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Resume

La contribution des calottes polaires & IOaugmentation du niveau marin est un sug
preoccupation majeure. Dans le cadre du rechaulement climatique, la dynamique de leurs
glaciers emissaires evolue et ceux-ci accekrent leur dechargelaeegrers I0ocean. En tant
quOexutoires des calottes polaires et regulateurs de leur perte de masse, ka @nisompte
de leur fonctionnement dans les previsions dOaugmentation du niveau marin est capitale.
Cependant, les processus qui regissent leur dynamique sont mal contraintsletonvient
alors de reduire les incertitudes qui y sont liees. Les retroactions erlaelynamique du front
et la dynamique du glacier en sont un exemple representatif.

Dans ce cadre, cette thése se concentre sur la modelisation de la dynamique rdatf
de veélage, et vise a proposer une nouvelle approche physique des mecanismes iabout
sant au vélage dOiceberg. Le travail realise ici couple la mecanique de IOendemerat
et la mecanique de la rupture. Il inEegre ainsi la degradation progressive dpsoprietes
rheologiques de la glace aboutissant a la formation dOun champ de crevassesoeilise
ensuite la propagation des fractures caracteristiques de IOewnement elaged Ce modle
nouvellement cree est contraint sur une geometrie 2D en ligne dOecoutetneglacier Hel-
heim, au Groenland, dont on parvienta reproduire un comportement coherent de feartie
terminale. Les tests de sensibilite menes sur chacun des parametres introduitsslee mocdele
contraignent IOimportance de chacun dOeux.

On evalue ensuite IOimpact sur la dynamique du front de deux foriéages naturels cou-
ramment observes dans les fjords groenlandais : la fonte de la partie immergee duatfr
et I0impact mecanique dOun melange de glace (melange de glace de mer et dOiceeegrgs). L
resultats suggerent que si la fonte alecte legerement la dynamique drofit, le melange de
glace provoque une reponse saisonnire dOune amplitude similaire aux variations oteerve
dans la realite. En frottant contre les parois du fjord, il empé@che le v@ket favorise |Qavancee
du glacier. On montre egalement que la fonte ne modibe pas le bilan de masse du glacier,
mais que I0elet du melange de glace est plus marque. Enbn, nos resultats suggguen
lorsque le glacier presente une extension Rottante, un foriéage elexé modiber IOequilibre
du glacier et alecter plus considerablement son bilan de masse pluriannuel.

Mots cles :  Glaciers emissaires, v@élage, processus, modelisation, €lements Pnis.






Abstract

Ice discharge from polar ice sheets and subsequent sea-level rise causejar mancern.
The reason is that climate warming alects the behaviour of tidewater outlets glaers and
signibcantly inBuences their ice discharge. As these glaciers drain into the ocean, it is faivo
to incorporate their dynamics when modelling the ice-sheet response to global warming.
However, tidewater glacier dynamics is complex as many processes on variousescare
involved and mutually interact. The feedback between the dynamics of the calvingofnt and
the general glacier dynamics is fundamental.

This PhD thesis focuses on modelling the calving front of outlet glaciers in order to
improve the representation of physical processes at play there. For this pugs we suggest a
new framework for calving based on damage mechanics and fracture mechanics. Thofdbd
approach allows a representation of the slow degradation of ice rheologicabperties from
a virgin state to high crevassing, as well as the rapid fracture propagatiorssociated with
calving events. Our 2D Rowline implementation of this calving framework is then applied to
Helheim Glacier, Greenland. We constrain the choice of intrinsic parameters so th&ianges
in frontal position agree with maximal retreat and advance observed in the pacentury.
Sensitivity tests are carried to assess the inRuence of each model parametethe model
behaviour.

This new calving law is then employed to study the impact of submarine frontal melting
at the ice front and ice melange (heterogeneous mixture of sea-ice and icgbepn glacier
dynamics. To this day, it remains controversial which of these two mechanisms is resgible
for the seasonal variations of the calving margin. Our results show that both meatiams
exert control on frontal dynamics. The melting, however, inBuences the frontogition only
secondarily. The ice melange can force the glacier front to migrate by a féwometers.
Additionally, melting at the front is not su"cient to alect the inter-annual glacier mas s
balance, but this is not the case for the ice melange. Finally, our model highlights a feature
which is specibc to Roating glaciers: when the intensity of the applied perturbation ikg
most signibcant, the glacier equilibrium may be modibed, as well as its pluri-annual mass
balance.

Keywords:  Tidewater outlet glaciers, calving, processes, modelling, Pnite-element.
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Chapitre 1
Introduction generale

1.1 Contexte de IOEtude

1.1.1 Calottes polaires dans le contexte climatique actuel

La cryosphére constitue I0ensemble des portions de la surface de la Terre aul€sta
presente sous forme solide. Elle se decompose sous la forme de neige, de glazerdest de
lac, de glace de mer, de glaciers, de calottes polaires et de plateformes Bo#snainsi que
de sols geles (pergelisol). Elle joue un role majeur dans le syseme climaticgreesstre, via
les echanges dOenergie avec le sol ou IQatmosphére, et dans le cycle d€Dedudt al,
2013.

Parmi les composantes de la cryosphere, les calottes polaires repnesd 90% du sto-
ckage de glace sur Terre et recouvrent 9,5% de la surface terrestreissiorme de masses de
glace posees sur le socle rocheux. Elles se formenta partir de precipitatidaseige qui se
compactent en glace, sOecoulent sous IQelet de la gravite depuis un sommeti€afipad
jusqu®a 10ocean et sOevacuent par fonte ou par vélage dOicebergrctiGieantet le Groen-
land constituent les deux calottes polaires presentes actuellement et sontiskes en plusieurs
bassins versants qui canalisent chacun IOecoulement de glace vers un ou plusiuirsres.
La vitesse de cet ecoulement, tes faible au dome (inferieure & 1.5 m ndOaprRignot
et al., 20113, sOaccekre progressivement jusquba I0exutoire en concentrant le Rybaake
sous forme de larges glaciers emissaires pouvant atteindre jusqua 17000 nfJaughin
and Smith, 2013. La glace atteignant IQocean peut se mettre a Rotter et le glacier forme
une plateforme de glace Rottante. La ligne dOechouage distingue ainsi la glace pEs&e
glace Rottante et sOapplique aussi bien a la delimitation des langues Rottantes desiags
emissaires du Groenland qu®a celle des larges plateformes dOAntarctique (Figi)reCes
dernéres, qui peuvent sOetendre sur plusieurs centaines de kilométras, delimitees en aval
par le terminus (ou front) od sOelectue le vélage et sont plus specibquensintees autour
du continent Antarctique (Plateforme de Ronne-Filchner, plateforme de Ross, platfne
dOAmery ...).

