1973-1974 (b.) la sublimation cumulée sur les 18éaande simulations réalisées dans le
cadre de I'expérience d’intercomparaison de modeleRS 2d. Ces simulations sont forcées
par un forgcage climatique local. Source : Slatexl.e2001).
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et données de
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Figure 5.2. Comportement hydrologique des versions bi-cou¢Gésisnel) et multi-couches
(CWRR) d’ORCHIDEE sur le bassin de Thorne-Kalix,aBdinavie. Dans la colonne de
droite, le volume de ruisselement annuel est esparémesure a I'exutoire du fleuve ; le
volume annuel de sublimation est la moyenne simyl@de les 21 modeéles de surface
participant a I'expérience PILPSe2 le volume évapotranspiré est estimé comme la
différence entre les précipitations annuelles &d6ér d’observations et les deux volumes

précédents. Source : Gouttevin (2009).

. Ces diagnostics sont inchangés apres l'incorparatie SECHIBA dans le nouveau
schéma de surface de LMDZ, ORCHIDEE, comme le cowfil’évaluationa posteriori
d’'ORCHIDEE contre les données et sorties de modiéleprojet d’intercomparaison de
modeles de surface PILPS 2e. Successeur de PILRPSe2@rojet est consacré au
comportement hydrologique des modéles en régidmadées latitudes, sous forte influence
du régime nival et du gel. Durant mon stage de dtdstau LGGE, j'ai évalué ORCHIDEE
dans ses versions hydrologiques bi-couches et-Htlithes contre les données et sorties de
modeles de ce projet. Une des conclusions de eailteété le diagnostic d’'une sublimation
surestimée par ORCHIDEE par rapport aux autres lasdPans la version de I'’hydrologie
multi-couches, ce biais conduit a sous-estimerygaport aux observations, le ruisselement
de surface et le débit des fleuves a I'échelle aluDans la version bi-couches, cette
surestimation est compensée par une évaporatisiestimée. Ces résultats sont illustrés
enFigure 5.2.

. Enfin, jai au cours de ma these comparé les flydrblogigues mensuels entre la
surface terrestre et 'atmosphére modélisés par IBEE sur le bassin de la Lena pour la
période 1980-1994, avec les mémes flux diagnosigaé Serreze et al. (2003) sur la base
d’observations et de réanalyses climatiques. Pesirsanulations, ORCHIDEE a été forcé
par le forcage atmosphérique de I'Université dedation (Sheffield et al., 2006) décrit au
Chapitre 2. Serreze et al. ont quant a eux utilisé des megatgées de precipitation (P)
spatialement interpolées, et appliqué une méthodeodeergence de flux atmosphérique
sur les réanalyses NCEP pour inférer des seériepamathes du flux P-ET (ET étant
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20

I'évapotranspiration) sur I'ensemble du bassin daindge de I'Océan Arctique. Une
estimation de I'évapotranspiration est alors donpeela différence de ces deux flux. Le
diagnostic réalisé par Serreze et al., présEig@re 5.3.a.pour la Lena, est une moyenne
sur la période 1960-2002. Il peut donc étre coméidémme une climatologie des flux P, P-
ET et ET, a laguelle comparer nos résultats de fizatién Figures 5.3.b.et5.3.c).

La version standard d’ORCHIDEE simule un pic @meér d’évapotranspiration induit par
de la sublimationKigure 5.3.b), et absent du diagnostic de Serreze et al.. &estats sont
inchangés par I'implémentation du gel dans le Blwus aborderons ultérieurement les
modifications apportées au modele et permettasbdeger cet effetKigure 5.3.c).
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Serreze et al., 2003 b. ORCHIDEE, version standard Cc. ORCHIDEE, rugosité réduite

Figure 5.3. Comparaison des flux hydrologiques entre la serfat I'atmosphére
diagnostiqués par Serreze et al. (2003) sur larbdsda Lena (a.) et simulés par ORCHIDEE
dans sa version standard (b.) et avec une comedéaugosité (c.) dont la paramétrisation est
expliquée plus loin dans le texte (simulation BOREBC). Cette correction induit une
réduction de la sublimation, en accord avec legmasions de Serreze et al.

Discussion du diagnostic

Quelques éléments imposent de nuancer ce diagnD&ioord, il repose en grande partie sur
une comparaison d’ORCHIDEE a d’autres modeles.|l®plupart d’entre eux, y compris
ORCHIDEE, n’integrent pas une représentation decgssus tels quéa sublimation
privilégiée dela neige soufflée, transportée par saltation, ou tarceptée par la canopée
des arbres Lorsque la neige est transportée par le venteldilation accrue des cristaux
génere des taux de sublimation plus importantscqu& observeés pour de la neige au sol. La
neige interceptée par les canopées est exposée eodditions atmosphériques plus seches
gu'a la surface et a des températures plus élefpaessuite d'un albédo plus faible de la
structure non-enneigée des arbres), elle connait également une sublimation accrue par
rapport a la neige de surface.

Les rares données observationnelles révelent I'itapoe de ces processus : la sublimation de
la neige transportée par le vent a été estiméésepter entre 15 et 40 % des chutes de neige
annuelles dans les prairies canadiennes, et en80c% des chutes de neige annuelles dans
I'Arctique canadien ; la neige interceptée pardasopées, qui peut représenter jusqu’a 60 %
des chutes annuelles, disparait plus par sublimajien par fonte (Pomeroy et al., 1998) ;
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cette sublimation représente entre 20 et 30 % dwkammuel de neige sur un site de forét
continentale ameéricain (Montesi et al., 2004). ysatlsese de Liston and Sturm (2004) avance
des estimations de volumes sublimés comprises dftret 50 % du cumul annuel des

précipitations néigeuses pour les environnementsuddra ou de taiga, et pouvant aller

jusqu’a 100 % dans certaines régions.

Il n'existe aucun jeu de données observationnelesublimation a I'échelle des régions pan-
arctiques. Dans ces environnements, le manqueédesiom et de représentativité spatiale des
mesures de précipitations entache la fiabilité ajgsroches telles que celle de Serreze et al.
(2003). Les données observationnelles de sublimatientionnées ci-dessus sont dispersées
dans l'espace et dans le temps, et relatives a amesronnements et/ou conditions
atmosphériques spécifiques (contexte topographidoealisation sub- ou supra-canopée ;
type de végétation... e.g. Molotch et al., 2007 ; Msnet al., 2004 ; Liston and Sturm 2004 ;
Pomeroy and Essery 1999).

La modélisation offre I'unique opportunité d’'unetrpolation spatiale de ces résultats, et des
modéles spécifiques existent, recouvrant essestielht deux catégories de processus :

- sublimation, en contexte de toundra, de neige dudsoneige soufflée ou
transportée par saltation (e.g. Schmidt, 1972 eifyset al., 1999 ; Déry and
Yau, 2001)

- sublimation de la neige accumulée sur la canopéeadares (e.g. Schmidt,
1991 ; Hedstrom and Pomeroy 1998)

Cependant, ces approches sont rarement réconadié@ssun méme modéle ; elles conduisent
a des résultats contrastés concernant les effets mhiéme processus (Liston and Sturm,
2004), témoins d’'une compréhension encore incompuleés processus a I'ceuvre ; enfin, elles
supposent une connaissance de parameétres spatimiséque la densité des canopées, la
topographie, les conditions de stabilité atmosjgjuéi qui ne sont pas disponibles a des
degrés de précision satisfaisants a ces échebdisls;s.

La Figure 5.3. met en regard les quantités annuellement sublipée©RCHIDEE sur les
régions pan-arctiques, et les résultats présentésEpsery et al. (2003): ces-derniers
concernent la sublimation de la neige sur canopgguament, simulée par un modéle de
climat doté d’'une parameétrisation avancée pouyge tle processus.

La fraction des précipitations neigeuses annuel¢rsablimée par ORCHIDEE excéde la
fourchette des [10-50 %] avanceée par Liston andns{2004) ; elle dépasse également les
fractions simulées par Essery et al. (2003).

Enfin, un des éléments les plus robustes de naaugndstic est sans doute la sous-estimation
du débit de la riviere Thorne-Kalidigure 5.2) par la version hydrologique multi-couche
d’ORCHIDEE, dont aucun biais systématique dansaf®iranspiration n’a été décelé. Sur ce
bassin, les mesures de précipitations sont noméseumrrigées, et ont fait I'objet d'un
contrble de qualité avance.

La compréhension du biais de sublimation dans OREHI passe par I'examen de sa
paramétrisation en regard des processus physigisesmjeu : cette analyse fait I'objet de la
section suivante.
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Figure 5.3. Quantités annuelles de neige sublimée, en valhgslues et en pourcentage du
cumul annuel de précipitations neigeuses, (a.) ddasublimation de neige sur canopée, tels
gue modélisés par Essery et al. (2003) sur 15 arohéelimat présent et (b.) modélisées par
ORCHIDEE sur I'hiver 2008-2009 (forcage atmosphéei§VATCH).
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Paramétrisation de la sublimation dans ORCHIDEHgimes possibles du biais

Selon une paramétrisation classique (e.g. Andet8di6), la sublimation dans ORCHIDEE
s'écrit, en W nif ;

I:subli = V'qc ' fsnow'( surf qair )'Ioair 'Lsubli (51)

ou v : vitesse du vent (ns

gc: coefficient d’échanges turbulents (-). Dans ORDHE, le méme
coefficient est utilisé pour les flux latents enhsibles. Son calcul fait
intervenir les conditions de stabilité atmosphégiginsi que la rugosité de
surface. Celle-ci est calculée comme une moyengarithmique des
rugosités de surface tabulées de chacun des PEUpart la maille. Avec
la vitesse du vent, .gest couramment regroupé€ en une variable dont
I'inverse constitue laésistance aérodynamique

fsnow: fraction de maille enneigée (-)

Osurf, Chir . humidités spécifiqgues de I'air respectivemena &urface et a 2 m
(kg kg*)

pair - Masse volumique de I'air (kg

Lsuoi : chaleur latente de sublimation (2.8348.1&g" K™)

En I'absence de représentation spécifique de Igensiir canopée ou de la neige soufflée,
cette paramétrisation constitue une formulation inégrée de I'ensemble des processus de
sublimation a I'ceuvre sur une maille de modele

- La vitesse du vent est une variable du forgdigeatique dont les séries temporelles sont
raisonnables (e.g. Uppala et al. 2005). Dans |lpgrtudes forcages utilisés, elle est issue
d’observations ; par ailleurs, c’est une varialdentique pour tous les modeles dans les
exercices d’intercomparaison : elle ne peut étrearse dans les différences de sublimation
simulées par ORCHIDEE et les autres moddigufe 5.1). En environnement forestier, la
neige tombée au sol est protégée du vent et suléageu (Molotch et al., 2007) ; I'inverse
est vrai pour la neige piégée sur la canopée, switesses de vent sont similaires a celles
observées dans les prairies adjacentes et la tatnpgraccrue, liée a I'albédo des structures
végétales non-enneigées, soutient par ailleursntie thux de sublimation.

ORCHIDEE ne représente pas ces différences :ifatibn, sur I'ensemble des couverts
végétaux d’une maille de modele, de la vitesseatu fournie par le forcage atmosphérique
revient a considérer que toute la neige des foréwsst interceptée par la canopée des
arbres. Il s’agit la d’'une surestimation de la quantité mieige exposée a ces conditions,
susceptible d’engendrer un biais positif de laisodion simulée.

En revanche d’autres facteurs favorisant la sultionade la neige interceptée ne sont pas
représentés de facon adéquate par le modéle (mmwdispécifiques de température et
d’humidité de l'atmosphére au-dessus de la cangpeire exemple). Ces erreurs sont
susceptibles de se compenser. Faute de paramétrisalaptée, nous ne considererons pas
plus en avant le rbéle possible de la vitesse du dans I'excés de sublimation simulé par
ORCHIDEE.

- Le coefficient d’échanges turbulentsrepose sur une formulation de Louis (1979) et
dépend de la rugosité de surface et des conditienstabilité atmosphérique. Slater et al.
(2001) ont révélé le réle des différences de panasaéon et d'implémentation numérique du
calcul de ce coefficient dans la dispersion deuhlisation simulée par les modéles de
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climat. Pour la rugosité de surface, la complerigs paysages co-existants au sein d’'une
maille dORCHIDEE est prise en compte par une foatiah composite sur le méme modéle
gue celle de I'albéddQhapitre 4). Structurellement, la rugosité des surfaces nmboraes (et
donc leur sublimation) sont donc surestimées, tagde celles des surfaces arborées sont
sous-estimées ; une micro-rugosité de surface @ibudtre pertinente pour de la neige sub-
canopée, mais n’'est pas non plus considérée. loailcdé bilans d’énergie séparés pour
chaque type de neige selon son contexte de coudgétal offrirait un moyen de circonvenir
ces biais ; nous ne les aborderons pas plus en @zart donnée la formulation actuelle.

En revanche, nous remarquons daeugosité de surface d’ORCHIDEE n’est pas affece&

par la présence de neigePour du sol nu, avec ou sans neige, ORCHIDEHEs@itiar
exemple une rugosité de surface prescrite a0 Or, les observations suggérent une
rugosité de surface réduite en présence de nejgeouvant diminuer d’un tiers les échanges
turbulents (Pomeroy et al., 1998). Pour Bayelvasttenann (2009) infére ainsi une rugosité
de 10° m, réduite & 16 m en présence de neige.

Nous examinerons la pertinence de cette hypothésarrsle site de Bayelva, et
considérerons ses implications a plus grande éclell

- Comme expliqgué auChapitre 4, la fraction de maille enneigée est fonction de
I'équivalent en eau du manteau neigeux (i.e. dédateur de neige, a densité de neige
constante) : la fonte anticipée d’ORCHIDEE a I'effeverse de limiter la sublimation, nous
ne mettrons donc pas.§wen cause dans l'analyse du biais positif de Idirmation dans
ORCHIDEE.

- L’humidité spécifique de l'air est une variable dorcage atmosphérique, dont la
variabilité au sein d’une maille et selon les d#féts couverts végétaux n’'est pas représentée.
Similairement a la vitesse du vent, elle ne se mp&e en cause dans notre analyse. En
revanche/ utilisation découplée du modéle peut contribuer & un biais de la sultionavia
cette variable : alors qu’en fonctionnement coufdésublimation au-dessus de la neige va
entrainer une augmentation de I'humidité spécifiged’air a la surface ;4 modérant cette
sublimation, gy n'est pas actualisée par de la sublimation deasearén mode découplé, et le
gradient d’humidité entre la surface de la neigd’at ayant initié la sublimation peut
perdurer sur plusieurs pas de temps. Des analysaguées en mode couplé par Martin
Ménégoz, post-doctorant au LGGE, confirment la rédocvoire suppression du biais de
sublimation dans des simulations couplées. Fauteca®mpatibilité entre la version
d’ORCHIDEE utilisée dans cette these et LMDZ, iarpas été envisagé d’approfondir le
diagnostic dans cette voie.

- L’humidité spécifigue de surface est diagnostiqpee le modele sur la base de la
température de surface et des formules de Cla@ameyron. Unesurestimation de la
température de surface de la neigest une origine possible du biais de sublimation du
modéle ccelle-ci peut résulter d’un albédo de la neige sotestimé

Nous avons montré aDhapitre 4 I'existence d’une sous-estimation structurelle’didédo

de la neige par ORCHIDEE, en lien avec I'utilisatidun albédo moyen de maille dont une
fraction peut étre non-enneigée. D’autres aspe&s plaramétrisations d’ORCHIDEE
contribuent a sous-estimer 'albédo des surfacasigges :

- des gammes d’albédo de végétation enneigée sangestpar rapport aux données
satellites récente€hapitre 4).
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- la non-différenciation de la neige sub- et supnaepge en environnement forestier :
alors que les réflexions multiples induites pardhatecture des arbres limitent
'albédo de la neige supra-canopée (e.g. HardimgRaomeroy, 1996), la neige sub-
canopée conserve raisonnablement un albédo coemtris 0.8-0.9 (neige fraiche) et
0.3-0.4 (neige sale a tres sale). Les bornes sféas des albédos de PFT forestiers en
présence de neigeldbleau 4.1) tiennent compte de la protubérance des troncs,
branches et feuillages sempervirents au-dessusadsulface et ne sont pas
représentatives de cet effet.