LOobservation de plages et de traces de corauxa des altitudes bien superieuresvaau
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Figure 1.1 B Caracteristiques dOune calotte polaire. La calotte se forme par pretipit de
neige sur un socle rocheux, qui se compacte, et sOecoule depuis le déme jusquéia IGoce
partie gauche illustre un ecoulement de glace pose jusquOau front, caratitere des glaciers
emissaires posees oua la limite de la Rottaison distribues autour de la calotteGhoenland.

La partie de droite represente la formation dOune plateforme de glace Rottargénikee par

la ligne dOechouage.

marin actuel, associee a des preuves paleoclimatiques issues dOechantiédimsesntaires en
Antarctique, ont apporte la preuve de fortes variations du volume des calotte$ du niveau

des oceans durant le Pleistocdne et IOHoloc2Bel{erer et al, 1998 Fox, 200§ Bamber et al,
2009. Par ailleurs, la comparaison dOarchives geologiques des conditions preindustrielles
souligne des correlations nettes entre la concentration en CO2, principal gaglet de serre

et facteur dOaugmentation de la temperature et des variations importantes duesiu des
oceansflley et al., 2005 2009. Ces considerations illustrent le role fondamental des calottes
polaires dans le niveau des oceans et presagent egalement leur vulnerabilikevariations

de temperature.

Dans le cadre du rechaulement actuel, le dernier rapport du Groupe dOexpertetgou-
vernemental sur IOEvolution du Climat (GIEC) rappelle que la reponse des calotpesaires
est soudaine, rapide et sOaccekre, méme si plusieurs processus dynamigquesnsont mal
contraints. Leur contribution y a neanmoins ete quantibee en terme dOaugat®n du ni-
veau de la mer, en reponse a dilerents scenarios de foriéage dOensiss@gaz a elet de
serre lies a |I0activite anthropique. Les resultats obtenus varientrenf.26 m et 082 m en
2081-2100, par rapport a 1986-2005, selon le scenario envisagleufch et al, 2013. Ni-
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cholls and Cazenav€201Q ont montre que cette augmentation risque dOalecter en priorite

les zones les plus densement peuplees et les plus pauvres de la plaréte, que sont IOAsie du
Sud-Est, I00ceanie et les cotes de IOAfriqgue. On comprend alors la necessitelid@ara
connaissance des processus dynamiques lies a la reponse glaciaire, tels queataaiant le

front des glaciers emissaires.

1.1.2 Mesures du bilan de masse

La mesure physique permettant dOevaluer les variations de masse des calotiksres
est le bilan de masse. Celui-ci quantibe le gain ou la perte nette de masse des calote
prenant en compte tous les [Bux entrants (precipitation, accretion) et sorits (fonte de sur-
face, sous-marine, fonte au front, vélage). La mesure experimenglebilan de masse est un
processus complexe, tant les zones polaires sont di"ciles dOacods et recatiuiee super-
bcie importante. Trois methodes permettent actuellement dOelectuer ce ¢yde mesures :

IOinterferometrie radar, |Oaltimetrie ou la gravimetrie.

LOinterferometrie radar  (INSAR, pour Interferometric Synthetic Aperture Radar) fonc-
tionne a partir dOune mesure orbitale du champ de vitesse de surface de la calotte. A
|Oaide de plusieurs mesures successives dOune méme zone et comparaison entre elles,
la vitesse de IQecoulement peut étre obten@ldstein et al, 1993. Ensuite, celle-ci
peut @étre combinee avec une estimation de IOepaisseur de glace, ce qui pe@eetluer
son Rux. Par comparaison avec IOaccumulation de surface (generalemenhiéopar
un mocele regional de climat atmospherique), on peut alors calculer le bilan de masse
(Rignot et al., 20083. Un exemple de sortie de modeéle regional atmospherique pour
le Groenland est propose sur la bgure a et les donnees dOinterferometrie correspon-

dantes sur la bgure b.

LOaltimetrie consiste en une mesure de IQaltitude de surface de la calotte. LOaltimetrie
radar est generalement embarquee sur un satellite, tandis que IOaltiméaser peut
egalement étre electuee depuis un avion. Dans les deux cas, le principe restedme :
IOantenne emettrice envoie un signal reRechi par la calotte et capte & sauvpar
un syseéme recepteur. La duree de trajet renseigne sur |Qaltitude de la celo®ar
repetition de mesures, cette methode permet dOevaluer le taux dOamincissé®ene
calotte et ainsi son bilan de masselfomas et al, 2004 Pritchard et al., 2009 Flament

and Remy 2012. Le signal necessite neanmoins plusieurs traitements pour prendre en
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compte certains parametres, tels que I0elet de maree pour les plateformesadtes ou
IOevolution de la densite de la neige avec la profondeur... Un exemple est donne pour

le Groenland sur la bgure c.

La gravimetrie repose sur la mesure de la repartition des masses au sein de la plaréte . Le
projet OGravity Recovery and Climate ExperimentO (GRACE) se base sutteetech-
nique (Velicogna and Wahr, 2006ab). Lance en 2002, il est compose de deux satellites
circulant IOun derrire IQautre, en orbite basse (500 km) et dont IQecarteestmesure
avec une grande precision. Une variation de masse (ici, de glace) modibe la vitesse du
satellite et induit des ecarts entre les deux, lesquels permettent de remonterdefaut
ou a I0excds de matire presente au nadir, ainsi que dOen mesurer les vasatiotre
plusieurs passages successifs. Cette technique possede une resolution spédigie,
dOenviron 300 km. Un defaut majeur reside dans son manque de precision, en particu-
lier dans la contamination du signal propre a la perte de masse de glace par dOautres
signaux secondaires, tels que le rebond isostatique, par exemple. Cependantperbe
nant les resultats de Grace a ceux dOun autre satellite de mesure du champ de gravit«
et de la circulation des oceans (GOCEBouman et al.(2014 sont parvenus a estimer
les variations de masse de plusieurs glaciers du secteur dOAmundsen, en Antarctique,
avec une precision inegalee a I0echelle du bassin versant. Une illustrationmegultats

de gravimetrie pour le Groenland est fournie sur les Figuress d, e,et f.

Si ces dilerentes techniques de mesure indiguent toutes des tendancesa la perte desea
sa quantibcation exacte a longtemps presente des dilerences, de par les biaigraiis a
leurs fonctionnements $olomon 2007, dont certains ont ete presentes ci-dessus. Depuis le
dernier rapport du GIEC subsistent de nombreuses limitations dans chacune des techniques
de mesure (mauvaise couverture spatiale, penetration des signaux dOaltimebies de la
surface de neige, blocage des signaux laser par forte nebulosite, ou rebomsthisgue). Mais
|IOamelioration des jeux de donnees et IOhomogeneisation de leur traitemeuisegt les
incertitudes sur de nombreux paramétres clefs, tels que la mesure de IOepaisseutade, g
par une meilleure representation de la profondeur du socle rocheux en Antarctique et a
Groenland Bamber et al, 2013 Fretwell et al, 2013, ou IOamelioration des mesures de
vitesse de surfaceRignot et al., 20113. A present, ces mesures sOaccordent convenablement
sur IQestimation du bilan de masse des calottes polaires et fournissent des resuttajours
plus precis Rignot et al., 2011 Church et al, 2013. Elles montrent toutes sans equivoque

gue depuis plusieurs decennies, on assiste a une acceleration et un amincissaheembmbre
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Figure 1.2 b Variables clefs de la determination du bilan de masse du Groenland. (a) Bilan
de masse de surface entre 1989 et 2004 a partir de modelisation climatiqugiaeale. (b)
Vitesses de surface de la glace pour la periode 2007-2009, obtenues paféntenetrie radar.

(c) Variation dOaltitude de surface pour la periode 2003-2008 a partir dOaltieembarquee
sur satellite. (d-e-f) Variation de la perte de masse du Groenland, entre la jpsde (d) 2003-
2012; (e) 2003-2006; et (f) 2006-2012, exprimee en centiréttOeau par an, a partir de
donnees gravimetriques (GRACE). Les donnees (a) et (b) sont comdxs«pour calculer le
bilan masse des calottes. DOap€éiurch et al. (2013.

de glaciers emissaires du Groenland et de IOAntarctique, ainsi quOune augmentation de la
decharge de glace vers IOocean.

Le bilan masse annuel moyen du Groenland a ete evaluk 442+ 49 Gt a ! au cours
des deux derniéres decennieSliepherd et al.2012. Le rapport du GIEC de 2007 faisait
etat dOune acceleration de IOamincissement des zones englacees cistéaecalotte groen-
landaise, en particulier au niveau des glaciers emissaires rapides situes dans la ensid
(Jakobshavn, Helheim, Kangerlussuagq), et plus particulerement la partie sud-es$¢lomon
2007. Plus recemment, cette perte sOest accentuee, atteigiaf63+ 30 Gt & * entre 2005
et 2010 Schrama and Wouters 2011 Shepherd et al. 2019 (Altimetrie, Interferometrie,
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Gravimetrie), et! 3598+ 28,9 Gt a' ! entre 2009 et 2012Khan et al,, 2014 mesuree par
altimetrie laser aerienne et spatiale). En outre, ces etudes precisemt gette perte de masse
sOetend maintenanta une portion de plus en plus large a IQinterieur de la caldttea( et al.,
201Q 2019.

Pour IOAntarctique,Rignot et al. (20083 ont estime, par interferometrie radar, le bilan
masseal 112+ 91 Gta ' en 1996, 138+ 92 Gt a * en 2000, et 196+ 92 Gt a * en 2006.
Pour la periode 2006 B 200%¢elicogna (2009 ont complete ces mesures par gravimetrie et
aboutissenta un bilan de masse moyen de246 Gt d 1. Chilrer la contribution de IOAntarc-
tique a IOaugmentation du niveau des oceans se fait habituellement en divisant le icemt
en trois parties : la peninsule Antarctique, qui sOetend du sud de IOAmerique du Sud(¥sq
la plateforme Rottante de Ronne-Filchner, IOAntarctique de IO0uest (entre la Peninsula et
cha@ne de montagnes transantarctique) et IOAntarctique de IOEst. La peninsptaderapi-
dement au changement climatique et a dep subi la disparition de plusieurs plateformes de
glace Scambos et a).2004 2009. LOAntarctique de I00uest possede un potentiel dOenviron 5
métres & IOaugmentation du niveau marin et IQacceleration de ses glaaiggmente elle aussi
rapidement : en particulier, Mouginot et al. (20149 ont montre que la decharge de glace du
secteur dOAmundson, quia lui seul draine un tiers de la glace en Antarctique de IOOuest, a
augmente de 77% depuis IOannee 1973, et que la moitie de cette augmentatiotieuezntre
2003 et 2009. Enbn, IOAntarctique de IOEst possade le plus grand volume de glaceofeb&r
metres dOaugmentation du niveau marin) et reste actuellementa I0equilitBadpherd et aJ.
2019. Ces valeurs sont resumees sur la Figure , entre 2003 et 2008.

En reponsea ces observations, le taux dOelevation du niveau de la mer paor de glace
continentale depuis les calottes uniquemeni.¢. sans considerer [Oexpansion thermique de
IOocean) a ete chilree entre 1992 et 20114 envirp800,17 mm a 1, et a augmente jusqufa
atteindre 1,2+ 0,40 mm d ! entre 2007 et 2011, comptant ainsi pour environ un tiers de
|Oelevation globale (3+ 0,40 mm d %, Nicholls and Cazenave201Q (Church et al, 2013.
Ces chilres soulignent de fagon peremptoire le fait que la decharge de glace adottes
polaires augmente. Des lors, il devient legitime de se demander dans quelle mesute ce
augmentation va se poursuivre, diminuer ou sOaccelerer. Les modleodi@ment de glace
permettent dOelectuer ce type de projections, mais leur developpementeaseite de preciser

autant que possible les mecanismes physiques responsables de cette decharge
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Figure 1.3 B Intercomparaison des dilerentes mesures du bilan de masse des calottear&nt
tigue et Groenlandaise, par interferometrie (rouge), altimetrie radaibleu clair), altimetrie
laser (vert), et gravimetrie (bleu fonce), entre 2003 et 2008. p@a Shepherd et al(2012).