Dans la formulation actuelle, composite, du bilai®ndrgie dans ORCHIDEE, nous
examinerons l'impact de l'albédo sur la sublimatmar un test de sensibilité a Bayelva, en
environnement non-forestier, et a I'échelle pariigue en comparant les résultats de
simulations utilisant l'albédo par défaut d’'ORCHIBE et sa révision proposée au

Chapitre 4.

- Enfin, au moment de la fonte, le séquencage desatmds effectuées par ORCHIDEE
conduit a surestimer la température de surfaceségilpour le calcul desg. ORCHIDEE
utilise en effet pour la fonte de la neige un med@ice-restore le bilan d’énergie de surface
est résolu sans tenir compte de la consommatiamedjée de chaleur latente pour la fonte.
C’est cette température de surface qui est utils®ae le calcul de @+ Puis, la difféerence
entre cette température de surface et le pointisieri permet de calculer la fonte : si toute la
neige n'a pas fondue, la température de surfaceetdilie au point de fusion. Cette analyse
suggere gu’'une revision de séquencage d’ORCHIDEle W'intégration implicite de la
fonte de la neige via une méthode similaire a cafigloyée pour le gel, pourrait introduire
une réduction cohérente de la sublimation en péritedéonte. Cette perspective ne sera pas
approfondie ici.

En conclusion, les principales simplifications irtdgi par la formulation de la sublimation

dans ORCHIDEE sont résumées pafFigure 5.4.; toutes contribuent probablement a une
représentation biaisée de ce flux, avec en outr@adsibles compensations d’erreurs. Le
calcul de bilans d’énergie séparés pour chaqudidraale maille selon ses conditions

d’occupation et d’enneigement spécifiques, et pesicompartiments sub- et supra-canopée,
recéle un large potentiel d’amélioration de la éspntation des flux latents par une
représentation adéquate des conditions physiquasfisppes a chaque environnement. Des
développements d’ORCHIDEE sont en cours dans ceite(travaux de J. Ryder).

Dans la formulation actuelle, nous avons mis erdehie deux éléments susceptibles
d’induire de fagcon univoque un exces de sublimatitedbédo et la rugosité de surface. Nous
investigons ci-apres la sensibilité de la sublioratnodélisée a ces deux parametres.
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ORCHIDEE (simplified) REALITY
Unique
sublimation
regime
Tair ’ qsurf ’ V; qc
=> Fsupii

Sub-canopy snow
sublimation regime

Tair =y Qsurf =» \' = Uc-
=> Foupii -

Open-areas show
sublimation regime

Tair ~, Qsurf = Vv ~ qc.—
blowing snow
=> Fsubli ?

Figure 5.4. Simplifications induites par la formulation de dablimation de la neige dans
ORCHIDEE. La variabilité des principaux paramétrégissant ce flux en fonction des
paysages coexistant au sein d’une maille de modsiellustrée en partie droite de la figure :
un « - » apres le parametre signifie une diminutiersa valeur dans ce contexte, un « + » son
augmentation, un « ~ » une valeur équivalenteéfiarence étant la valeur composite simulée
par ORCHIDEE sur la maille (partie gauche de lari).

Analyse détaillée de la sublimation et tests desibdité sur le site de Bayelva.

A Bayelva, des mesures de flux latents existentisarannée entiére ; ils correspondent a un
environnement non-arboré.

Nous profitons de I'élaboration d’'un forcage clilgae spécifique a ce sit€lapitre 3) et
d’'une calibration, quoiqu’imparfaite, de l'albédo tke neige, pour conduire les tests de
sensibilité suivants avec ORCHIDEE :

- Dans une premiére simulation, CTRL, la rugosité ¢&flaut du modeéle et I'albédo
calibré sont utilisés: cette simulation reprodies conditions standards d'une
simulation sur ce site.

- Dans une seconde simulation, SUBLI-QC, la rugod#éésurface est réduite d'un
facteur 10 en présence de neige, I'albédo caliirénaintenu.
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- Dans une derniére simulation, SUBLI-alb, la rugbset I'albédo par défaut du
modele sont utilisés : ce dernier choix correspanghe sous-estimation de I'albédo
(Chapitre 3).

La Figure 5.5 présente les flux de chaleur latente observébl@r) et modélisés (en rouge)
sur la période mars 2008 - mars 2009 a Bayelva, cies$&rois expériences ; les températures
de surface observées et modélisées, ainsi quealgsurs de neige, sont mises en regard de
ces résultats.

Dans la simulation CTRL comme dans les observatitangeige couvre le sol d’octobre a
juin inclus. Les flux de chaleur latente modéligésobservés sur cette période sont donc
principalemertt induits par de la sublimation, ils le sont excheshent de janvier & mai
inclus.

La simulation CTRL surestime la sublimation par m@ppaux observations; cette
surestimation est faible pendant les mois de nddimo(novembre a février) et culmine au
mois de mai. Ce lien avec la saisonnalité de I'aibeinent suggere un biais du modéle lié au
traitement des radiations solaires incidentes et @doune sous-estimation de I'albédo. Dans la
simulation CTRL, celui-ci a été calibré sur des migs observationnelles mais cette
calibration est imparfaite et 'albédo modélisé benetre sous-estimé de janvier a début juin
(Chapitre 3). L’hypothese du role de la sous-estimation de l'allsd de la neige dans le
biais de sublimation du modelgpendant la fin de I'hiver est confirmée par :

0] La température de surface modélisée : entre jangiemai, elle excede la
température de surface observée précisément aud®aoigi, ou un excés majeur
de sublimation est modéliséFigure 5.5.a). Comme nous lavons vu au
Chapitre 3, un exces d’énergie disponible induit par un atbgolus-estimé peut se
traduire par une surestimation de la températuresudéace, lorsque les flux
turbulents et conductifs au départ de la surfacesuiisent pas a évacuer
'excédent d’énergie.

(i) Les résultats de la simulation SUBLI-alb : dangecetimulation, I'utilisation d’un
albédo sous-estimé engendre une température dacsufbrtement surestimée
d’avril a juin, accompagnée d’'une sublimation esoes

(i)  Le cycle diurne marqué de la sublimation modéliagemois de mai dans la
simulation CTRL Figure 5.6.a) : il suit le cycle du rayonnement solaire incident
et de la température de surfagg(re 5.6.b), dont le biais positif est maximal en
milieu de journée.

8 Principalement seulement, car lorsque I'épaisdaunanteau neigeux est faible, une fraction delenast libre
de neige et peut évaporer (Ehapitre 4). Dans le modéle (CTRL et SUBLI-QC) comme dansoleservations,
cette fraction est inférieure a 5 % de janvier & melus, période sur laquelle les flux latents rbliskEs et
mesurés sont donc issus de la sublimation uniquerbé&tctobre a décembre et en juin, la sublimationtribue
a plus de 95 % du flux latent modélisé.
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a0,

T — observations ~
w0.— //\ —  modele, CTRL -
- \ —— modele, SUBLI-alb -
30, // \ -- modele, SUBLI-QC L

20, —

a. 2008 2009
Latent heat flux (W/m?2)

280 —

270, —

280, —

250, —

b. MAR APR MY JUN JuL AUG SEP ocT MO DEC JAN FEB MER
2008 2009

Surface temperature (K)

MER APR MY JUN JuL AUG SEP oeT MOV DEC JEN FEE MER
C 2008 2009

Snow height (m)

Figure 5.5. Flux de chaleur latente (a.), température de sarfh.) et hauteur de neige (c.) a
Bayelva dans les simulations CTRL, SUBLI-QC et SUBIb, et dans les observations. Le
Tableau 5.1. fournit des valeurs chiffrées destgécamx observations de certaines de ces
variables.
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Figure 5.6.Flux de chaleur latente (a.) et température daceir(b.) au mois de mai 2008. La
température de l'air a 2 m, provenant du forcageoaphérique et donc principalement issue
d’observations, est tracée a titre indicatif en (b)

Pendant la nuit polaire, d’octobre a mi-mars, lalistation est surestimée d’un facteur 2 par
la simulation CTRL, alors que la température defaser est sous-estimée et I'apport
énergeétique des radiations solaires tres faibleg. &litre origine doit étre cherchée a I'exces
de sublimation par le modele. La simulation SUBLT-@Qonduit a un bon accord des flux
latents observés et simulés sur cette périodee @attlioration persiste pour les mois d’hiver
post-nuit polaire : la réduction de la rugosité sieface en présence de neige apporte une
correction additionnelle a la correction d’albé&o. revanche, elle conduit a sous-estimer les
eéchanges latents en début dhiver (septembre, a@gtalwvembreFigure 5.5.a) et la
température de surface a ces mémes périodes,chatioh conjointe des échanges sensibles
a destination de la surface. tableau 5.1, ou les principaux changements entre CTRL et
SUBLI-QC sont encadrés de noir, confirme cet impahecta paramétrisation SUBLI-QC sur
les composantes hivernales du bilan d’énergie &lBay

La réduction de la rugosité de surface en présdaageige offre donc des résultats modeérés
mais l'avantage d’'une simplicité de paramétrisatdans la formulation actuelle de la
sublimation de la neige ; son impact a grande é&ekst analysé dans la partie suivante.
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Composantes Nuit polaire Hiver post-nuit Fin de 'hiver Fonte des neiges

du bilan polaire

d’'énergie

01/10/2008 — 16/03/2008 — 16/04/2008 — 01/06/2008 —
15/03/2009 15/04/2008 30/05/2008 30/06/2008

SWt 0.9 1.0 1.7 48.0 |48.7 |57.3 |132.4|132.9 | 145.2 |174.8 | 176.6 | 127.8
LW1 258.5 | 255 263.4 | 229.0 | 225.1 | 236.4 | 287.6 | 287.9 | 283.5 | 320.1 | 320.0 | 324.3
Qn -20.6 | -14 -16.1 | -159 | -10.3 | -17.6 | -5.3 2.1 -7.9 -8.6 -3.9 -6.8
Qe 3.8 1.2 2.6 3.4 1.3 0.7 128 [ 7.8 2.4 156 |[9.1 11.9
Qq -5,3 -5.2 -5.3 -2.6 -2.4 -5.4 1.0 1.1 3.0 2.8 2.5 13
Résidu 10.3 | 10.3 | 11.7 |5.1 4.7 7.1 -3.8 -4.8 -4.6 -215 | -21.3 | -27

Tableau 5.1.Composantes du bilan d’énergie pour les simulat©mRL (turquoise, valeurs
reprises depuis [€ableau 3.3), SUBLI-QC (rouge) et pour les observations (¢faé) sur la
séquence hivernale a Bayelva.

Sensibilité de la sublimation des régions circurotigues a l'albedo de la neige et a sa
rugosité

La sensibilité de la sublimation a I'albédo de é&age et a sa rugosité a I'échelle pan-arctique
(> 50°N) est envisagée au travers des trois expegge suivantes, conduites sur la décennie
2000-2010 avec le forcage climatigue WATCH (Weedoal.¢2011) :

- BOREAL-CTRL : albédo et rugosité par défaut d’OROHE

- BOREAL-ALB : rugosité par défaut ’'ORCHIDEE, albédorrigé selon la révision
proposée aChapitre 4

- BOREAL-QC : rugosité de surface réduite d’'un fact@@ en présence de neige,
albédo par défaut du modeéle.

Les sublimations moyennes modélisées dans ces éxp€riences sont présentées en
Figure 5.7. La réduction de sublimation induite par la paraisétion de BOREAL-ALB est
faible, en lien avec les relativement faibles octicans d’albédo proposées (de 0.05 a 0.1 pour
les PFT arbres) ; elle touche principalement Iggorés faiblement arborées, ou les différences
d’albédos modélisés sont plus importantes. Cettduatéon confirme cependant la
contribution d’'une formulation inadaptée de I'albétpla neige au biais de sublimation dans
ORCHIDEE.

La diminution de la rugosité de surface en préselecaeige induit une réduction bien plus
efficace de la sublimation modéliséEigure 5.7.c), et des résultats en accord avec le
diagnostic de Serreze et al. (2003) sur le bassitad.ena [Figure 5.3.c) : cette correction
pourra étre adoptée temporairement (i.e. en attditee formulation plus adaptée de la
sublimation a I'échelle d’'une maille) en gardanfesprit sa contribution au biais froid du
modéle Tableau 5.1).
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a. Mean annual sublimation in BOREAL-CTRL (mm yr)

807N

BCPH

ACAM

Figure 5.7. Sublimation moyenne annuelle (mm'yrsur la décennie 2000-2010 dans les
expériences BOREAL-CTRL (a.), BOREAL-ALB (b.) et BEBAL-QC (c.). Le contour bleu
clair entour les zones ou les PFT arbres occupestge 50 % de la surface de maille. La
sublimation sur le Groenland en a. et b. n'a auataeur physique par suite d’une erreur de
codage.
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Conclusion

La sous-estimation par ORCHIDEE de 'albédo defases enneigées a été identifiee comme
un premier contributeur de I'excés de sublimatiomuse par le modéle, via une sur-
estimation de la température de surface. Cet effiemanifeste en fin d’hiver, en lien avec le
retour des radiations solaires incidentes aux Bdatgudes.

Une formulation mal adaptée de la rugosité de sarfen présence de neige peut étre a
I'origine d’un biais significatif de sublimation da ORCHIDEE : nous en proposons une
correction imparfaite.

La représentation détaillée des processus spéesfigu chacun des compartiments d’une
maille devrait offrir prochainement la possibild&ine correction a base physique du biais de
la sublimation dans ORCHIDEE.

5.4.Mise en cohérence de différentes versions du modeéele

Le Chapitre 1 a rappelé le contexte dans lequel s’insére mamitrde these, qui est celui du
développement d’ORCHIDEE pour la représentationpdiecessus spécifigues aux hautes
latitudes. Ces développements sont portés parnansuix ainsi que ceux reéalisés par :

- C. Koven (Koven et al., 2009) pour la représémtatdu cycle du carbone aux hautes
latitudes (respiration des sols a des tempéraemedeca du point de fusion, cryoturbation,
modeéle simple de méthanogénéese) et des propragtdsies de la matiere organique des sols.

- B. Ringeval (Ringeval et al., 2010, 2012) poudi@gnostic d’une fraction saturée par maille
de modele via une approche TopModel (Beven andbiire979) et le calcul des émissions
de méthane de cette fraction, considérée reprdsenties wetlands.

- W. Tao pour le développement d’'un modele de neig®icite, multi-couches, incorporant
une densité et des propriétés thermiques évoluytives représentation du contenu en eau de
la neige, de la percolation d’eau dans le mantetade la réduction marquée de I'albédo de la
neige en période de fonte.

La finalisation des travaux de C. Koven, B. Rindetadu nouveau schéma de gel documenté
dans cette thése a incité a une mise en commuesdgéveloppements, réalisée en aolt 2012.
Ce type d’opérations vise a assurer la pérennit&a atisponibilité pour I'ensemble des
développeurs d’'ORCHIDEE des contributions apportéés leur sauvegarde sous une
branche officielle du modele dont la robustesse éarique et la cohérence physique sont
testées. Dans un souci de cohérence du modélg adone, cette nouvelle branche doit avoir
une filiation directe avec une autre branche adfieidu modele. Enfin, une mise en commun
de développements est aussi I'occasion d’identlésrincompatibilités de développements
réalisés en paralléles, dont les solutions de @kation sont a envisager collégialement par
groupe de développement d'ORCHIDEE. En vue de bgsctifs, la mise en commun des
codes numériques doit étre accompagnée d’'une dotatioe précise des déeveloppements
implémentés, de leur configuration et des inconydéaés identifiées.

Pour notre opération de mise en commun, ces élémamt été rédigés et diffusés a
'ensemble des développeurs d’ORCHIDEE. Ills sonspdnibles en Annexe C
Conjointement, une nouvelle branche d’ORCHIDEEé&océéée sur le serveur dORCHIDEE,
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nomméeORCHIDEE_HIGH_LAT . La mise en commun des développements a été&ealis
conjointement par B. Ringeval, C. Koven et moi-ménjai réalisé la filiation de cette
version commune avec la version officielle ’ORCHIP la plus proche, ORCHIDEE-ARS.
La Figure 5.8 présente les deux étapes de cette mise en condlams un souci de tracgabilité
de ORCHIDEE_HIGH_LAT.