1.1.3 Réle du vélage dOiceberg dans le bilan de masse des calottes

Le bilan de masse des calottes est la di'lerence de deux composantes : le bilan ndesse
surface sur la partie posee des calottes (BMS) et la decharge de glacekigtze dOechouage
(lorsque la glace traverse la ligne dOechouage, elle se meta Rotter et i@ I0augmenta-
tion du niveau des oceans). Le BMS regroupe IOensemble des processus ayantdisurface
superieure des calottes. Il se quantibe par la dilerence entre accumulatidarine source)
et ablation (puits). La decharge de glace a la ligne dOechouage, quant & eleje&compose
ensuite sous la forme de fonte et de vélage dOiceberg.

Le Groenland ne presente quasiment pas de plateformes Rottantes. La mag@ul ses
glaciers sOecoule dans des fjords, et la partie Rottante, lorsquOelle existedsit habituelle-
menta une langue de quelques centaines de metres, voire quelques kilométi2ans ce cas,
le processus de vélage alecte directement le bilan de masse, en rognant laiportie glace

posee sur le socle rocheux.

A 100oppose, IOANtarctique presente de nombreuses plateformes Rottanteslalcontri-
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bution au niveau des oceans est dep prise en compte. COest donc par un elet iodiee le
vélage modibe le bilan masse de la calotte posee : en fonction de la topographie cle so-
cheux, les parties Rottantes peuvent @tre plus ou moins conbneesa IOintedelarges baies.
La resistance laterale de la glace contre les parois rocheuses joue alordlencapital en sOop-
posanta IOecoulement et contribue ainsia retenir le Bux de glace en amont, lanttainsi la
decharge vers IOocean. On parle de mecanisme dOarc-boutenérgégsing en anglais). Par
ce processus, certaines plateformes Rottantes freinent ainsi I0ecouledeeptusieurs glaciers
a la fois. Mais leur vélage reduit la surface sur laquelle sOelectue cettéstasce et alecte
la dynamique glaciaire en favorisant IOacceleration du glacier situe en drmiddelet de but-
tressing a ete largement illustre et discute dans la communaute glaciologique particulier,
les travaux de Scambos et al(2004 ont rappele IOimportance de ce mecanisme lors de la
desintegration de la plateforme du Larsen B, en 2002, qui sOest sgidea@ine acceleration
sensible de ses glaciers tributaires.

On comprend ainsi IOimportance du processus de vélage dans le bilan de masse du Groen-
land et de IOAnNtarctique. De nombreuses etudes ont ete menees abn de qualatiBBIS et la
decharge, ainsi que dOestimer la part du vélage et de la fonte dans la dechargiack (entre
autres etudes, on citera van den Broeke et aJ.2009 Rignot et al., 201Q 2011k Shepherd
et al.,, 2012 Depoorter et al, 2013 Rignot et al,, 2013. Les travaux deRignot et al. (20110
ont chilre, pour le Groenland, le BMS a environ +300 Gt a! et la dechargea 630 Gt d 1,
et pour IOAntarctique, le BMS a environ +2000 Gt ‘a! et la decharge & 2300 Gt d 1. Par
la suite, on retiendra que le ratio de fonte par rapport au vélage dans le terme decarge
est dOenviron 0.5 pour IOAnNtarctique, et entre 0.2 et 0.8 pour le Groenland. Dardecgier
cas, cette forte imprecision peut sOexpliquer par la variabilite des conditionsamigues entre
chaque systeme de fjord $utherland and Stranep2012 Bartholomaus et al, 2013.

Ces chilres a la fois considerables et imprecis reletent la di"culte de cordgmdre la
modelisation des processus ayant lieu aux fronts des glaciers et des plateésr Rottantes,
en particulier le vélage dOiceberg. Pour representer avec justesse la dynsnde la glace,
on utilise un modle dOecoulement dont la physique et les proprietes sonimees dans la
partie suivante. Dans la suite de ce manuscrit, nous conserverons la terminologie oalite
dans cette partie, et ne reRrerons a la perte mecanique de glace que pard@risles termes

de OvélageO ou Odecharge dOicebergO.
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1.2 Dynamique de IOecoulement

Sous la forme de glacier ou de calotte, la glace sOecoule par elet gravitaine B@age est
contraint par les deformations internes dOabord, et regit par les equasiale la mecanique
des Ruides. La description compkte de la rheologie de glace et une analyse poudsee
equations dOecoulement de la glace ainsi que leur discretisation ont deppeoposees a
plusieurs reprises $chafer 2007 Greve and Blatter, 2009 Cook, 2012 Drouet, 2012 Bonan,
2013. On laissera le lecteur interesse se reportera ces refersretenous nous limitons dans

cette partie a un bref rappel des equations utilisees dans IOensemble de ce manuscrit

1.2.1 Lois de la dynamique

LOecoulement dOun Ruide newtonien est regi par les equatiorisasier-Stokes Elles

comprennent IOequation de conservation de la masse et IOequation de comseda@moment.

!i%l: = div(! )+ lig! 201 " u (1.1)
div(u) = 0 (1.2)

au ! corresponda la masse volumique de la glac% represente la derivee lagrangienne du
vecteur vitesseu, ! est le tenseur des contraintes de Cauchy, le vecteur dOacceleration de
la pesanteur, et le termd " u represente la force de Coriolis.

La glace, cependant, de par sa rheologie particulére, est un Buide non newtonibans
ce cadre, les termes inertiels des equations de Navier-Stokes (que sont livderlagran-
gienne, et IOacceleration de Coriolis) peuvent generalement éegliges. Dans ce cas, on

parle dOequations dstokes qui sOecrivent de la manire suivante.

I
o

div(! )+ !ig
div(u)

(1.3)
(1.4)

1
o

Le tenseur des contraintes de CaucHy peut se decomposer comme la somme dOune partie
deviatoire S et de la pression glaciostatique dans la glace, noteeet sOecrit alors = S! pl,
avecl la matrice identite etp="! tr (! )/ 3 (Dans cette expression, la pression glaciostatique

est debPnie positive en compression et le tenseur des contraintes positifrastion).
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1.2.2 Relation constitutive

Le cristal de glace est un materiau anisotrope : pour une méme contrainigphquee,
celui-ci ne se deforme pas de la méme faiéon dans toutes les directions. De reagénerale,
la deformation dOun monocristal de glace sOelectue paralélementa son plan de.daans le
cas dOun agregat de cristaux arranges de manere aleatoire auquel on aplige contrainte
constante, le processus de deformation sOelectue en trois etapesaiste dOabord a une
deformation elastique, suivie par un Buage primaire, pendant lequel le taux de defation
decroit, jusqula atteindre une valeur minimale, quantipee par un taux de Ruage secoadair
Enbn, le taux de deformation augmente a nouveau jusqua se stabiliser et devenistmt
(Buage tertiaire) (Paterson, 1994.

Ce comportement particulier est decrit par une equation reliant le tenseur desntraintes
deviatoiresS au tenseur du taux de deformationi(e. aux vitesses). Cette equation est donnee
par la relation constitutive pour la glace, quOon appelle communemenidiade Glen Celle-ci

sOecrit :
S=2"1 (1.5)

avec'lle tenseur du taux de deformation et la viscosite de la glace. Le tenseur du taux de

deformation sOecrit en fonction des vitesses de IOecoulement, soumta:fo

|
1. $Ui $Uj
et la viscosite est donnee par :
"= ;(EA)! Unp G mm (1.7)

#
al | !2(2 est le second invariant du tenseur des deformations (qui sOdcgjt= # # /2), A

un paramétre de Ruidite etE un enhancement factar Ce paramétre varie habituellement
entre 0,58 et 5,6 pour les modles dOecoulemémd (et al., 2010. LOexposanh, aussi appele
exposant de Glenest generalement bxe a 3. En pratique, celui-ci depend de la tempees

et dOautres etudes ont montre que cette valeur pouvait varier entre 1 gVeertman, 1972
Gillet-Chaulet, 2006. La Ruidite de la glace depend de la temperature via une loi dOArrhenius,

qui sOecrit de la faigon suivante :
A= Ajexp —— (1.8)

al A, est une Ruidite de referenc€ une energie dOactivatioR la constante des gaz parfaits,

et T la temperature de la glace.
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1.3 Modelisation de |Oecoulement

Modeliser I0ecoulement des glaciers ou des calottes consiste a mailler |Geesdenla
geometrie que 10on souhaite etudier et resoudre les equations de Stok@sepaleterminer
a chaque noeud du maillage les proprietes physiques que IOon souhaite etudier. Mais la
resolution compkte des equations de Stokes requiert un temps de calcul et une puissa
materielle considerable, ce qui limite le nombre de modeles fonctionnant ainsi et lallea
des applications. En etudiant les dilerents regimes de deformation des glagie@n remarque
que certains comportements specibques peuvent @tre identipes, quneéent de considerer
comme negligeables certaines contraintes dans la glace par rapport a dOawttesinsi les
ignorer dans la resolution des equations. Des modeles font le choix de ces appratons et
des limitations en decoulent. Cette partie resume brévement ces dilerest approches.

APn de mieux les comprendre, on introduit IOexpression de I0equatiodeveloppee dans

le repere cartesien (9%, qui sera reutilise dans la suite :

&
&, $&y . 38

+ 0
( $x Sy $z
$&x P&y  B&, _
$x + Sy + Sz 0 (1.9)
$&« N $&y N $&, g
$x $y $z .

La resolution de ces equations pouvant devenir tles couteuse en terme dESO&Irces hume-
riques, on peut chercher a en reduire le nombre de termes. Pour se faire, opsdea sur
le rapport dOaspect, not qui correspond au ratio de la hauteur caracteristique du milieu
H sur sa longueur caracteristiqgué.. Cette constante physique permet de savoir dans quelle

mesure on peut raisonnablement simpliPer ces equations.

1.3.1 Approximations de types couche mince

Parmi les approximations repandues, IOapproximation de la couche mince considre la
calotte polaire comme un milieu ayant un rapport dOaspect inferieurad £q(i.e. la calotte est
beaucoup plus etendue quelle nOest epaisse). Celle-ci se decompose ensuite peEmtides,x
selon que la glace est posee ou [3ottante.

LorsquQelle est posee, on parle communemerBiallow Ice Approximation (SIA) (Hut-

ter, 1983. Dans ce cas, on considere que IOecoulement de la glace est regi paaidecient
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vertical (voir bgure , partie gauche), qui predomine sur toutes les autres contraintes dans
le tenseur deviatoire des contraintes. On neglige ainsi dans I0equat or) fous les termes
faisant apparaitre les derivees horizontales. Dans ce cas, en exptitearcontraintes de Cau-

chy en fonction des contraintes deviatoires et de la pression glaciogiae, cette equation se

reduita :
F$S. _ Sp
( $z  $x
$S. _ $p
e T sy (1.10)
o $p _
) Sz g

Ce type dOapproche permet ainsi de representer avec une justesse satigfi€xecoulement
des calottes sur des zones al la glace est soumise seulementa un frottemestbaleve et
nOest regi que par le cisaillement vertical. En revanche, il ne permet ainsi pas geesenter
avec exactitude IOecoulement au niveau des démes, dans les vallees glaciaireaees ou
dans les endroits al le glissement basal trop important induit des gradients de viteslongi-
tudinaux.

Figure 1.4 D lllustration des dilerents regimes de deformation au sein de la calotte

Lorsque la glace se meta Rotter, son ecoulement est domine par [Oetirefaegitudinal

(Figure , partie droite). Dans ce cas, les vitesses sont independantes de la profonasur



1.3. Modelisation de IOecoulement 23

suivant la méme procedure que pour [Oapproximation SIA, une simplibcation a ete pe®os«
par Morland (1987 et MacAyeal (1989, appeleeShallow-Shelf Approximation(SSA).

Ce mocele est davantage €conome en ressources informatiques et apwdoges rear-
rangements, ne presente plus que deux variables. Plusieurs modeles actuels espasur
|Oapproximation SSAWinkelmann et al, 2011 Joughin et al, 2014.

Neanmoins, un des inconvenients majeurs de ces parametrisations est quOellesimenp
pas representer la zone de transition entre glace posee et glace RtdtaRour y remedier,
les moceles SIA et SSA peuvent @tre couples, en prescrivant par exemple le Bugldee a la
ligne dOechouage comme condition aux limité®(lard and DeContg 2009. On peut aussi
utiliser des mocgles ditsSIA + SSA pour lesquels IOequation de la SSA fournit la vitesse du

glacier quOon utilise ensuite dans I0equation de la Bbefer and Brown 2009.