Official ORCHIDEE AR5

v

C. Koven (version close to ORCHIDEE-ARS5)

Filiation

- Insulation by organic matter

B. Ringeval - Cryoturbation & vertically discretized soil carbon
- TopModel - Methanogenesis
wetlands - improved soil carbon decomposition scheme
- wetland (microbial heat release, 02 limitation)
methanogenesis - thermal effects of soil freezing
W '
I. Gouttevin Mise en cohérence numérique et physique

Hydrological / l
freezing in the

multi-layer

hydrology

Figure 5.8 Filiation de ORCHIDEE_HIGH_LAT.

Problématique

La version ORCHIDEE_HIGH_LAT intégre de nombreuxumneaux développements dont
certains colteux en temps de calcul numériqueémsalde diffusion thermique dans la neige
indépendant, nombre de nceuds thermiques accruslaveofondeur du sol, hydrologie
multi-couches. Cette version est de plus destiné@égrer prochainement un schéma de
neige sophistiqué (Wang et al., in prep).

Des tests réalisés avec cette version sur le eadnul Titane, machine paralléle du CCRT
révélent des performances numériques désastrelegiedu 5.2).

Dans le cadre du réseau de coordination de rechei@tié a la vulnérabilité du carbone des
pergélisols RCN Vulnerability of Permafrost Carbo@hapitre 1, ci-apresRCN), le LGGE
est impligué dans un vaste programme d’inter-comipan rétrospective et future des
modélisations thermiques, hydrologiques et biogéoithies des pergélisols. Ces travaux, a
destination des prochains rapports du GIEC, viseptéciser I'état de notre compréhension

actuelle de la vulnérabilité des pergélisols a hadle globale a travers loutil de
modélisation ; et les trajectoires d’évolution gesgélisols que cet état de I'art projette pour

® Centre de Calcul Recherche et Technologie, inftoms sur le centre et la machine Titane disposilie
I'adresse http://lwww-ccrt.cea.fr/frfmoyen_de_calitane.htm.
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les 200 prochaines anneées. Leur premier voletasladt a la période récente (1960-2010),
tenant compte des modifications anthropogéniqueslichat de la période préindustrielle a
nos jours.

Une simulation réaliste des cycles biogéochimigdes hautes latitudes pour cette période
dans ORCHIDEE suppose une construction préalasestbcks de carbone par le modéle, et
la prise en compte de la co-évolution du climatletla biosphére depuis la période pre-
industrielle. Dans cette perspective, un protodeeimulation a été élaboré : son principe est
similaire a celui décrit alChapitre 3, mais la nécessité de prendre en compte I'évolution
récente du climat pour les simulations requisesl@d®CN, et I'expérience acquise sur le
fonctionnement d’'ORCHIDEE l'ont fait gagner en cdexité. Parce que ce retour
d’expérience peut étre utile a la communauté desldgpeurs d’'ORCHIDEE, les détails de
ce protocole figurent erAnnexe D. Nous retiendrons ici qu’il requiert ~800 ans de
simulations pan-Arctique effectuées en mode ‘SEGHEBIOMATE’, i.e. en activant la
modélisation du cycle du carbone et de la phénelpgt 10 000 ans de simulations effectuées
par le module de carbone simplifié (appdidrcesoil). Le temps de calcul requis par ce
volume de simulations sur les régions circum-avesy(> 50 °N) Tableau 5.2) s’éléve a
plus de 60 jours (hors tests et échecs) avec Eorestandard dORCHIDEE_HIGH_LAT,
rendant difficile le respect des délais imposés @@s exercices d’intercomparaison de
modéles.

Temps de calcul sur le domaine circum-arctique (>®N)
Modele (configuration) Durée a la résolution 1°x1°
Driver par défaut Driver de N. Viovy
ORCHIDEE_HIGH_LAT lyr 1 processeur : 4 h 02 min 1 processeur : 2 h 04 min
(SECHIBA+STOMATE) 32 processeurs : 2 h 40 min 32 processeurs : 4 min
FORCESOIL 1000 yrs| 32 x 1 processeur: 2 h 17 min 32 x 1 process2ur 17 min
(module de carbone simplifi¢)

Tableau 5.2.Performances numeériques du modele ORCHIDEE_HIGH leA du module
de carbone simplifiéorcesoil avec le driver par défaut du modéle et apresapsation pour
ORCHIDEE_HIGH_LAT du driver développé par N. Viavy

Adaptation et prise en main d’'un nouveau « driver »

Une analyse approfondie des performances numérdj@CHIDEE_HIGH_LAT a réveélé

un poste de dépense de temps de calcul importantrdala gestion des entrées-sortietu
modéle : lecture et interpolation de cartes derpéatees et du forcage atmosphérique, écriture
des fichiers de sortie et de redémarrage du mo@eie faibles performances seraient en lien
des déficiences de la gestion de I'espace mémoire wia codémparfaitement parallélisé.

Certains utilisateurs de la communauté ORCHIDEHsatit une gestion des entrées-sorties
différente : linterpolation des cartes nécessaie$a simulation est faite en amont par
I'utilisateur, les entrées et sorties du modéele wmé dépendance spatiale vectorielle (les
variables dépendant d’'un indice de ‘point de teetehon pas d’'un double indice longitude-
latitude), la gestion de I'espace mémoire estséalipar un programme écrit en langage C et
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aux performances de parallélisation éprouvées. ©grgmme, appelédfiver’ puisqu’il
orchestre I'ensemble de la simulation en géranfotgage atmosphérique, les cartes et
parametres d’entrée et les appels au modéle ORCEIHMEC ces parametres, a été développé
par N. Viovy et nous I'appellerordiver de N. Viovydans la suite.

La solution a la problématique soulevée en prempemtie de cette section a consisté en
'adaptation du driver de N. Viovy a la version ORIDEE_HIGH_LAT ; I'adéquation de
cette solution au probleme posé est illustrée parperformances numériques du nouveau
driver, décrites dans kableau 5.2. J'ai réalisé cette adaptation en collaboratiooitét avec

N. Viovy. Ce travail purement numérique est un stissement pour I'avenir, puisque la
version ORCHIDEE_HIGH_LAT traite de processus ad@njeux climatiqueQhapitre 1)

et est destinée a accueillir de nouveaux développtmconséquents (voir début de cette
section etChapitre 6). Afin de faciliter la prise en main de cette ndilergestion du code,
jai rédigé un guide synthétique d'utilisation duriver de N. Viovy dans
ORCHIDEE_HIGH_LAT, qui figure elAnnexe E

5.5.Conclusion

En conclusion, un travail de these contribuantéetbppement d’'un modeéle déja existant est
une page écrite dans la vie de ce modele. Sesqutirggs de pérennisation tiennent autant a
son inscription cohérente dans I'histoire du modeél€a I'anticipation et la co-construction,
avec les développeurs en place, des modalitéshpesgile son avenir. Documentation et
communication en sont des briques fondamentalesyns d’étre de ce chapitre. Le suivant
aborde le second aspect, prospectif, de cettepeisiee
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Chapitre 6

Conclusions et perspectives

Ma thése a eu pour objectif de contribuer a I'aoration de la modélisation de surface des
hautes latitudes, a travers des développementsdingpitation du gel hydrologique des sols)
mais aussi via de nombreux diagnostics de perforesade la modélisation.

Ces travaux confirment le réle fondamental du @sl sbls pour le climat des hautes latitudes,
dont les implications thermiques, hydrologiquediegéochimiques ont été déclinées. Si les
comparaisons a des données de terrain soulign@hidavalue apportée par le gel des sols a
la modélisation des hautes latitudes, elles révelegalement les limites de notre
représentation de ces environnements. Celles-ciedert a la fois de lacunes de la
modélisation, et du niveau actuel de compréhendésnprocessus a I'ceuvre dans les régions
circum-arctiques. Ces deux aspects sont déclinégpres, ouvrant autant de pistes qui
orienteront les recherches de demain.

Lacunes de la modélisation

Les lacunes de la modélisation identifieces au calgsma these touchent a la non-
représentation de processus dont I'importance [@alimat arctiqgue a pourtant été mise au
jour par la recherche scientifique ; et a la diffié de fournir une représentation adéquate des
hétérogénéités spatiales existant au sein d’'undend® modéle et des processus qu’elles
engendrent.

Les exemples desonductivité thermique et densité de la neigedes évenements gduie
sur neige des effets thermiques et hydrologiques denatiere organique, et des
conséguences hydrologiquéss plaines d’'inondationet autres étendues d’eau lipomt été
développés, sinon mentionnés, dans ce manuscriisteaexhaustive serait longue mais on
peut y ajouter I'absence de représentatiorcalotenu en eau liquide de la neigadont la
percolation et les cycles de gel/regel contribuietitiniformisation des températures dans le
manteau neigeux printanier et engendrent un réfgraght anticipé de la surface des sols.

L'intégration progressive, dans ORCHIDEE_HIGH_LAd@ge certains de ces processus
(propriétés thermiques de la matiere organiquengdad’inondation et bientot, représentation
améliorée de la neige) repoussera en partie cégdimmais un travail de développement et
un processus d’aller-retour entre les communaugsadmodélisation et de I'observation

s’averent encore nécessaire sur certains points :

. Dans le schéma de gel des sols proposé par cesi ltadvection de chaleur dans le
sol par I'eau liquide qui s’y infiltre au moment du dégel, et l@®ocessus non-conductifs de
transfert de chaleur, qui peuvent dominer au moment du regel des soladka al. 2001,
Boike et al., 1998), ne sont pas représentés eit dédeurs implications thermiques. Un
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couplage des modélisations hydrologiques et theresigpermettrait une représentation de ces
processus. Cette solution n'a pas été envisagdesugerposant une complexité mal
maitrisée a une représentation déja incertaine despropriétés thermiques (et
hydrologiques) des sols : 'advection de chaleuripitration d’eau de pluie ou de fonte est
un vecteur efficace de transfert thermique danséds organiques mais peut étre négligée
dans les sols minéraux sauf au-travers de failesroscopiques (Kane et al., 2001) ; or dans
ORCHIDEE, seule la récente version ORCHIDEE_HIGHTLAropose une représentation
des sols organiques, encore assujettie a un lanibggge préalable du model€ljapitre 5).

La paramétrisation des propriétés thermiques des gelés ou partiellement gelés dans
ORCHIDEE releve d'une paramétrisation adaptée denksn (1975 Chapitre 2) pour
laquelle des parameétres moyens sont utilisés, ajoes la paramétrisation originale de
Johansen suppose une connaissance de la compagitionlométrique des sols, illusoire
dans le détail aux échelles spatiales de notre lisatién. Mentionnons enfin que d’autres
paramétrisations des propriétés thermiques dessgdtent (Campbell, 1994 ; Ippisch, 2001,
Endrizzi, 2011), la plupart requérant une connaissaprécise des types de selsaux
performances non précisément discriminéepar les études les plus récentes (Fréb, 2011).
Des progres dans la caractérisation thermique aleses I'évaluation de ces paramétrisations
sont un préalable nécessaire au raffinement depl@sentation des transferts thermiques en
conditions de gel dans les modeles de surface.

. Au plan hydrologique, comme suggeéré @bapitre 4, la mise a profit des cartes
texturales des sols intégrant les données lesrptgntes (e.gslobal Soil Data Task2000 ;
Reynolds et al., 1999) et des parametres hydragdigorrespondants est de mise. Ces cartes
pourraient bénéficier d’'une révision pour les hautditudes, sur la base des informations
récemment compilées danétfas des sols des régions circum-arctignesamment (Jones et
al., 2010). Les cartes et caractéristiques de dggtafion pourront faire I'objet d’une révision
similaire, s’appuyant par exemple sur les nombraaxuits satellites existant€siobal Land
Cover 2000(2003) ;Globcover 20094Bontemps et al., 2011 EcoClimap(Champeaux et al.,
2005).

. En termes biogéochimiques, I'absence de représamtdés quantités considérables de
carbone des régions d@dom&’ et des tourbiéres des régions circum-arctiquestitoa une
carence majeure de la modélisation : ces stocksrsspectivement évalués a 500 GtC et
450 GtC (Zimov et al., 2006 ; Gorham, 199Chapitre 1), leur vulnérabilité au changement
climatique est probable de par leur caractere testgpour le carbone de ¥edoma et leur
propension a accommoder des étendues d’eau libddroportants dégagements de méthane
peuvent s’opérer (tourbieres). La modélisation pescessus a l'origine de ces stocks de
carbone est actuellement hors de portée des modéladimat, en particulier au vu des
incertitudes des reconstitutions climatiques a éebkelles de tempsChapitre 3). En
revanche, un effort considérable de compilationddanées pédologiques a I'échelle des
régions pan-arctiques (Hugelius, 2012 ; Tarnod292 fournit une estimation spatialisée de
ces stocks : dans ORCHIDEE, ces données ont étgimalament mises a profit dans des
études spécifiques (Koven et al., 20lpis leur incorporation dans les stratégies
d’initialisation des stocks de carbone des hautesatitudes n’est pas systématique
(Chapitres 3 et5). Elle constitue une prometteuse perspective d’amalan du modele de

19 Ce terme désigne spécifiquement des stocks demarestimés a ~ 500 GtC sur une superficie d’enviro
1 Mkn? en Sibérie septentrionale. Formés durant les élermipériodes glaciaires, en particulier a la fin d
Pléistocene ou la Sibérie orientale était libregthce, ils consistent en dépbts sédimentaires Jjoetsdébris
végétaux et animaux progressivement incorporés ldangergélisols.
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climat de I'lPSL au vu des enjeux locaux mais agsibaux de la modélisation du cycle du
carbone aux hautes latitudes.

. La paramétrisation des propriétés thermiques dés aganiques développée dans
ORCHIDEE_HIGH_LAT pourrait s’adapter a ces donné&ésplues en trois dimensions (sur
'horizontale et la verticale) ; elles pourraiergaéement étre le support du développement
d’'une représentation des propriétés hydrauliques de la nigre organique, avec l'appui

ou en complément d’autres cartographies et jeutot@ées existants (Beringer et al., 2001 ;
Rinke et al., 2008). A cet effet, la possibilité Hmtroduction d’'un nouveau type de
végetation, décrivant les lichens et mousses, paire envisagee.

. Ces données spatialisées s’accompagnent par aillBume estimation daontenu en
glace des pergélisolsdans certains pergélisols, le contenu en glacedsxla porosité des
sols ; 8 % des régions de pergélisols sont quedifide « riches en glace » (contenu en glace
excédant 20 % en volume ; Zhang et al., 2008).eCatformation est essentielle a la
modélisation hydrologique et thermique des pergijsen raison des énergies de chaleur
latente impliquées. Sa prise en compte est possiile contribuerait au réalisme des
estimations et projections des épaisseurs de coactiee, ou s’'opérent les processus de
décomposition des sols émetteurs de gaz a effetrde.

Les hétérogénéités spatiales a des échelles infésié la taille caractéristique d’une maille
de modéele relévent de plusieurs originégpographie, disparité du couvert végétal, des
caractéristiques des sols, de la couverture neigeusLeur prise en compte est depuis
toujours une préoccupation de la modélisation déase, du fait méme de la résolution
grossiere des premiers modeles de climat : leetraiht sous-maille de la végétation via
différents types de plantes ; le traitement souslende I'hydrologie des sols via le calcul de
trois bilans hydrologiques séparés sur chaque enddlmodeéle ; ou la prise en compte d’'une
fraction de maille non-enneigée et d’'un albédoutéase pour chaque type de végétation, en
sont lillustration. Cependant, la gestion infrailleade la topographie, de la couverture
neigeuse, et de leurs combinaisons avec les auwb@surs d’hétérogénéité spatiale, reste
embryonnaireChapitre 4).

Le développement d’'une paramétrisation de I'immhecta topographie sur la distribution de
'eau du sol et la génération du ruisselement éhble d'une maille de modele, par une
approcheTopModel (Ringeval et al., 2012), a constitué un pas supeldaire dans la
représentation de processus que la résolution defeles et l'utilisation de parametres
moyens ne permet pas de reproduire. Au plan bidgédgue, elle porte le potentiefune
représentation spatialisée des conditions d’humidét controlant en partie I'évolution de

la matiére organique des solsComme souligné aGhapitre 1, une telle représentation est
cruciale a une estimation réaliste des émissiossgae a effets de serre €@t méthane
depuis les écosystemes arctiques, un mécanisme tas foépercussions climatiques.
Cependant, deshypothéses fortes sous-tendent encore cette représentation dans
ORCHIDEE_HIGH_LAT : répartition uniforme de la védg#ton et donc de la productivité
brute des écosystemes sur une maille ; uniformetéadempérature des sols au sein d’une
maille de modéle. Lgénéralisation du traitement de I'hétérogénéité sytiale a d’autres
processugels quda température des sols (et, concomitamment, ldegbkols) et I'albédo de
surface pourrait lever en partie de ces hypotheses.
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Pour ces variablegyutre le relief, la formulation composite du bilan d’énergie defate
dans ORCHIDEE a dans ce manuscrit souvent éténimete comme source de déficiences
avérees de la modélisatioBhapitres 2, 3, 4et5). Le probléme se poske fagcon accrue aux
hautes latitudes ou la neige recouvre les paysages une grande voajeure partie de
'année, avec d’'importantes implications climatiguB®’abord, elle génere une large gamme
de variation dd’albédo des surfaces terrestresaffectant d’autant le bilan d’énergie de
surface. Ensuite, ses caractéristiques thermiques docalisation (sub- ou supra-canopée,
zones avec ou sans couvert forestier), interdémesiarégissent les échanges thermiques et
hydrologiques qu’elle entretient avec le sol etnfiasphére, chacune de ces conditions
d’occurrence appelant donc un traitement spécifiqdes approches analytiques existent,
susceptibles de dépasser les limitations de Batilon de paramétres moyens a I'échelle d’'une
maille (Hu and Islam, 1997) ; elles n'ont pas éi#&iss car les moyens numériques actuels
ouvrent désormais la possibilité a des calculbildas d’énergie séparésur chaque type de
surface a l'intérieur d’'une maille : une réflexiast actuellement en cours au sein de la
communauté ORCHIDEE dans cette voie, et les trawdaixJ. Ryder au LSCE devraient
contribuer a une révision du modéle dans cettejoeti

Notons que des bilans d’énergie séparés permetirmsi une représentation appropriée des
spécificitésdes étendues d’eau librdalbédo, régime thermique, flux turbulents), dsatils

les impacts sur I'hydrologie de surface sont ateosnt représentés : diverses études en ont
souligné I'importance des rétroactions notammemioaphériques (e.g. Krinner, 2003) sur le
climat des hautes latitudes, en lien avec les $igpey importantes gqu’elles recouvrent dans
ces régions (e.g. Lehner and Dadll, 2004).

Enfin, I'Arctique recele de paysages spécifiques tgue latoundra polygonale et les
structures thermokarstiques dont I'importance climatique a été soulignéeGhapitre 1 :

leur prise en compte suppose a la fois le développe de paramétrisations adaptées et une
stratégie de représentation équivalente de leutesfdrétérogénéités spatiales. De récentes
études (Cresto Aleina et al.,, 2012 ; Muster et 20]12) proposent des meéthodologies
combinant données satellites, descente d’échellistijue et modélisation pour le traitement,
par les modéles de climates spécificitts micro-échelles des paysages de nidna
polygonale en termes de flux hydrologiques, thermiges et biogéniques leur
incorporation dans les modeles de surface est aredeux de la modélisation des hautes
latitudes de demain.

Ces limites identifiées définissent une ligne €airpour les développements
d’'ORCHIDEE_HIGH_LAT a I'horizon des prochaines apagen sus de la refonte générale
du bilan d’énergie de surface :

0] conciliation de la représentation actuelle du caeborganique des sols avec les
cartes récentes (Hugelius et al.,, 2012 ; Tarnotaale 2009) résolvant en
particulier les régions déedomeet les tourbiéres du pourtour de I'Arctique.

(i) améelioration concomitante de la représentationyalechydrologique des sols par
l'utilisation de cartes texturales récentes rédsé&@ le prisme des régions
arctiques, et comprenant une représentation dets dffdrologiques de la matiere
organique.
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(i) adjonction, a l'approche TopModel de redistributida I'eau a I'échelle d’'une
maille de modeéle, des structures spécifiques kéethermokarst et aux paysages
de toundra humide.

(iv)  rétablissement du couplage numérique entre le raadelsurface ORCHIDEE et
son modele d’atmosphére LMDZ afin d’estimer de facoohérente les
rétroactions climatiques engendrées par les éwnisities processus de surface et
du cycle du carbone terrestre aux hautes latitudes.

En cohérence, les travaux de Shushi Peng, nouvesttdpctorant au LSCE/LGGE, et de
Camille Risi, chargée de recherche au LMD, abomeres aspects.

Limites liees a la compréhension actuelle du climates hautes latitudes

Pour autant, des verrous scientifiques entravesdiawotre capacité a représenter le climat des
hautes latitudes et ses implications a I'échellgbgle : en dépit de la multiplication des
programmes de recherche ciblés sur les régiongj@est depuis la derniere décennie, de
larges incertitudes subsistent quant actanpréhension de certains mécanismest la
connaissance spatialiséges parametres qui les régissent.

Propriétés de décomposition de la matiere organigug. Zimov et al.,, 2006), facteurs

gouvernant les émissions de méthane des écosystarotigues et leur sensibilité au

changement climatique (e.g. Walter et al., 200&¢hS et al., 2010), quantification des
exports de carbone a destination de I'Océan Aretigug. Vonk et al., 2012), et réponse de la
végeétation et du bilan carbone des régions de fdatitudes aux changements climatiques
(e.g. Sturm et al., 2005 ; Serreze et al.,, 2000} sams doutes les principales pierres
d’achoppement des recherches en cours, objetsedligations de terrain et de laboratoire.

Parallelement, de larges incertitudes affectecblaaissance spatialisée des environnements
circum-arctiques, en termes de propriétés thermsigugdrologiques, contenus et distributions
verticales en matiére organique et en glace des pobpriétés et variabilité spatiale des
manteaux neigeux, résolution spatio-temporelleétesdues d’eau libre en-deca des seuils de
détection satellitaires : des échelles spatialeappirence négligeable mais dont la
compréhension du climat global ne peut faire I'éoie, tant des processus de petite échelle
se revelent porteurs d’implications a I'échellegiiobe.

Mots de conclusion

En conclusion, I'amélioration de notre compréhensibreprésentation du climat global passe
par une meilleure appréhension des processus arBoaux hautes latitudes. Dans ces régions
ou les difficultés logistiques restreignent consadbdement nos capacités d’investigation et
d’acquisition de la donnée, la modélisation offee potentiel remarquable d'un outil
d’appréhension des échelles spatiales coexistagitede quantification des incertitudes
climatiqgues qu’engendrent les limites de notre esssance. Sa cohérence reste cependant
assujettie a la connaissance de terrain : se @edeirc de fagon nette la nécessité d’un travail
de recherche intégré ou observation et modélisattiaborent étroitement. C’est I'hypothése
structurante qui fonde les projets de recherchiggaes d’aujourd’hui et de demain.
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Annexe A

Détail de quelques modules dORCHIDEE

A. 1. Module hydrologique

Comme expliqué aChapitre 2, ORCHIDEE autorise la coexistence, sur chaquelendé
modele, de trois classes texturales de sol: gmssioyen et fin. Un bilan hydrologique
sépare est effectué sur chacune de ces classesateg} le bilan global sur la maille résultant
de la pondération de ces sous-bilans en fonctiola deaction de maille que chaque classe
occupe.

La Figure A.1. précise les pourcentages massiques d'argile ¢pbes de diamétre compris
entre 0 et 2am), de limon (particules de diamétre compris e@ret 50um) et de sable
(particules de diametre supérieur au80) définissant ces trois classes texturales : lesses
proviennent de la classification originale de lad-A1974) et sont, sur |&igure A.1l.,
superposeées a la classification USDA (1994).

La fraction occupée par chaque classe texturale ckaque maille d’ORCHIDEE est
déterminée par lecture et agrégation d'une desesamxturales mentionnées dans le
tableau 1.3.: alors que la carte de Zobler (1986) était adaptda résolution grossiére des
GCM de I'époque, les cartes dérivées du travaiRdgnolds (1999) sont désormais utilisées.
Celles-ci distinguent les caractéristiques du soles 30 centimetres superficiels, puis sur les
70 cm suivants, et certaines versions d'ORCHIDEE &é adaptées pour la lecture de ces
deux informations (d’Orgeval, 2006). Nous nous eatgrons d’utiliser les informations
superficielles, jugées plus cruciales pour le biténergie de surface, mais l'utilisation de
information disponible en volume constitue unergmective d’amélioration de la version
standard d’ORCHIDEE. Les propriétés hydrologiquelsaes pour chaque type de sol sont
précisées dans tableau 2.1

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 171



A — Documentation ORCHIDEE

moee’%

@mamAAAAAA
& vvvvv

S \VAVAVAVAVAVA
A'A'A'A'A"A"

Grossier 20 Se—— W\v AT ATATY /N/\/\
VAV VA‘%\YAVAV#‘VAY Loamn YA

ALY

S = AVAVAVAVAVAVAVAVANR
MK VAVAVAVAVAVAVAVA V\ \/\ ~
2 ‘% % 2 % 5 B B % T

+«——— Sand Separate, %

Figure A.1l. Les trois types de sols d'ORCHIDEE définis surtdangle des textures de
'USDA.

Equation de fonctionnement

Cette section doit beaucoup a la these de P. de Rag (de Rosnay, 1999).

Nous avons vu aChapitre 2 que la diffusion de I'eau dans le sol dORCHIDE&pgre via

la discrétisation, sur 11 niveaux des deux premigfes du sol, de I'équation de Richards.
Plus précisément, c’est la formulation de cette ménguation en termes de teneur volumique
en eaw (-) qui est préférée pour sa plus grande simplidd traitement numérigque ; elle porte
le nom d’équation de Fokker-Planck et n’est paptitaa la représentation des sols stratifiés
sur la verticale, pour lesquels la teneur en eat @ee discontinue. De plus, un terme puits,
S, est adjoint au membre droit de I'’équation efirésente les prélevements racinaires, dont la
paramétrisation est détaillée dans de Rosnay (1999)

26 _d
= —E(D(H) 9 K(H)] (A1)

ol - diffusivité hydraulique D(6) = K(H).g—lz (m? s

: conductivité hydraulique (m™$
. axe vertical positif vers le haut (m)
: prélévements racinaires)s

OWN'X ©
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Parametres de I'équation

0 et le potentiel matriciey (m) sont en effet liés par une relation traduidardapacité de

rétention d’eau des solgla grandeur(;a—z porte d’ailleurs de nom deapacité spécifiquede

rétention en eau), et illustréggure A.2..

0 massique _, .

o = SFC 29 cm .
= SMC 30-37 cm | |

024} o _,

0.22

0.20 +

0.18

0.16

Gravimetric water content

0.14

012

| A ‘J

7

er N S| " PR | L /r
—-100 —1000

Matric potential (J kg_1) Y (exprimé en unités
énergétiques)

Figure A.2. Courbe de rétention d’eau (SMC : Soil Moisture @bteristic, en trait plein) et
courbe de rétention d’eau sous l'effet du gel (SFBDil Freezing Characteristic, en petits
cercles) obtenus expérimentalement par Spaans ackkeB(1996) sur un limon fin. Source :
Spaans and Backer (1996).

Diffusivité et conductivité hydraulique dépendenndales propriétés du sol : ORCHIDEE
représente ces grandeurs via les paramétrisationamé&enuchten(1980) — Mualem (1976)
et les valeurs de parametres tabulées par Cardétamish (1988) pour les 3 types de sol pris
en compte (cf. équations 2.2, 2.3Tableau 2.1.).

Parce que le calcul des diffusivité et conductivit@rauliques a chaque pas de temps du
modele, nécessaire suite a I'actualisation du caném eau de chaque niveau de sol a chaque
pas de temps, était numériquement trop colteux@uent du développement de ce module
hydrologique multi-couches, les dépendance® ele K et D ont été approximeées via des
fonctions respectivement affine par morceaux etalmr@épar morceauxF{gure A.3.). Les
parametres caractéristiques de ces fonctions énakulés.
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Figure A.3. lllustration de I'approximation de la relation B (par une fonction affine par
morceaux. Dans ORCHIDEE, l'intervalle séparantelaeur en eau résiduelde de la teneur

en eau a saturatidi est divisé en 50 sous-intervalles sur lesquellestconsidérée comme
une fonction affine dé.

Discrétisation de I'équation

La Figure A.4. explicite les liens entre :

- les nceuds;Zi variant de 1 a 11) de la discrétisation numéigle
I'équation de Fokker-Planck, dont la distributiam & verticale obéit a une suite géomeétrique
de raison 2 et de premier terme 1.96 X 19, le premier nceud numérique étant cependant

situé a la surface du sol«(Z 0 m). La profondeur des nceuds numeériques acigég au
tableau 2.3.

- les couches de sol associées a ces nceuds, caeedépar leur
épaisseur et leur contenu en eau W

e et Wi =582(30, +62) (A2)
,— 5 _ o Hf+ea|+|h._[ '__.r_ -E:’\.-I—”!:_:?._l
% et 1[‘]--2 = ‘3551 { 5 2 J e j“"; l{ : )
ZN —L'}Z_-\.-_1 et H‘i\" — ,ﬁg_\- (133_,-\- 4 H_-'V_l}
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Figure A.4. Discrétisation verticale utilisée pour la résolutaml’équation de Fokker-Planck
dans ORCHIDEE (N=11). Source : de Rosnay (1999).

Conditions aux limites et résolution du sché&aas sa version originale
A la surface, la condition a la limite s’écrit dams premier temps en termes de flux :
q0 =P — B (A.3)

AN

ou go : flux entrant dans le sol
P : précipitations arrivant au sol sur le pas dep®considéré
EP°': évaporation au taux potentiel, incluant la cotie de Milly (1992)

Cette condition fait I'hnypothése d’une atmospheéreiitante pour 'accommodation du
flux évaporatif,et d’un sol non limitant pour 'accommodation des pécipitations.

Au fond, la condition a la limite correspond a daidage libre :
g1l = K@11) (A.4)

ou gl1 : flux sortant au fond de la colonne deisala 2 m de profondeur.
K(611) : conductivité hydraulique de la couche de spté&sentée la plus profonde.
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L’équation de Fokker-Planck est alors résolue skd@théma numérique développé par P. de
Rosnay (1999), conduisant a une premiere estimagola teneur en eau au pas de temps t,
par rapport a sa teneur en eau au pas de temps t-1.

Si des teneurs en eau supérieures a la saturatiamfé@ieures a la teneur en eau résiduelle
découlent de cette premiéere résolution, I'hypoth@®sidant a cette premiére résolution est
inférée : cette premiere résolution est « annuléé ke schéma est résolu une nouvelle fois
avec une condition limite supérieure portant sutelaeur en eau, a la valeur saturée ou
résiduelle.

Adjonctions a la version originale

La résolution présentée ci-dessus fait référencenadule hydrologique tel qu’initialement
développé par P. de Rosnay (1999).

Cependant, quelquekeveloppements ultérieurs ont affecté ce schémfisant I'objet d’'un
effort de documentation plus ou moins prononcén’h paru ici primordial d’en faire une
rapide synthese par souci de cohérence avec lgerétiéctive du code actuel.

* Infiltration de I'eau dans le sol

T. d’Orgeval (2006) a montré que le pas de tem@BRECHIDEE, de 30 min, était
inadapté au calcul de linfiltration de l'eau ddessol sur des épisodes de fortes
précipitations. En effet, lors du déclenchement tdes événements, les couches
superficielles du schéma hydrologique, d’épaissefime, se saturent immeédiatement
dans la réalité, et sont fortement conductiveslsupas de temps considéré. Dans le
modele en revanche, elles gardent sur I'ensemblepaki de temps les propriétés
hydrologiques liées a leur état hydrique antéridarmodéle tend ainsi a sous-estimer la
pénétration du front d’infiltration.