1.3.2 Modles dOordre superieur

APn de prendre en compte certaines particularites topographiques induisant des con-
traintes qui ne peuvent pas @tre traitees par les moceles SIA/SSA, et en cansat toutefois
un niveau dOapproximation permettant un coat numerique faible, dDautres approximations
ont ete proposees. Elles sont generalement denotees sousrieetde HOM, pourHigher
Order Models LOapproximation HOM est egalement souvent appelee approximation Blatter-
Pattyn, en reference aux deux travaux ayant permis de la developp@&idtter, 1995 Pattyn,
2003. Une comparaison des theories des dilerentes approximations et leur utilisationngdes
modeles est proposee dariéindmarsh (2009 et Schoof and Hindmarsh(2010. Recemment,
plusieurs moceles integrant cette approximation ont ete proposdstst et al., 2011 Larour
et al,, 2012 Cornford et al., 2013.

1.3.3 Modelisation full-Stokes

La dernire categorie de modtle nOelectue aucune approximation sur les equatide
Stokes et sont les mocRles ditill-Stokes Dans certaines conditions dOecoulement, ce niveau
de detail peut @tre requis pour representer certaines particularited@ans une simulation
dOinversion des conditions basalddorlighem et al. (2010 comparent les resultats obtenus
entre les modéles SSA, HOM et full-Stokes. Les resultats montrent que le tevhent basal
obtenu est similaire pour les trois modeles sur une grande partie du domaine, hormis dans la
region de la ligne dOechouage al le comportement full-Stokes est le seul capabdpdesenter

reellement le changement de regime de deformation.
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1.3.4 MocEle Elmer/ice

Le mocele utilise dans le cadre de ce travail est un mocele full-Stokes. Plus preaient,

il sOagit dOune extension pour I0ecoulement de la glace du modle aux elements Pnjs Elme
detaillee de fadon compkte darigagliardini et al. (20133. Le modele Elmer est un code multi
physique a partir duguel plusieurs modules specibques a la glaciologie ont eteeti®pes.
LOextension Elmer/ice permet de modeliser IOecoulement couplant thermiqueesanigue

de la glace a partir des equations presentees dans la Sectinn

Parmi les ameliorations notables apportees au modele au cours des dix degseannees,
on trouve un module dOassimilation de donne&illet-Chaulet et al, 2019 permettant
dOevaluer par des methodes dOinversion des paramétres physiques maliotntAdansi, deux
methodes dOinversions (methode de Robin et methode de controle) sont grgmet utilisees
pour determiner le coe"cient de frottement sur le socle rocheux ou la viscositans le mi-
lieu, a partir de la forme du socle rocheux et des observations des vitesses d{snent de la
glace en surface. En outre, Elmer/lce propose un traitement rigoureux de larig dDechouage
par resolution du probEme de contact entre la pression hydrostatique et lamtrainte de la
glace au socleRavier et al., 2019. Recemment, une parametrisation de friction basale a ete
implementee et permet dOestimer la vitesse de glissementa la base des glatcsme ainsi
IOhydrologie sous-glaciaire avec la dynamique de IQecoulerf@nir{an et al., 2014.

Par ailleurs, ce modle autorise IOutilisation dOune formulation Arbitraire Lagrangienne
Eulerienne (ALE) utile pour representer les grandes deformations tout ennservant une
gualite de maillage su“"sante, en particulier sur les conditions aux limites. Elle est ainsi
utilisee pour modeliser IOevolution des surfaces libres a la surface du glacieawofront de
vélage. Couplee a un calcul de IOensemble des composantes du tenseur deaimt@strde
Cauchy, elle permet ainsi de modeliser avec precision les processus selldat@u front des
glaciers.

Ces derneres annees, Elmer/ice a ete appligue avec succes a la «ligdtion glaciaire.
Le lecteur interesse pourra se referer aux travaux decrits dabsi@nd et al., 2009 Otero
et al., 201Q Gagliardini et al., 2010a Seddik et al, 2012 Gillet-Chaulet et al, 2012 Favier
et al,, 2012 Cook et al, 2014 Krug et al., 2014 Todd and Christolersen, 2014. Il sert
egalement dOoutils de comparaison pour de nombreuses €tudes de calibration et de vafidat
des moceles Pattyn et al., 2008 Gudmundsson et aJ.2012 Drouet et al., 2013 Favier et al.,
2019.
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1.4 Enjeux

La determination de IOelevation du niveau marin pour les decenniesa veniupsujet de
preoccupation majeure qui exacerbe les consciences. La contribution destiegolaires via
les glaciers emissaires est de mieux en mieux evaluee, mais la comprehension desgue
locaux reste encore insu"sante. Le vélage dOiceberg peut participer de manéonsiderable
a cette elevation et doit @tre integre dans les mocdéles visantgstimer la decharge de glace
a court et moyen terme. Ainsi, une modelisation perenne doit @tre capable de cagtur
les dilerents types de v@lage, depuis le detachement de petites portions tecg au front
des glaciers poses du Groenland jusqu®a la rupture des larges icebergs tabutiemss les

plateformes Rottantes de la cote Antarctique.

Dans cette optique, cette thése propose le developpement dOune modelisagovélage
basee sur une approche physique, prenant en compte dOune part IOevolution de IOendomma-
gement de la glace, son transport ainsi que la formation des champs de crevaskesurface
des glaciers; et dOautre part, la propagation rapide des crevasses amenant aigéure de
la glace et au vélage dQiceberg. Celle-ci est implementee dans le moddeutdeent de
glace Elmer/Ice et calibree en deux dimensions le long dOune ligne dOecoulement. Elle permet
ainsi dOetudier les processus ayant lieu au terminus des glaciers emissairesxanhdfer les

retroactions entre vélage, retrait du front et dynamique glaciaire.

Le chapitre de ce manuscrit propose un etat de IOart des connaissances sur le vélage
dOiceberg. Il resume, dOune manire se voulant la plus exhaustive possible, les ridere
mecanismes connus et observes, ainsi que les lois empiriques et physiques eeEpesti-
lisees actuellement dans les mocles dOecoulement. Il pointe @galement lestiong des

modeles actuels et introduit les notions clefs reprises par la suite.