T. d’'Orgeval a donc développé un algorithme d’trdilion de I'eau des précipitations, qui
détermine la quantité totale d’eau pouvant s’irdiitdans la colonne de sol sur le pas de
temps d’ORCHIDEE en calculant, pour chaque couahesa superficielle non encore
saturée, un taux d'infiltration et le temps nécessa la saturation de cette couche. Il en
résulte une saturation progressive des couchesfwigdes du sol, a mesure que s’écoule
le pas de temps d’'ORCHIDEE. Pour le détail de @arpétrisations, le lecteur est invité
a lire d’'Orgeval (2006).

» Cohérence des flux hydrologiques dans le fonctioramt séquentiel ' ORCHIDEE

Au pas de temps t du modeleiqure A.5), I'eau en provenance des précipitations P et
'eau de surface temporaiveater2infilt (dont la nature sera détaillée plus loin) sontcdon
soumises a lalgorithme d’infiltration, pouvant com@ a la saturation de quelques
couches superficielles.

Puis, l'algorithme de diffusion de I'eau dans ld de P. de Roshay est appliqué a la
colonne de sol, avec pour condition a la limite si@pie I'évaporation potentielle du pas
de temps t. Si cette évaporation conduit a desutesnen eau superficielles en-deca des
valeurs résiduelles, le schéma est de nouveauurésomme explicité ci-dessus.
L'utilisation de l'algorithme d’infiltration a peria de supprimer les cas de sursaturation
du sol a ce stade.

Ces deux étapes constituent une représentation rdéee de processus en fait
concomitants, mais d’Orgeval (2006) a montré la-phisie de cette approche par rapport
au schéma original.
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A lissue de ces deux étapes, la connaissanceugeffectif Qs en surface de la colonne
de sol permet de diagnostiquer :

- I'évaporation effective : E=Min(E®, P- qQ¢) (A.6)

- le ruisselement : R=P—f- qQ0 (A.7)

Dans la Figure A.5., ces variables sont désignées par le nom qu'ghedent
effectivement dans le code, par souci de simplipité@r le lecteur-développeur : ainsi,
R =ru_ns et i = ae_ng;, P=precisol_ns.

Une partie du ruisselement de surface a la poséiltie se réinfiltrer en fonction de la
pente moyenne de la maille dORCHIDEE : elle viewmturrir un réservoir d’eau de
surface gardé pour le pas de temps suivaalter2infilt. Par ailleurs, pour ce pas de temps
t du modeéle, le module hydrologique a déja sousttasol I'évaporation ae_n&,peu de
chose préda valeur sauvegardée de I'évaporation effectivgods de temps t-Figure
A.5. : processus extraction et « lissage »). ag es donc temporairement stockée dans le
réservoir water2infilt, d’ou elle sera extraite au pas de temps suiva@nt.peut donc
considérer ae_ggscomme un diagnostic de I'eau évaporable au vu étatihydrique du
sol consécutif a linfiltration de tout ou partie da précipitation du pas de temps t. Ce
diagnosti¢® est sauvegardé et utilisé au pas de temps suigantette évaporation
effective est effectivement extraite du sdfigure A.5.: processus extraction et
« lissage »). Ce décalage temporel permet de omrsene résolution implicite du bilan
d’énergie antérieure a la résolution de la diffosie I'eau dans le sol, qui en utilise 'un
des résultats, I'évaporation potentielle. Une pestreur est cependant introduite, car
I'évaporation extraite au pas de temps suivanaeshs(t+1) = ae_ggt). E°%(t+1)/E™°t).
C’est le sens du & peu de chose présutilisé plus haut.

ae_ns; (t)
EP(1)

de temps t et passée au pas de tempsa€l.Ng; (t) désigne la moyenne, sur les trois types de s@edas.

' Dans la pratique, ce n’est pas agg gl est sauvé, maievap_bardim(t) = , sauvée au pas
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water2infilt = ru_ns. reinf_slope + ae ¢fs
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ae_ns(t+1) = ae_ng. EP'(t+1)/EP°(t) <

Figure A.5. Insertion du module hydrologigue dans la résolutiséquentielle
d’'ORCHIDEE. Dans ce schéma, les flux d’eau sonigiéspar le nom qu’ils portent dans
le code: R=ru_ns et.f=ae ng, P=precisol nsreinf_slopeest le coefficient de
réinfiltration de I'eau de ruissélement superficfelt si la pente moyenne de la maille est
faible. water2infilt est un réservoir d’eau de surface. Notons que @anede, la méme
variableae_nsdésigne I'évaporation effective calculée en finpds de temps du modele,
ae_ngy, et I'évaporation extraite en début de pas de sesyvant sur la base de ce
diagnostic, ici désignée par ae_ns. Une * signifireflux satisfait dans la mesure du
possible. Les processus affectant la colonne des@ul encadrés de marron, le pas de
temps du modéle est figuré en bleu fongé, celdad@alisation effective des processus
hydrologiques en bleu clair.
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A. 2. Module de routage
La description de ce module doit beaucoup a Ngo-Duet al. (2007).

Philosophie du module

Le module de routage est destiné a représentehefaimement des eaux issues du
ruisselement de surface et du drainage profond Resrdoouchure des fleuves via le réseau
hydrographique.

Il repose ainsi sur :

- lareprésentation d’'un réservoir ‘fleuves’, déar chaquéassinmodélise, et qui s’y
enrichit des eaux de ruisselement, drainage eialesr en provenance des bassins
amonts.

- l'utilisation d’'une carte du réseau hydrographiqué€échelle mondiale, porteuse de
trois informations :

0 une carte globale des bassins principaux bassinmahde, compilant les
travaux de Vorosmarty et al. (2000) et Oki et 4P99). Cette carte a une
résolution de 0.5° x 0.5°.

o ladirection (N, S, E, W, NE, NW, SE, SW) dans laltpis’écoule I'eau entre
chaque pixel de la carte ci-dessus.

o Un indice topographique a la méme résolution qite carte.

On voit donc que ce module repose sur l'unité dére@ce hydrologique qu’est le bassin
versant, sans lien initial avec la maille du modé&les deux unités spatiales sont réconciliées
par le choix d'uneunité de transfert hydrographique qui soit l'intersection d'un bassin
versant et d’'une maille de modéle. Nous appelksons-bassircette unité de transfert. La
hiérarchisation des sous-bassins en termes ddidirestécoulement (amont/aval) s’appuie
sur l'indice topographique (au sein d’une maillerdedele) et les directions d’écoulement
privilégiées de la carte sus-mentionnée (entrel@sail

Algorithme de transfert

L’algorithme de routage obéit aux regles suivafégure A.6.):
» le réservoir ‘fleuve’ du sous-bassin j est alimgueé :
o le réservoir ‘fleuve’ des sous-bassins amonts.
o le ruissélement et le drainage des sous-bassinstamonsidérés transitant
par les réservoirs ‘rapide’ et ‘lent’ des sous-basamonts.
* le réservoir ‘fleuve’ du sous-bassin j se vide dens2servoir ‘fleuve’ du sous-bassin
aval.
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Runoff || : ~

Drainage

Figure A.6. Principe du schéma de routage. Les fliX' Bortant des réservoirs ‘fleuve’
(stream), ‘rapide’ (fast, ruisselement de surfaet)lent’ (slow, drainage profond) sont
respectivement indexés 1, 2, et 3. Source : Ngoddat. (2007).

Les flux sortants de chacun de ces trois typesedervoirs suffisent donc a déterminer cet
algorithme. lls sont paramétrés de la facon suevénf, 2, 3 pour réservoirs ‘fleuve’,
‘rapide’ et ‘lent’)

Fout = g—Q (kg s1 (A.8)

Avec Q : quantité d’eau du réservaitkg).

—— ol d est la
Az,
longueur de la riviere sur le sous-bagsaAz; la dénivelée qu’elle y parcourt
(Ducharne et al., 2003).
g . parametre lié au réservoir. Les ant été calibrés sur le bassin du fleuve
Sénégal et étendus a I'ensemble du globe avecvadeurs :
o = 0.24 (day nf)
o = 3 (day 1)
& = 25 (day i)

ki : parametre géometrique du sous-bagsifm): k; =
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A. 3. Module de plaines d’inondations

La description de ce module doit beaucoup a la thésde T. d’Orgeval : d’Orgeval
(2006).

Le module de plaines d’'inondation se base sur iige cdatique des étendues d’eau libre de
Lehner et Dol (2004), a 30’ de résolution et colaupti diverses cartes antérieures et mesures
récentes. Sont considérées comme plaines d’'inammldans ORCHIDEE les étendues d’eau
libre qualifiees de ‘réservoirs’, ‘zones inondabtesimatres’ et ‘plaines d’inondation’ dans
cette carte, qui fournit la fraction maximale degbique peuvent couvrir ces étendues d’eau.
Cette fraction est agrégée sur la mailBORCHIDEE, fournissant la fraction maximale de la
maillei couverte de plaines d’inondatiamf(i).

Sont détaillés ci-aprés l'alimentation, I'évolutiost la vidange du réservoir ‘plaines
d’inondation’ dans ORCHIDEE.

Débit entrant

Si fnax(i) > 0, alors toute I'eau transitant par le réserfleuve de la maille ’ORCHIDEE
(cf. module de routage) transite aussi par la plaimondation de cette maille, y entrant avec
le débit J' du réservoir fleuve.

Pertes et gains de la plaine d’inondation

L’eau des plaines d’'inondation évapore au tauxmgal(avec la correction de Milly, 1992)
sur la surface qu'elles recouvrent effectivemend(i)S Sur cette surface, les plaines
d’'inondation sont aussi alimentées par les preaipits sur le pas de temps considéré.

Débit sortant

L’eau des plaines d’'inondation retourne vers lemésr fleuve d’'autant plus lentement que la
plaine est étendue, phénomeéne que traduit la piaat®dn du débit sortantfgﬁUt @ :

Q' () =0V, () (n.9)
PR PN ()

Ou l'indice fp désigne le réservoir plaines d’inatidn floodplaing ; a(i) est un indice

dépendant de la topographie du bassinla constante de temps de vidange de ce réservoir

(en jours, en pratique 4 jours) e le volume d’eau de ce réservoir pour la mdille

Equation différentielle régissant I'évolution desiples

L’évolution du réservoir ‘plaines d’inondation’ da maillei est donc régie par I'équation
différentielle :

AV, (@) =| Qo) + [[(P-E™)dS-——

. V. (i) |At (A.10)
Sp(i) ffp(l)'rfp i
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avec E°: evaporation potentielle (mni'jl
P : précipitation (mm )
At : pas de temps du module de routage (1 jour a&ngpie)

Relation de fermeture

Il reste donc a déterminer la relation liant laface effectivement recouverte par les plaines
d’inondation, $(i), avec leur volume, c'est-a-dire la géometrie plaines d’'inondation. Bien
s(r, celle-ci ne peut-étre déterminée de facon wupigp car elle correspond a une réalité
variable géographiquement et a différentes échdlesgpace.

Les développeurs d’ORCHIDEE ont fait le choix d’'ugéométrie de berges de fleuves
convexe Figure A.7.), qui représente le fait que plus le volume dser¢oir de plaines
d’'inondations augmente, plus son étalement est piiopoellement important.

fp

v

Figure A.7. Géométrie d’'une plaine d’'inondation dans ORCHIDEBRurce : adaptée de
d’'Orgeval, 2006, p.118.

Cette géométrie repose sur I'’équation suivante :

. B
S, (i) = ma S(i).[:ﬂ] (). ... (1) (A.11)

max

ou S est la superficie de la mailie’ORCHIDEE

h(i) est la hauteur de la plaine d’'inondationlsumaillei

hmax €st la hauteur de la plaine d’inondation pour &igutoute la maille est recouvert
d’eau.

B est le parametre de forme déterminant la concavitéonvexité des berges.

L’équation (A.11) inclut par ailleurs la limitationle I'étendue maximale de la plaine
d’'inondation apportée par la carte de Lehner et. Dol

hmax €t sont donc les deux parametres régissant la géendés plaines d’inondation. Dans
ORCHIDEE, hax= 2 m etf = 2, correspondant a des berges convexes. Cangiaea ont
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été calibrés par T. d'Orgeval sur le fleuve Nigeyt comme le temps caractéristique de
vidange des plaines d’'inondatiory, = 4 .

Ainsi présenté, le module de plaines d’'inondatisnc®mplet et nous renvoyons le lecteur a
d’'Orgeval, 2006 pour davantage de détails concérlesn paramétrisations adoptées, leur
calibration, leur évaluation, et les raffinementkéneurs du modele : possibilité de
réinfiltration ou d’irrigation a partir de I'eau dglaines d’inondation.
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Annexe B

Details of the developments and modifications perfmed in
ORCHIDEE during my PhD

This Appendix is written in English for easy userton-French speaking developers.

B. 1. Overview

Figure B.1 locates the developments and diverse modificatratisn the framework of the
sechiba calling-tree. Developments related to fekzing are designated by ‘a other
modifications linked to physical or numerical pretns by & ; each are further detailed in the
next sections of this Appendix.

/src sechiba/

sechiba_main / sechiba_init definition & initialisation ofindex_diag
calls
_~ sechiba_var_init
diffuco_main
enerbil_main
hydrol_main* new arguments:
newflags
, OK_SHUMDIAG_PERMA
< enerbil_fusion
condveg_main
thermosoil_main* as argument remplaces
new flags or

routing_main
slowproc_main

\— sechiba_end

/src_parameters/
constantes_veg new variablesnowa_ini_ HIGH_LATand
snowa_dec_HIGH_LA

Figure B.1. Overview of the modifications performed to theleprelated to soil freezing)(
or to various corrections ).
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B. 2. Developments related to soil freezing in thdermal module thermosoil.f90

In thermosoil.f90, the use of an apparent heat@gpto represent latent heat effects during
soil freezing and thawing, as well as the spetifermal properties of partially or fully frozen
soils, had been previously implemented by G. Knn&eC. Koven, based on work by E.
Poutou (2004). My contribution to this module tHere only lies in consistency checks of the
parameterisations with respect to their initialnfloand parameter values from the literature;
and in sensitivity tests detailed ®hapter 2 and 3. These checks and tests lead to some
revisions and minor corrections described in thfahg subsections.

The apparent heat capacity formulation chosen ICBREE to represent latent heat effect
(equations 2.5, 2.6), as well as the parameteoatof soil thermal properties in frozen or
partially frozen grounds (expressions 2.7 and 2r3ke use of the volumetric water contént
or the saturation degr&e Sis the primary variable diagnosed by the modés, then inferred
from Svia the porosityp : 6 = S.p
In ORCHIDEE, due to the legacy of the bucket hyogotal model where a maximum
volumetric water contents (hence, approximately, a porosity) of 0.15 was mered,
porosity was initially set to 0.15 in the thermabdle. This is however inconsistent with
global soil data and the representation of soil®@RCHIDEE: for its main three soils textural
classes, which are also the ones represented iHIDEE, the FAO indeed infers respective
mean porosities of 0.41, 0.43 and 0.41 for coarsglium and fine soils. The underestimation
of porosity in the original thermal freezing schelrad to an underestimation of the latent
heat effects and impact of soil freezing on thé th@rmal properties; this mainly induced an
enhanced winter cold bias in the soils due to measgnderestimation of latent heat release
during freezingPorosity was henceforth set to a value of 0.4in accordance with FAO
data.
Additionally, the original soil freezing thermallsame made use of a saturation dedgige
diagnosed for plant-related applications (modelalde shumdiagon the hydrological axis,
wetdiagon the thermal axis), i.e. computed with respe¢hé soil wilting poin,:

-6,

S, B.1
ori 95 _ ew ( )
However, the actual saturation degree should bgated as:
(7]
S =— B.2
o, (B.2)

The actual saturation degree S was therefore intradted as a new variable named
shumdiag_perma computed in hydrol.f90 upon theactivation of the flag
OK_SHUMDIAG_PERMA (true by default), and passed as argument to theihf®8. To
limit the number of argumentsshumdiag_permasystematically replaces the original
shumdiagin thermosoil ; if ok_shumdiag_perma is not adtdgashumdiag_permas set to
the original saturation degreshumdiag In thermosoil.f90shumdiag_permas interpolated
onto the soil thermal axis as varialbletdiagby the subroutine thermosoil_humlev.

Isabelle GOUTTEVIN thése de doctorat 2009-2012 186



B — Détail des développements sur le gel du sol

In the original soil thermal freezing scheme impéented by C. Koven, a long-term soil
saturation degreeetdiaglongwas considered for soil thermal calculations (abawe below
the freezing point) as a way to ensure energy coasen between the freezing and thawing
phases.

This wetdiaglongwas calculated at each time-stby the subroutine thermosoil wlupdate
as follows:

d wetdiaglomy _ wetdiag— wetdiaglomy

dt r B3

Wheret, namedau_freezesoiin the code, is one month (in secondes).

However, the tests showed that this wasn’t enoagnsure energy conservation between the
freezing and thawing phases due to changes innsoisture content in partially frozen
conditions.

In the new soil freezing scheme, as state@lapter 2, the soil water content seen by the
thermal module is therefore not allowed to evoliveemperatures beyond the upper boundary
of the freezing window. This is done by actualiziagtdiaglongonly if the layer’s
temperature is above the upper boundary of the fregng window. The long-term,
slowly-evolving soil moisture diagnostionvetdiaglongis still used at temperatures above
this upper boundary, for no tangible physical reasn, and could be suppressed from
future versions if tests confirm the performances othe model after this modification.

Chapter 2 insisted upon two kinds of errors inherent to plaeameterization of the thermal
effects of soil freezing in the new scheme. They oasult in an artificial increase (resp.
decrease) in soil temperatures if soil freezings{rethawing) latent energy is not fully
balanced by the opposite phase change at the &gyl fFeginning) of the winter season.

This is illustrated byrigure B.2., whereby soil latent energy is considered negaiikien soll
is frozen and latent heat has been released.
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Figure B.2. Soil latent heat energy evolution over time. Blagkhout an energy correction.
Red: with an energy correction.
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To remedy this flaw, a temperature correction idgemed after the thawing of the soil if the
amount of energy released by previous soil freeemgnts has not been totally consumed
during thawing. This correction is activated by tlagg OK_ECORR (true by default).

For this purposecumulated latent heat consumption or release is ged in a new
variable E_sol_lat_couchef thermosoil.f90 : this variable is either readnfr the restart file
(where it is duly reported at the end of a simolaior initialized at the first time step in
thermosoil_getdiff based on the soil initial watentent and temperature. At each time step, a
new routine, thermosoil_readjustis called at the end of thermosoil_profile, amdualizes
E_sol_lat couche based on the latent energy releéise this case E_sol lat_couche
decreases) or consumed (in this case E_sol latheomcreases) during the time-step: the
additional heat capacity related to the phase dhapgappa supp is used for this
actualization.

After the thawing of the soil (soil temperature abawe freezing window), a non-zero
cumulated latent energy indicates an unbalance dagtvireezing and thawing latent heat
exchanges, and the following cases are considered:

e if E_sol lat_couche < 0 then soil thawing as nabstoned enough energy when
compared to freezing ; the unconsumed energy haslymndarmed the soil. The
energy correction therefore consists in a coolihthe soil.

« if E_sol_lat_couche > 0 then soil thawing as constdimore energy than had been
released by the thawing; this energy excess shHwud warmed the soil instead. The
energy correction therefore consists in a warmind® soil.

The required corrections (orldjustments are performed by the new subroutine
thermosoil_readjustTo avoid big shifts in the soil temperature gesj the soil temperature
corrections are limited to 0.5°C at each time sded spread over as many time-steps as
needed. Furthermore, to avoid recalculating unrsacgphase changes, if soil cooling has to
be performed, the new soil temperature is prevemted cooling beyond the upper boundary
of the freezing window.

Ideally, the cumulated latent energyE_sol lat _couchas calculated for each soil thermal
layer, allowing for a localized thermal correction aftbe complete thawing of each soil
layer. This is the case in the ORCHIDEE_HIGH_LATrsien, where soil thermal layers are
constant over time.

However, in the standard ORCHIDEE version, snowup@Es the uppermost soil thermal
layers when the ground is snow-covered, upon abkEiextent depending on snow depth.
This makes it difficult to trace back the thermaydrs consisting in real soil over time, and
the correction suggested above is not really adequadegraded version was though
implemented whereby E_sol_lat_couche is computed as a bulkevior the whole soil
column, and the eventual soil temperature corredé@erformed after the complete thawing
of the whole soil. The required soil temperatureg@ction is then uniformly spread over the
uppermost 6 layers of the soil, i.e. up to a dgbth.7 m, which is about the penetration depth
of the seasonal soil temperature signal at tempdagitudes. Obviously, such a correction
does only work for regions subject to seasonalzfirgeas the whole soil column is never
completely thawed in permafrost regions, making cbeection ineffective. The correction
could therefore be used for the simulations peréatat Valdai Chapter 2). Further attempts
at making the correction adequate for all climatese not pursued as the current standard
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composite snow-model of ORCHIDEE should in veryrriieiture be replaced by a state-of-
the-art external snow module (Wang et al., in prep)

The soil heat capacity and thermal conductivity aféected by water phase change
(Chapter 2).

Heat capacity

The volumetric soil heat capacity for unfrozen satied soils Ge: (see Chapter 2 for
notations) was set to 3.03 x ®10 mi® K* based on literature values; this value almost
coincides with the calculation (C.4) using the sed saturation degr®e=0.41, which yields
Cuwet=3.4x 16 I m* K™,

Cuet = Cary +65-04Cy (B.4)

with  p, =1000 : water density (kg
cw =4 188 : water specific heat capacity (3'kg?)

This value was considered reliable and kept im#ng soil freezing scheme.

However, the soil heat capacity featurated frozen soils Gy was originally calculated
based on the equivalent of (B.4) for frozen watet the old porosity of 0.15, yielding{=
1.8 x 16 J m* K™, In this expression, considerifig=0.41 yieldsCicy = 2.6 x 16 I m*° K™
using the ice specific heat capacify2228 J kif K. The use of the latter value is therefore
recommended and implemented; it is close but noalep the value stated in Gouttevin et al.
(2012a) due to later revision of this parameteiozat and in line with measurements
performed at the Bayelva station (Westermann, 2009)

Heat conductivity

Heat conductivity is computed directly from equat{@.8) in thermosoil.f90 and parameter
values drawn from the literature; it did not reguamy specific revision.

The hydrological module makes use of the temperaterprofile calculated in thermosoil

to diagnose the liquid moisture content of the saqilthis information is passed via
stempdiagwhich results from the interpolation of the sahiperatures onto the diagnostic
axis.Stempdiagvas historically an argument of thermosoil.

The thermal soil freezing is activated by the fle@ikK FREEZE _THERMIX read by
thermosoil.f90. The related options: OK_SHUMDIAG F¥A (true by default) and
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OK_ECORR (to be chosen depending on the region @QRE€HIDEE version) should be
considered.

If soil thermal freezing is activated, a new vensad the usual thermosoil_getdiff subroutine
is called, where an additional heat capacity pcapyap is considered within the usual heat
capacity pcappa when the soil temperature is withm freezing window [-2°C, 0°C] to
account for latent effects of soil freezing. Adalitally, soil thermal properties are modified to
account for the phase of water. This is exactlyedas described Shapter 2.

Soil temperature initialization

To prevent increased model spinup-time requiredheyuse of an extended soil depth in
permafrost-related simulationE€ljapter 2), the possibility of an initialisation of the soil
temperature profile at a climatological surface wmperature value is allowed. The
corresponding flag IREAD_REFTEMP. Upon its activation, a reference map denoted
REFTEMP_FILE in the run.def is used to initialie tsoil temperature profiles.

Permafrost ice-content

Knowing the permafrost ice content would improve thodel performances and reliability of
long-term climate projections. In this prospecg thermosoil module has been enriched by a
subroutine read_permafrostmap which retrieves peostacharacteristics compiled within
the IPA permafrost map (Brown et al., 1998). Therresponding flag is
READ PERMAFROST_MAP, but no use has been made of those charactesstics.

Correction of the soil saturation degree to accofantsnow depth

In the original thermosoil module, the interpolationto the vertical thermal axis of the
saturation degree delivered by hydrshimdiag_perma which is on the diagnostic axis, is
made without accounting for the fact that when ¢gheund is snow-covered, the uppermost
soil thermal layers consist in snow. Hence therpakation is wrong.

This is corrected in the new thermal module, whiefpuired the use afnowas an argument
of thermosoil_humlev.

B. 3. Developments related to soil freezing in thieydrological module hydrol.f90

The activation of the hydrological effects of siwéezing in the multi-layer hydrology relies
on the flag OK_FREEZE_CWRR. It is complemented byOK _GEL _THD and
OK_GEL_THERMOSOIL , which respectively correspond to the thermodyrcamand
linear freezing described in chapter 2; only onéhefn has to be set to true.

New arguments for the hydrological module atempdiag(coming from thermosoil) and
shumdiag_perma(destinated to thermosoil); they are used by theraitine hydrol_soil
which contains the bulk of the new developments.

If the soil hydrological freezing is activated, @nsubroutinealcule_temp_hydrois called,
which interpolatestempdiagnto the hydrological axis, creating the variael@p hydro
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Based on this temperature, the volumetric ice cuntgth respect to the residual soil water

profil_froz_hydro : profil_froz_hydro:%(See Chapter 2 for notations) is

S

calculated (subroutine hydrol_soil_coef) followiragther (2.11) in the thermodynamical

freezing, or linearly evolving from O to 1 as a ¢tion of temperature between 0°C and -2°C
in the linear case. Residual soil moisture conenbt allowed to freeze.

Profil_froz_hydro is used to compute the liquid woletric water content, which is used for
several operations to represent the hydrologicpbehof soil freezing:

in hydrol_soil_coef, the soil hydraulic parametars calculated with consideration
of (even partially) frozen conditions: only thedid water content is used to calculate
the hydraulic conductivities and diffusivities.

in hydrol_soil_infilt the hydraulic conductivity aed for infiltration calculation is not
the mean between the layer’'s conductivity and #tarated conductivity of the layer
above anymore. To limit infiltration under frozeronditions, only the layer’s
hydraulic conductivity is used. This helped gettiegsonable results at Valdai for
instance.

in hydrol_soil, each time the Richard’s equatiomasolved, only the movements of
liquid water are considered.

soil freezing has an impact on plants: only liquigter is available to them, which is
translated into the function ‘us’ (available soiisture) in the code.

B. 4. Other various corrections and addendums to #ncode

D’Orgeval (2006) suggested the use of extinction coefficient (ext_coef of 3
(instead of the original 0.5 value) for temperatel &oreal regions, in line with his
introduction of a bare soil fractiorfréc_barg for each PFT, on which bare soil
evaporation is computed. Maintaining the defaultugaof 0.5 with this new
development lead to extreme evaporation.

An OK_SNOWFACT flag read in diffuco.f90 allows teduce roughness when the
soil is snow-coveredQhapter 5): if activated, the roughheight of snow-covered
landscapes is divided by 10 (a value which couldhsnged). This is intended to limit
excessive sublimation.

In several routines from intersurf.f90 and thermioi€®, there initially existed a
confusion between the diagnostic soil axis (wikll levels) and the hydrological axis
(with nslmlevels), probably originating from the fact thatdhb nsim in the standard
hydrological and diagnostic discretization schemidswever, both axis are not
equivalent, their respective standard discretizatiane presented in table B.1. ,
whereby the diagnostic levels, except the last are, exactly in-between the
hydrological levels.

| corrected the code for those inaccuracies.
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layer Hydrological levels (nsim=11) Diagnostic levels (nbdl=11)
(m) (m)
1 0.0 0.00098
2 0.00195 0.00391
3 0.00586 0.00977
4 0.0137 0.0215
5 0.0293 0.0449
6 0.0606 0.0918
7 0.123 0.185
8 0.248 0.373
9 0.498 0.748
10 0.999 1.49
11 2.0 2.0

Table B.1.Discretizations of the hydrological and diagnosties.
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Annexe C

Documentation ’'ORCHIDEE_HIGH_LAT

C.1. Introduction

Cette documentation a été co-redigée par B. Ring€vaoven et moi-méme lors de la mise
en commun des développements mentionné€lapitre 5. Elle a pour but de faciliter la
prise en main d’ORCHIDEE_HIGH_LAT par tout nouvdllisateur viaune explicitation
des processus spécifiques a cette version, de leopions et de la fagon de les activer
Egalementles limites dORCHIDEE_HIGH_LAT au terme de cette mise en commun sont
identifiées, définissant une ligne de conduite &rsupour parfaire cette versiortests a
mener etchoix de développements a effectuer

Cette documentation est scindée en trois partiesrespondant respectivement aux
contributions de B. Ringeval, C. Koven et moi-méme.

C. 2. Contributions de B. Ringeval : diagnostic Toplodel des wetlands et calcul de leurs
émissions de méthane.

Le calcul des émissions de ¢phr les wetlands au sein d’'ORCHIDEE se fait pdmidés de
calculs de :

0] la distribution des étendues de wetlands.

(i) les densités de flux de GH

L’émission de CH (Ecns) de chaque maille et a chaque temp®st alors calculée par :

EI'__H_‘ {m, t] = Z Egvrﬂi{m, t] * D[_trrﬂi{m, t] (Cl)
WTD;
ou :

- Swrp, (M. 1) gt |a surface de la maille recouverte par unamedtdont la pronfondeur
de nappe, oMVater Table DeptiWTD) vaut WTD

- Dwrp, (M. £) ggt |a densité de flux de Gldmise par un wetland ayant une WTD égale a
WTD..

Typiquement, les différentes classes de valeul&/@B; sont choisies ; par défaut, elles sont
centrées en Ocm (wetland sature), -3 cm, -9 cmgriBt - 21cm.
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Flag d’activation du calcul

TOPM__calcul = .true.

Fichiers d’entrées nécessaires

Les fichiers d'entrée nécessaires au fonctionneoeMOPMODEL sont les fichiers *cti.nc,
disponibles sur : /scratch/cont003/p86bring/. Cet $es fichiers d’indices topographiques a
haute résolution (1km).

Fonctionnement

TOPMODEL repose sur 3 routines principales: extig90, init_top.f90 et
hydro_subgrid.f90.

Lorsque le modeéle tourne pour la premiere fois paoe grille donnée (imposée par le
forcage), la routinextra_cti.fo0 (i) extrait des fichiers d’entrées *cti.nc les icel topo de
tous les pixels contenus dans chaque maille de lmoeg(ii) crée un fichier texte (nommé
TOPMODEL_G.DAT) avec, pour chague malille, les ctmastiques statistiques de la
distribution d’'indices topographiques (mean, mirgxmskew, stdt). Ce fichier texte pourra
étre réutilisé pour une simulation ultérieure s#ht le méme masque et permet ainsi de
gagner en temps de calcul. Dans ce cas, le fidftd#MODEL_G.DAT doit étre placé dans
le répertoire ou tourne le modéle.

La routineinit_top.f90 crée au premier pas de temps les fonctimmace topo seuil =
f(contenu en eawtfraction_saturée = f(indice topo seuppur chaque maille.

La routinehydro_subgrid.f90 est appelée a chaque pas de temps. Elle calculenetion du
contenu en eau donné par ORCHIDEE, l'indice topolgiue seuil et diagnostique la
fraction saturée de la mailléséd via les fonctions issues d@t_top.f90.

Une option permet de décaler la distribution desicexl topographiques d’une valeur
commune pour toutes les mailles du modele, afin lquenoyenne globale des surfaces
saturées simulées soit proche de la surface glolesle&tendues de « wetlands » observée par
Prigent et al. (2007). Cette paramétrisation estmayen de diagnostiquer la fraction de
wetlands fwe) a partir de la fraction saturédsd)). La valeur de ce paramétre
(SHIFT _fsat_fwétest définie dansonstante.f90 fwet peut étre considérée comme la fraction
des wetlands proches de la saturation pour chaqileem

L’approche TOPMODEL permet aussi de déterminerdation de wetlands dont la WTD est
située sous la surface du sol. Ces fractions sénnéks ddwet Les bornes de WTD de ces
fractions sont définies dansonstantes.f90 WTD1 borne, WTD2_ borne, WTD3_borne,
WTD4_borne (par défaut, 6, 12, 18 et 24cm). Ailes,variables de sortiéatl, fwt2, fwt3 et
fwt4 correspondent aux fractions de wetlands dont laDWeBt respectivement dans les
intervalles suivants : [0,-6¢cm], [-6cm,-12cm], [-B2€18cm] et [-18cm,-24cm].
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Flags d’activation
Flag d’activation généralCH4_CALCUL=.true.