Dans le chapitre , on presente une modelisation de vélage basee sur la mecanique de
IOGendommagement et la mecanique de la rupture. Elle permet de representer le (ipasitent
progressif de IOendommagement dans la glace et la fracturation fragile du milieu, cangt
tique de I0ewnement de vélage. Cette formulation est appliquee sur uneessmtation en
deux dimensions du glacier Helheim, glacier emissaire de la cote Sud-Est du Groenland. Des
tests de sensibilite sont menes sur les dilerents parametres et une evaarade la taille et

de la frequence des evenements de v@lage est realisee.

Dans le chapitre , on discute de IQelet de la fonte frontale et du melange de glace sur la

dynamique des glaciers emissaires. Le melange de glace est un agregat dedgacer, de
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fragments dOicebergs et de neige, qui se forme en hiver au front des glaciers lda fjords.
La fonte de glace au niveau du front resulte de la combinaison de IOecoulementdidaae
du glacier et de la circulation oceanique a IOinterieur du fjord. Ces processuspient parmi
ceux avances pour expliquer les cycles annuels dOavance et de retrait du glacier.

Le chapitre propose quelques etudes annexes, ainsi que des prospectives et ouvertures.



Chapitre 2
Le vélage dOiceberg, etat de |Oart des
connaissances

Dans le chapitre precedent, nous nous sommes limites a une presentation igéme€e la
dynamique des calottes polaires, et avons brievement hierarchise les déiies contributions
du bilan masse negatives. Nous avons insiste sur IQincertitude qui caracterisedatipcation
du vélage dOiceberg. Dans cette partie, nous presentons [Oetat des camcaisdiees aux

mecanismes de vélage dOiceberg, et detaillons les processus qui le damtte

2.1 Description et hierarchie de processus

2.1.1 Contexte de |Oetude

Deux mecanismes sont responsables de la decharge de glace : celui lie a iGaldat-
facique, frontale et sous-marine, et celui entradnant le vélage dOicel@@mme presente au
chapitre precedent, la contribution du vélage a IOaugmentation du niveau de la mpeur
les calottes Antarctique et Groenlandaise a ete largement documenteewlue entre 40 et
60% de la decharge totaleHughes 1992 Hagen et al, 2003 Rignot and Kanagaratnam
20086 Rignot et al., 2008k van den Broeke et al.2009 Depoorter et al, 2013 Rignot et al.,
2013 Khan et al,, 2014, malgre les fortes disparites regionales. COest cependant un processus
mal compris et dont IOobservation directe est delicate, dangereuse, et sséeebeaucoup de
temps (Meier and Post 1987 Mottram and Benn, 2009. En outre, si plusieurs etudes in
situ ont fourni quelgues bases de donnees sur le vélage, celles-ci restenpbtirs conPnees a
une periode et une zone geographique bien particulere et sont di"cilement extrables a
IOensemble des glaciers emissaitésrésign 2004. Par consequent, la majorite des modles
dOecoulement 2D ou 3D font des approximations en implementant des lois de véilagees
(Hughes 1992 MacAyeal et al, 2003 Nick et al., 2007 Alley et al., 2008 Nick et al., 2009
Post et al, 2011 Levermann et al, 2012, et les auteurs insistent sur un reel besoin de
representer convenablement la physique du front.

Pour se faire, il est ainsi necessaire de comprendre correctement les [@RE en jeu

27
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aux terminii des glaciers. Le rapport du GIEC de 2007 indiquait que OLa connaissance
limitee des processus impliquant les nappes glaciaires et les plates-formes de glawhito

a des incertitudes non quantibees dans les projections du futur bilan de masse des nappes
glaciaires, ce qui entrane ensuite des incertitudes concernant les projectionfOadevation

du niveau de la merORachauri and Reisinger 2007. En reponse a ces requétes, plusieurs
etudes portant sur la dynamique du terminus des glaciers ont ete menees ehroencent

a étre implementees dans les mocles dOecoulemaniupdson and Truler, 201Q Otero

et al,, 201Q Nick et al., 201Q Bassis 2011 Albrecht and Levermann 2012 Cook et al, 2012
Bassis and Jacohs2013. La comprehension des processus sOest en partie amelioree, comme
|Oa rappele de dernier rapport du GIEC de 201@Hurch et al, 2013, en a"rmant quO Oil y

a eu de recents developpements et que les modles de calotte polaireéhélle continentale
reposent & present sur de meilleures parametrisationsO , mais des elodstent encore a
fournir pour comprendre avec precision la dynamique du terminus des glaciers.

Ce chapitre a pour but de dresser un etat de IQart des connaissances sur le theme du
vélage dOiceberg. Une precedente revue a ete realisee en 20Bérpaet al. (20073 puis
reactualisee dan8enn and Evans(2010 et constitue a present un ouvrage de reference. Le
travail presente ici sOen inspire et a ete complete par de nombreusdssepubliees depuis.

La premiere partie portera sur la comprehension du concept de v@lage et laraiehisation
des processus le gouvernant, puis une description des lois actuellement proposeeslédans
modkles sera etablie. Elle discernera les approches empiriques des approches phggiuse

recentes et pour chacune dQOelles, les limites de leurs domaines dOapplicabilite seront @sdique

2.1.2 Terminologie

Le vélage correspond a la perte mecanique de glace dOun glacier ou dOune rpiatefe
glace (ice shelf) au niveau de son terminudl{boutry, 1965. Ce processus est intimement
couplea la dynamique glaciaire, et la destabilisation de IOun entradne le ddi®aude |Oautre.
La nature et IQordre de cette relation a fait IOobjet de nombreux debats parmidessibques
et continue encore aujourdOhuBfambos et a).2004 Howat et al, 2005 Luckman et al,
2006 Benn et al, 2007ga Amundson et al, 2008 Joughin et al, 2008ab; Ryan et al, 2014.
LOexemple couramment cite pour illustrer cette dependance est celui de IOelondteteda
plateforme Rottante du Larsen B, en 20023cambos et aJ.2004. Sa desintegration a eu pour
consequence la disparition du frottement lateral contre les parois rocheufee. buttressing,

gréce a laquelle la plateforme ralentissait IOecoulement des glaciers tribesien amont de
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celle-ci, et a resulte en une rapide et importante acceleration de cenues.