Flags d’activation de difféerentes sous-parti€-H4_WTDi=.true. avec i=1 : 4, permettant le
calcul des densités de flux de méthane pour dekwdst ayant respectivement pour
profondeur de nappe les WToir suite).

Fonctionnement

STOMATE appelle deux routines : stomate_wet_ch4_pt ter_0.f90 et
stomate_wet_ch4_pt_ter_wetl.fa0La premiere routine est appelée une fois a chpgaale
temps pour calculer une densité de flux de wetlsatdiré (WTD=0) alors que la seconde
routine est appelée 4 fois avec des valeurs de Wlifierentes pour chaque appel : le premier
appel de stomate_wet_ch4 pt_ter wetl.f90 permeatattriler une densité de flux pour un
wetland dont la WTD vaytwater_wetlle deuxieme appel permet de calculer une dedsité
flux pour un wetland dont la WTD vapivater_wet2 etc. Les différentes valeurs de WTD
sont déterminées par les parametrpwvater weti (ou =1, 2, 3 ou 4) dans
stomate_cste_wetlands.fAlLes valeurs dpwater_wetique j'ai choisies par défaut sont de :
-3cm, -9cm, -15cm et -21cm, en accord avec lesetade WTD utilisées par la formulation
TopModel précédemment décrite.

Ces deux routines se basent kumodéle de Walter et al. (2001a, bDans ce modele, la
WTD, variable au cours du temps, est utilisée conemieée pour approcher la distinction
entre zone anaérobie de production de méthanenetagrobie d’oxydation du méthane. Cette
entrée est soit issue de simulations, soit obsereéechoix dépend de I'échelle spatiale a
laguelle le modéle est utilisé. La méthodologidisgte ici est de considérer WTD constante a
chaque appel de routine ; la variation dans le tedgs différentes fractionsySr données
par TOPMODEL permet de considérer une variabilifgatio-temporelle (dimension
horizontale de l'espace) ; la prise en compte d&rdntes valeurs de WTD permet de
considérer une variabilité verticale dans I'espace.

Les valeurs des seuiisvater_wetipeuvent étre modifiées mais il est important demgtie :

) l'intérét est de garder une cohérence entre cesursalet les moyennes des
intervalles de WTD des fractions calculées par TQRENEL

(i) les valeurs de WTD ne peuvent étre inférieures gale& a -lcm (le cas
0 <WTD < -2cm est un cas traité de maniére diffigelans le modele de Walter,
cette éventualité n’est pas traitée dans ORCHIDEE).

Chaque routine calcule la production de méthanesean des couches de sol situées en
dessous de la WTD ; et son oxydation dans les esusituées au-dessus de cette WTD ; le
transport du méthane de la zone de production Karsosphere est aussi modélisé. Le

parameétrealpha (dansstomate_cste_wetlands.f90est particulierement sensible, et est calé
sur site avant d’étre extrapolé a I'échelle plusbgle (cf. Ringeval et al., 2010). Il traduit la

fraction de carbone sol actif pouvant subir la métigenése.
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Le carbone utilisé est le carbone actif des de@mpers metres (nouvelle variable appelée
carbon_surf et dont le calcul s’appuie sur les développemdat€.Koven documentés plus
loin). Un nouveau calibrage peut s’avérer nécessaire sitte variable est, a I'équilibre,
différente des valeurs d'équilibre du modéle dans as version précédente (sans
permafrost).

Enfin, une variabldsurf_yeartraduit la température de référence de la métremese : elle
intervient dans le calcul de la production ou I'dation du méthane. Cette variable fait I'objet
d'une discussion dans Ringeval et al. (2012), corad la possibilité de sa variabilité
temporelle, et des échelles de temps corresporglantdte variabilité pourrait permettre de
simuler une adaptation des micro-organismeddaf. tsurf_yeaidans stomate_constants.f90).
A l'avenir, une carte déau_tsurf_yearpourra étre générée et utilisée en entrée du model
Actuellement, une climatologie de température déasarest a entrer manuellement dans les
fichiers de redémarrage.

Dans ORCHIDEE_HIGH_LAT, il sera sans doute nécessdérecaler SHIFT fsat_fwet
initialement calibré pour I'hydrologie bi-couchewra quORCHIDEE_HIGH_LAT intégre
I'hydrologie multi-couches. Egalement, le diagnodtie la fraction saturée devra intégrer
I'effet du gel, limitant possibilité de redistribution d’eau au sein de la maillede modele.
Une formulation de cet impact existe pour I'hydraéolgi-couches.

Par ailleurs, leruisselement de surface additionne(Dunne runoff Dunne, 1978), lié a la
présence d’une fraction de maille saturée sur lales précipitations ne s'infiltrent pas,
devra également étre pris en compte, comme déjaptair la version hydrologique bi-
couches. Le ruisselement total pourra étre apprquieé (1-fsat)*ruisselement calculé
actuellement dans le modéle + fsat*precisml, précisol est la précipitation (mni3nsur la
maille a chaque pas de temps.

Enfin, le bilan d’énergie de surface n’integre pas la pré&nce d'une fraction saturée sur

la maille et ses conséquences en termes d’évapooati Cette prise en compte pourrait étre
faite via la considération d’'une fraction de maéheporant au taux potentiel, similairement a
la prise en compte des plaines d’'inondatiGhdpitre 2 et Annexe A) ; cependant, une telle
prise en compte ne sera pleinement cohérente @saprformulation dans ORCHIDEE d’un
bilan d’énergie de surface séparé pour les frastidieau libre : 'approximation de leur
température de surface par la température de sudiada maille ’'ORCHIDEE, comme fait
actuellement, n’est en effet pas satisfaisante.

C. 3. Contributions de C. Koven : cycle du carbonaux hautes latitudes, propriétés
thermiques de la matiére organique

The fundamental change is a replacement of the, udKically-integrated pools of soil
carbon withvertically resolved poolssuch that vertical gradients in soil C turnoverdioan
be taken into account. In addition, the model idekan anoxic schemdactivated by setting
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the flagOK_METHANE to .true.) developed by Dimitry Khvorostyanov (Kingstyanov et
al., 2008b), that limits decomposition by oxygeraitbility (activated by setting the flag
O2_LIMIT to .true.) and calculates a full methane cyohethanogenesis, methanotrophy,
diffusion of trace gases The model includes a number of flags for perfognsensitivity
tests. Several of these (HEAT_CO2_ACT, HEAT_CO2_SLOGIEAT_CO2_PAS,
HEAT_CH4_GEN, HEAT_CH4 _TROPH, and the logical flak ZIMOV) concern the
microbial release terms that are the focus of thedfostyanov et al. (2008a, b) papers and
are included as a sensitivity term in Koven e{2011). The logical flagoK_ZIMOV , if set

to .true. adds the heat terms, which are calculstesiomate/permafrost_carbon.f90 into the
soil heat budget in sechiba/thermosoil.f90. Duéhtolarge uncertainties in this hypothesized
process, it is recommended to not use except asssiljfe sensitivity test within the full
model. One issue with setting the O2_LIMIT flag toue. is that the vastly different
timestepping in the spinup code and in the baseehmmtie leads to different carbon stocks;
thus a flag hax_shum_valu¢ was added to set an upper bound to soil humidityrder to
prevent anoxia from developing in soils. A bettexzatment of how anoxia develops in
saturated soils and how decomposition rates aeetafl by anoxia (in particular, setting a
minimum decomposition rate even for fully anoxiclspis required before using anoxia to
calculate, e.gpeat formation processes In addition to the biogeochemical changes in
stomate/permatfrost_carbon.f90, we have includedrakwhanges to the soil physics in
sechiba/thermosoil.f90. The most major is an irolusof organic carbon physical
properties into the soil thermal constants. Setting the flege soilc_tempdiff to .true.
couples the prognostic soil carbon stocks intosihie physical properties. A second method,
based on setting a separate organic layer overlyimgneral soil was partially implemented,
and can be activated setting thee_toporganiclayer_tempdiffflag to .true.. This may be a
more realistic representation of organic matteeaf on soil physics (as an overlying layer
rather than mixed in with the mineral soil) but maletailed work needs to be done prior to
using this. The vertical soil carbon mixing scheimeontrolled by several flags. When the
flag cryoturbate is set to .true., mixing is enabled. The diffusemmstant through the active
layer is set using the variabtgyoturbation_diff_k . The shape of the vertical profile of
cryoturbation is set using the flags cryoturbatimethod, use_ new_cryoturbation,
max_cryoturb_alt, use_fixed cryoturbation_depthstBe look at the code to understand the
effect of these flags. The default version of theded initializes carbon stocks in the deeper
permafrost model as zero. In order to test thecetitdeeper Yedoma carbon, it is possible to
initialize these carbon pools to a non-zero valutha beginning of model spinup using the
reset_yedoma_carbonflag, which if set to .true. resets the Yedomaboarvalues. The
geopgraphic coordinates of Yedoma carbon are readh fthe map with filename
yedoma_map_filename between the base of the active layer and deplbrga_depth. The
values that the three carbon pools are set to esetiYedoma regions are controlled by
deepC_a init, deepC_s_init, deepC_p_init. Sevaaglsfare available to test the effect of
snow physics on soil temperatures, including sndamd sn_dens for controlling the thermal
conductivity and density of snow. A minimum snovickmess below which snow insulation
is ignored is set with the flagmin_tcalc. A representation of ice latent heat effects is
included if the flaguse_ice_latentheatis set to .true., which distributes the heat ozer
temperature range fr_dT, equal to 2°C. The theowoatrol of decomposition can be set using
the flag frozen_respiration_func, which in particular changes the functional forrh o
decomposition for frozen soils. Careful attentiorede to be paid to the use of these if
limitation by soil moisture is also taken into acobuln reality the limitation of
decomposition in frozen soils is fundamentally gquid water limitation, so if a functional
form of moisture limitation is used which takes tlaek of liquid water into account (for
example, by using soil matric potential), thenisgtthis to a standard Q10 may be the most
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appropriate. The overall use of this model candrgrolled by thecontrol%use_permafrost
logicals. Because of the cost of running the fudkmpafrost model, a second method of
running the permafrost_carbon code used on a taibstep rather than at each timestep; this
is set by the logical paramewo_daily permafrostin stomate.f90.

A I'heure actuelledeux méthodes de calcul de la production, le tramsgt I'oxydation du
méthane coexistent dans la version ORCHIDEE_HIGHT LA

0] un calcul selon le schéma de Khvorostyanov e@lD&b), établi pour les sols des
hautes latitudes

(i) un calcul selon le model de Walter et al. (2001@)rpes émissions liées aux
wetlands, valable a I'échelle globale.

Il apparait important de les réconcilier, car leativation concomitante conduit a estimer
deux fois les émissions de méthane des fractionsalle ou le modele diagnostique des
wetlands.

Une possibilité serait d'utiliser uniquement le écta issu de Khvorostyanov et al. (2008b),
avec pour chaque maille différentes configurations

- sol hors wetlands

- sol saturé (en remplacement de stomate_wet_ch4rpd.190)

- sol avec profondeur de nappe WTDi (i=1: 4), en plxwement de
stomate_wet_ch4_pt_ter_1.f90

L'intérét de ce schéma réside en effet dans lae s compte de la diffusion de I'oxygéne,
qui n'est pas considérée par le modele de Waltak ¢€2001a).

L’émission de méthane globale serait alors calcd&écon cohérente comme la somme des
différentes contributions calculées ci-dessus, p@edepar la fraction occupée par chaque
type de configuration.

C. 4. Contributions de I. Gouttevin : impacts du gedans le sol sur I'hydrologie 11-
couches, et corrections diverses

This brief text introduces to the hydrological dodezing scheme implemented in the multi-
layer hydrology of ORCHIDEE.

Activation flags

OK_FREEZE_CWRR = .true. activates the hydrological soil freezing modulehaadine of
the following options :

e OK _GEL_THD = .true.: thermodynamical diagnostic of the soil liquid esmat
content, based on Fuchs et al. (1978).
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OK_GEL_THERMOSOIL=.true. : fractional liquid water content varies linearly
from 1 to O when temperature goes down from 272%& K. The flag's name
originates from the analogy to the frozen fractitggnosed in thermosoil.f90.

New variables

- temp_hydro: temperature on the hydrological levels (nsim=11)

- profil_froz_hydro : (mc_ice-mcr)/(mc_tot-mcr), where mc=moisture ent
- profil_froz_hydro_ns: the same, but per soiltile.

- kk_moy: mean hydraulic conductivity of the layer (i.e. eaged on soiltiles)
- kk (local variable)

Principle

The following developments have been made in hyi&@l

temp_hydro calculation (call calcule_temp_hydroktmw the temperature of each
hydrological level.

in hydrol_soil_coef, the soil hydraulic parametars calculated with consideration of
(even partially) frozen conditions: only the liquigiter content is used to calculate the
hydraulic conductivities and diffusivities. In thisoutine, profil_froz_hydro_ns
(profil_froz_hydro per soiltile) is calculated;wiill be used further in hydrol_soil each
time the liquid moisture content is used.

in hydrol_soil_infilt the hydraulic conductivity ad for infiltration calculation is not
the mean between the layer’'s conductivity and #tarated conductivity of the layer
above. To limit infiltration under frozen conditignenly the layer's hydraulic
conductivity is used. This helped getting reasomagsults at Valdai for instance.

in hydrol_soil, each time the Richard’s equatiosabsed, only liquid water can move.

Soil freezing has an impact on plants: only liqwiater is available to them, which is
translated into the function ‘us’ in the code.

Shumdiag (calculated in hydrol_soil_diag) is now on theaginostic’ axis (index:
nbdl) and not on the hydrological axis anymore éxichsim), as this was a confusion
in the original code. This requires the use of acfion ‘calcule_frac_hydro_diag’
(called in hydrol_init).

An ‘shumdiag_perma’ can be calculated if the flag: OK_SHUMDIAG_PERM&
activated, which is by default the case. The oabshumdiag is the saturation degree
with reference to the wilting point. The Johansd®76) formulation used in
thermosoil requires the use of a real saturatiogrede hence a new variable:
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shumdiag_perma = mc (ligtice)/mcs. Thermosoil coube called with
shumdiag_perma as an argument instead of shumadlitqugh it is not done in
ORCHIDEE_HIGH_LAT where both arguments are passed.

e The subgrid hydrological processes are computetkoittiles” , which are soiltype
fractions (in order: coarse, medium and fine) defifrem thevegetation map This
is done this way in the Orchidee-LMD branch and Ha&en implemented in
ORCHIDEE_HIGH_LAT as the way the multi-layered hgiigy has evolved since
P. de Rosnay PhD thesis. Soiltiles are calculatestionwproc.fo0.

 D’Orgeval (2006) suggested the use of etinction coefficient (ext_coef of 3
(instead of the original 0.5 value) for temperatel doreal regions, in line with his
introduction of a bare soil fractiorfric_barg for each PFT, on which bare soil
evaporation is computed. Maintaining the defaultugaof 0.5 with this new
development lead to extreme evaporation. This neadibn was performed in
ORCHIDEE_HIGH_LAT.

e A temperature correction is performed at the end of the thawing of a sayel to
ensure that the same amount of latent energy ezledisring freezing is consumed
during thawing. Latent energy is indeed by defawdt conserved over freezing-
thawing cycles due to the approximations of the eical thermal scheme with
apparent heat capacity (see Gouttevin et al., 20fRar a seasonal freezing-thawing
cycle, the latent heat error can amount up to 2f&6the first meter of the soil, ie an
error of about 6kg water phase change (simulatain€hokudakh, Siberia, 2000).
When more (resp. less) E is consumed during thawhag was released during
freezing in the model, it means that this energguly helped thawing instead of
warming (resp. unduly warmed up instead of thawiiigpe calculated E excess (resp.
default) is thus used to warm (resp. cool) tempeestjust after thawing in if the flag
‘OK_ECORR’ activated. To avoid huge temperature jumps thenivey is limited to
0.5K per time-step while the cooling is bounded the freezing point. This
correction is easy to apply in the ORCHIDEE_HIGH T Aersion because snow
layers are out of the ground and thus the depthtlsinkiness of the ground layers do
not change anymore. The layer’s initial latentrggas either read in the restart file
or calculated based on the layer's temperature vithencode first runs through
thermosoil_getdiff.

* Due to the difficulty of getting proper snow covd®pth and duration at high latitudes
when using the original snow albedo parameterinafiom Chalita (1992), we
implemented in constantes veg.f90 a new set of swfaces albedos (see
Chapter 4 of this manuscript): snowa_ini_HIGH_LAT and snowac HIGH_LAT,;
the use of those parameters is governed by theAlag HIGH_LAT=y’ , read in
condveg.f90.

A change in vegcorr (constants_veq.f90) for olspets20 (now corresponding to
PFT7) and olsontype=81 (now corresponding to PFWN8s agreed upon after
discussions with N. Viovy.
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There are no more hard prospects for the hydradbdrieezing module itself. Prospects rather
concern the integration of tHall LMD-hydrology (especially reinf_slopes & floodplains,
which have been abandoned here): after the recergerof this LMD-hydrology into the
standard ORCHIDEE version, creating the trunk_hydmanch, a revision of the
ORCHIDE_HIGH_LAT hydrological scheme might updabene processes.

Using a realistigorosity in the thermal scheme of ORCHIDEE_HIGH_LAT, as entided

by this manuscript, should definitely be considefHie development prospects mentioned in
Chapter 6 of this manuscript are relevant for ORCHIDEE_HIGIAT and won’t be
repeated here.

C. 5. Perspectives générales pour ORCHIDEE_HIGH_LAT

L'utilisation d’'ORCHIDEE_HIGH_LAT requiert degests préalables de la cohérence des
différents développements en termes de résultatsen particulier, la calibration des
fonctions de respirationdu carbone, la formulation diress hydrique et le diagnostic de la
fraction saturée de chaque maille(cf. C.2.3.) pourraient nécessiter des révisionsrp

adaptation a I'hydrologie multi-couches.

La mise en cohérencdes deux modes de calcul des émissions de méthates sols,
l'intégration progressiveles derniers développements d’ORCHIDEE relatifs awhautes
latitudes (Wang et al., in prep ; correction de la sublimatbrie la porosité proposées dans
ce manuscrit), et de I'hydrologie compléte debl@anche trunk hydro constituent les
perspectives d’évolution a court terme d’'ORCHIDEESH_LAT.

A plus long terme, cette version est destinée &amrer I'ensemble des développements
d’ORCHIDEE aux hautes latitudes, dont les aspettsifaires ont été détaillés athapitre 6
de ce manuscrit.
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Annexe D

Protocole de simulation « temps-présent » du cycthu carbone
aux hautes latitudes avec ORCHIDEE

D.1. Introduction

Ce protocole a été développé a des fins de repedsemtéaliste des cycles biogéochimiques
dans les régions de pergélisol de I'hémisphere Nout la période récente (1960 — 2009,
dans le cadre du projet RCICHapitre 5). Il reprend des éléments du protocole utilisé en
section 3.3.Chapitre 3), revus a travers le prisme d’'une prise en comptessaire de la co-
évolution du climat et de la biosphére depuis laiopge pré-industrielle pour une
représentation réaliste des conditions actueltes:impératifs étaient absents du cahier des
charges des simulations réalisées en 3.3. damglte d’'une étude de sensibilité.

D.2. Protocole

Les détails et justifications du protocole adojgérent dans le tabledd.1. alire a la
lumiére des clefs suivantes :

* « Climat random[1900 - 1980] » signifie qu'une segsion aléatoire d’années de la
période 1900-1980 est utilisée pour le forcage ghmé&sque.

¢ « Climat années froides [1900 - 1980] » signifiéuge succession aléatoire d’années
tirées parmi les 30 années les plus froides lao@éril900-1980 est utilisée pour le
forcage atmosphérique.

* « Climat [1900 - 1980] » signifie qu’'un forcagenshtique connu pour cette période
est utilisé dans son ordre chronologique.

* « CQyJ1765] » signifie : utilisation de la concentratien CQ de I'année 1765.

» « CQJ1765— 1900] » signifie que I'évolution de la concentoatien CQ entre les
années 1765 et 1900 est prise en compte.

Dans son élaboration, ce protocole a tenu com@diméations suivantes imposees par I'état
de l'art des sciences du climat et du développei@RCHIDEE.

- absence de reconstitution d’'un forcage atmosphésatisfaisant pour les périodes
antérieures a 1900.

- absence d'options d’initialisation du carbone dis d’'ORCHIDEE en cohérence
avec le climat préindustriel aux hautes latitudes.

Par ailleurs, il peut s’avérer utile dmuvegarder la/les séquences d’années aléatoires
utilisées comme forcage atmosphérique sur lesrdiffés phases de la simulation afin de
permettre la reproductibilité des résultats.
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Phase Durée | Modules (configuration) Climat/CO, Objectif
PHASE 0| 3yrs SECHIBA Climat random[1900-1980]| Initialisation des variables
(ok_co2=.true., / CO,[1765] de STOMATE grace a
stomate watchout=.true. I'option stomate_watchout.
PHASE 1| 200yrs| SECHIBA + STOMATE| Climat random[09D980] | Formation des réservoirs de
/ CO,[1765] carbone de la végétatior{ «

les bébé-foréts poussent! »)

PHASE 2| 100yrs| SECHIBA + STOMATE| Climat random[1900-1980]| Une fois la végétation
(stomate_Cforcing_file |/ CQ[1765] cohérente, on peut créer, pour
renseigné) - les conditions climatiques
temps-présentyn fichier de
forcage pour le module de
carbone simplifié forcesoll
L’idée est d'utiliser pour ce
module un forcage moyen creé
sur une centaine d’années de
simulations, pour s'affranchir
de la non-représentativité
d’'une seule année de forcage.

PHASE 3| 10000 | 10 itérations de la Climat random[1900-1980]| Constitution des stocks de
yrs sequence : / CO,[1765] carbone du sol des hautes
- 975 yrs FORCESOIL latitudes.
-25yrs L'interaction du cycle du
SECHIBA+STOMATE carbone avec les cycles

hydrologique et thermique de
sols Chapitres 1, 3 impose
d’entrecouper module de
carbone simplifié forcesoil de
séquences de ré-équilibrage
SECHIBA+STOMATE. Les
15 derniéres années de ce ré
équilibrage sont utilisées pour
créer un nouveau forgage
moyen pour forcesoil.

(2]

PHASE 4| 136 yrs | SECHIBA + STOMATE | Climat années froides Simulation de la période
(1765 — [1900-1980] 1765 — 1900Pour representel
1900) / CO,[1765— 1900] la fin du petit age glaciaire au
hautes latitudes dans cette
période, une sélection
aléatoire des 30 années les
plus froides de la période 1900
-1980 est utilisée dans cette
séquence, alors que
I'évolution de la concentratior|
en CQ atmosphérique sur
cette période est prise en

X

compte.
PHASE 5| 110 yrs | SECHIBA + STOMATE | Climat [1901-2009] Simulation de la période
(1901 — / CO,[1901— 2009] 1901-200900 des
2009) reconstitutions de forgages

atmosphériques existent et le
forcage en C@est connu.

Tableau D.1.Protocole de simulation « temps-présent » du cezloes hautes latitudes.
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Annexe E

Guide de prise en main ’'ORCHIDEE_HIGH_LAT —driver de
N. Viovy

E.1. Fonctionnement général et modifications liéesuadriver de N. Viovy

Avec le driver de N. Viovy, la parti®RCHIDEE reste globalement inchangée madés
routines de lecture de cartes de paramétregtype slowproc_soilt) doivent étre
commentées car elles sont remplacées par des mudanges en langage C et placées
dans le répertoire ORCHIDEE_OL/2d_accessoires. duleintersurf.fo0, qui faisait le
lien entre I'ancien driver et ORCHIDEE, dispara®RCHIDEE (routine sechiba_main)
est directement appelé par le driver de N. ViowydEfinition des variables de sortiedu
modele et déeurs axes auparavant effectuée par intersurf.fo0 (routimesvert, histdef),
est a présent réalisée par le programme principalrier, orchidee.c; cette définition
utilise un fichier.stomvar qui doit étre placé dans le répertoire de la st et contient
les caractéristiques (unités, axes..) des variables

La partieORCHIDEE_OL contient le programme principal du driverchidee.¢ qui lit

le forcage atmosphérique et le transmet a ORCHIDBEehidee.c lit une partie des
détails de la configuration de la simulation, quiivdat figurer dans un fichier de
configurationparamspin_init, placé dans le répertoire de la simulation. Etiqdier, les
variables dont on souhaite connaitre les valeunsiigies doivent étre renseignées dans la
rubriqueHISTORY . ORCHIDEE_OL contient des répertoires renfermastrbutines en

C de lecture de cartes de forcage et d'interfagadertran 90. L’appel a ORCHIDEE se
fait via la routinesechiba_topd’orchidee.c.

Les détails de ce fonctionnement sont illustrésla&igure E.1., tandis que les principales
actions d’orchidee.c sont énuméréegure E.2.

E.2. Compilation

cd ORCHIDEE_OL
make -f Makefile.tit

Cette compilation crée un exécutabtehideet
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ORCHIDEE_OL ORCHIDEE

Contien : Globalement inchangé.

- - utilise les FLAGs deun.def
2d_accessoires

- restput & restgetoujours valables, dans
orchidee.c, sechiba & stomate

- fichiers deforcage de stomate

* st_forcing : écrit par sechiba_top &
stomate.f90

* st_Cforcing / st_Cforcing_permafrost : écifts
par stomate

interface_f90 c - fichiershistoire:

* histwrite toujours valables

* histdef et histvert dans orchidee.c
* un seul fichier histoire, les variables sont 4
préciser dans paramspin_init/HISTORY et
doivent étre écrites dans .stomvar

Figure E.1. Fonctionnement général dORCHIDEE avec le driveiNd Viovy.

orchidee.c

lecture dans paramspin_init d&SAG s du modéle lus auparavant par intersurf :
STOMATE, PHENO, READ_PHENO, USE_PERMAFROST, DVGM, CO2,
STOMATE_WATCHOUT, FORCE_VEGET

lecture dans paramspin_init des nomsfagsers de FORCAGE atmosphérique dans I'ordre et avec les
indices suivants :

1. sw FSWRAD=0
2. tair FTEMP=1

3. gair FQAIR=2

4. uwind FUWIND=3
5. vwind FVWIND=4
6. precip (liquide) FPRECIP=5
7. pression FPRESS=6
8. lwdown FLRAD=7

9. ozone / none FOZONE=8
10. snow FSNOW=9
11. lai_file / none FLAI=10
12. occupation_vegetation FVEG=11

» si 1 seul fichier contient toutes les variablemeli : le répéter 8 fois

Lecture de laarte des sol& du fichier de forcage en G@tmosphériqueCO2_file
lecture dans paramspin_init les nodes fichiers histoire, de redémarrage, & stomateofcing.nc
uniguement.

Figure E.2. Actions réalisées par orchidee.c.
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E.3. Lancement d’'une simulation

Le répertoire de la simulation doit contenir :
- run.def (configuration de sechiba/stomate)
- paramspin_init (configuration d’orchidee.c)
- .stomvar (variables susceptibles d’étre écriteshjzwrite)
- orchideet (I'exécutable, ou un lien vers lui)

Configuration :
La configuration de la simulation s’effectue viagaspin_init et run.def.
Ordre de lancement :

- time mpirun orchideet paramspin_init 1 ./st_foragorchidee_out
Entéte d’un job titane :

HHHHHHHHHHHH

## TITANE CEA ##

HHHHHHHHHHHH

#MSUB -r test_viovy # nom de la requéte

#MSUB -0 out_32proc # nom du fichier de sortie
#MSUB -e out_32proc # nom du fichier de sortie
#MSUB -eo

#MSUB -n 32 # nombre de processeurs réserves pgoi |
#MSUB -T 86300 # Limite temps (en secondes)
#MSUB -p gen2212

#

date

set -X

HHAHHBHBHH AR

E.4. Post-traitement

La plupart des programmes de post-traitement memgmont été écrits par N. Viovy et sont

disponibles sur demande

Assemblage des fichiers histoire

- Si OUTPUT = sech_hist.nc dans paramspin_init, aM@ocesseurs, on obtient en

sortien fichiers nommeés sech_hist@00x#000x.nc, pour xata 0 an-1.

- L’assemblage de ces fichiers est réalisé par lgrarome Cassemblecdf.c

Commande d’exécutionassemblecdf.e sech_hist
Fichier de sortie sech_hist.n¢gen points de terre.
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Visualisation 2D des sech_hist.nc

- programmeextractchampslin

- commande extractchampslin(programme interactif)
Assemblage des fichiers de redémarrage
orchidee.c redémarre a partir des fichiers de radéme écrits pour chaque processeur, du
type : sech/stom_rest@00x#000x.n¢ ne faut donc pas les assembler pour faire
redémarrer le modéle !
Si on souhaite les assembler a d’autres fins,deswwandes appropriées sont :

- rename_sechrest.sh ; assemblerestartt sech_rest
- rename_stomrest.sh ; assemblerestartt stom_rest

E.5. Fonctionnement et utilisation du module de cdmone simplifié forcesoil
Fonctionnement

La version ORCHIDEE_HIGH_LAT comprend le module dearbone simplifié
forcesoil_permafrost, qui integre dans forcesaldéveloppements de C. Koven.

Le fonctionnement de ce module, similaire a celufateesoil, est illustré eRrigure E.3.Ce
modulen’est pas paralléliséet est configuré par un fichiaun .def.

stomate_restart_in.nc

Forcesoil_permafrost

> stomate_restart_out.nc

Figure E.3. Fonctionnement de forcesoil_permafrost. Forcesermafrost utilise un fichier
de forcage écrit par stomate.f90 : stomate Cfordtignc. Ce fichier contient toutes les
informations nécessaires au calcul de I'évolutios deocks de carbone du sol dans les
conditions de climat et végétation de l'année / dagées que stomate a simulées. Ces
informations comprennent la production des écosys$e la neige, humidité et température
du sol en profondeur et en surface, le couverttaggéétat initial est fourni par le fichier de
redémarrage = de stomate: stomate restart _in.nc. pplication du  module
forcesoil_permafrost a pour effet de créer un nbétat de redémarrage pour stomate :
stomate_restart_out.nc
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Intégration de forcesoil_permafrost avec le driderN. Viovy

Forcesoil_permafrost est un module extrémement légstiné a la simulation des stocks de
carbone sur plusieurs milliers d'années : ses padaoces numérigues conviennent a notre
utilisation (Tableau 5.2).

La mise en compatibilité du module avec ORCHIDEESHI LAT utilisant le driver de N.
Viovy a toutefois supposé quelques adaptationss l&l'écriture de forcages pour le module
forcesoil_permafrost :

- le fichier stomate_Cforcing_PF.ncest a présent traité de la méme fagon que
stomate_Cforcing.nc, ieécrit par stomate, et géré en partie par le driverde N.
Viovy.

- le nom «stomate Cforcing PF.nc » est codé en dms drchidee.c, qui pour
processeurs renomme lesxn fichiers de forcage sous la forme
stomate_Cforcing PF@000x#00x.nc, ou x va de 06-& Aucun nom de fichier
(stomate_forcing.nc, stomate Cforcing.nc ou ston@fercing_ PF.nc) ne doit étre
donné dans le run.def (sinon, le driver n’écrituuseul fichier comportant i/des
points).

Fonctionnement intégré d’'une simulation ORCHIDEf®reesoll
Pour combiner le caractere parallele ’'ORCHIDEE_HIGAT et le caractére non-parallele

de forcesoil_permafrost, I'option simple retenugt@de faire tourner autant de simulations de
forcesoil_permafrost que de processeurs utilisés PRCHIDEE _HIGH_LAT.
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