On dilerencie habituellement le vélage dOiceberg qualibant la chute dOun bloc de glace
dans un corps dOeau, et le vélagge (Benn and Evans 2010, pour lequel nous employons le
terme de chute de seracs, qui se produit le plus couramment en montagne a partir decgles
suspendus, et pour lequel des informations peuvent @tre trouvees dBreong et al. (2003.

Pour la suite de notre etude, nous ne considérerons que le cas du vélage dOiceberg.

On parle de vélage dOiceberg lorsquOune fraction de la partie terminale du glacier se
detache et tombe dans un corps dOeau en contact avec le front du glacierpBenoméne
peut concerner toutes sortes de glaciers, certains dit OtemperesO esetmasmoyenne altitude
(Hooker and Fitzharris 1999 Motyka et al, 20033 et dOautres OfroidsO ou OsubpolairesO,
dans les regions polaires, que leur terminaison sOelectue dans un lac pro-glaciieer¢n
and Kirkbride, 2003, un fjord ou un ocean Warren et al., 1995. Les terminii sont ainsi
en contact avec de IOeau douce ou salee. On leur associe respectivéenaom de Ofront
lacustre / terminaison lacustreO ou Ofront marin /terminaison marineQlipoutry, 1965.
Certains de ces glaciers presentent une plateforme Rottanfeifkins et al, 1997 Nick et al.,

2012 Munchow et al, 2014 et dOautres sont poses jusquOau terminus ou a la limite de la
Rottaison (Meier and Post 1987 OONeel et 312005 Howat et al, 2007).

DOune faiton generale, le phenomeéne de vélage se caracterise pax lde vélage usuel-
lement noteVc. Il correspond a la di'erence entre la vitesse de la glace au front du glag
a laquelle on retranche les variations de longueur du glacier. Il sOexprime couramment e

m a !, et peut se calculer directementa partir de IOequation suivante :

_ dL
Ve= ¥l (2.1)

al le terme ¥ correspond a la vitesse du terminus verticalement integree, etla longueur

du glacier. Etablir une loi de v@lage revient ainsia determinevc

2.1.3 Processus de vélage

A tous les glaciers, que leur front soit marin ou lacustre, sOappliquent des cdntes
physiques similaires. LOobjectif de cette partie dOidentiPer les processus capablesdifeemo
cet etat de contrainte et conduire a la propagation de fractures su"samment pfondes pour
faire véler le glacier. Dans son article de revuBenn et al. (20073 hierarchise certains de

ces processus quOil classe par ordre dOimportance. Ceux-ci sont reprisaditesetians cette
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partie, en commenigant par le mecanisme de premeére importance : (i) [Oetireroenyitudinal
associe a des gradients spatiaux de vitesse de surface. Les mecanisemmdaires seront
presentes ensuite. Il sOagit (i) du desequilibre des forces subies par la dlpamimite du
front (iii) de la fonte de la partie immergee du front ou au niveau de |Oeau et (iv) du ment
induit par les forces de Rottaison. lls sont qualiPes de second ordre parce que lecurmence
est contrainte & une conbguration donnee, et nOest pas forcement applicabléasurglacier

a terminaison marine ou lacustre.

2.1.3.1 Etirement longitudinal associe a des variations spatiales de vitesse de
surface

Figure 2.1 B Champ de crevasse a proximite du front de vélage. Glacier du Tunabreen,
Svalbard. Credit : Doug Benn.

La comprehension de ce processus part du principe que les variations spatiales des vi-
tesses dOecoulement augmentent [Oetirement longitudinal et peuventrerit@uverture de
crevasses transverses (Fig. ). Ces crevasses constituent ensuite des zones de faiblesses a
partir desquelles le vélage sOelectue. Certaines de ces crevasses pa&fvenreees largement
en amont du terminus, lorsque les gradients de vitesse le permettent, puis sodvectees par
IOecoulement jusquOau terminus, tandis que dOautres se forment a proximite i doke
gradient de vitesse horizontal est plus fort.

LOaugmentation de la vitesse dOecoulementa proximite du front, responsabl®alever-
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ture de ces crevasses, est un sujet dOetude majeur. Elle est observeéate dammune sur de
nombreux glaciers a terminaison lacustre et marine, en Antarctique et au Groemld (Howat

et al., 2005 Rignot and Kanagaratnam 2006 Pfeler , 2007 Rignot et al., 2011a Joughin
and Smith, 2013. Vieli et al. (2009 etudient les variations spatiales et temporelles de vitesse
du glacier Hansbreen, au Svalbard, et rapportent que I0augmentation des vitesseglalier

a proximite du terminus est Osimilaire pour toutes les periodes de temps et indepetdales
variations temporelles de vitesseO. En particulier, des mesures menees surdeegi@olumbia,
en Alaska, montrent que la vitesse de surface le long de la ligne dOecoulementaterrodt
de 2200 m &' & 4400 m a ! en IOespace de 20 kilométres, au niveau du termin@ONeel
et al,, 2009. Le méme type de mesures sur le glacier du Jakobshavn, sur la cote ouest du
Groenland, rapporte un gradient de vitesse de 1000 mha 13000 m a ! sur les 50 derniers
kilométres du glacier Joughin et al, 2004 Joughin and Smith 2013. Howat et al. (2007
documentent aussi largement cet elet sur le glacier de Helheim, sur la cote est dwénland.

La vitesse de la glace au terminus est regie principalement par la conservation de la
masse : la glace drainee par les glaciers emissaires provient dOun bassin tviErggment
etendu. Par convergence de RBux, IOecoulement sQaccekre en sOappiadnant. Certains
processus infBuencent ce gradient de vitesse, comme le frottement basal, par exeraplarde
notamment dansVieli et al. (2004. LOexplication repose sur la notion de pression elective,
qui corresponda la dilerence entre la pression de la glace et celle de IOeau, g&tice entre le
glacier et le lit rocheux. Lorsque le glacier est pose, la pression de la glatsugserieurea celle
de I0eau, et la pression elective est positive. Mais lorsque le glacier approche @ettaison,
celle-ci tend vers zero, et la vitesse basale de la glace augmente par glisseiaelite (OONeel
et al., 2005. En consequence, la vitesse de surface augmente. LorsquOune plateforman@ott
se forme, celle-ci avance par desequilibre des forces au front (voir Sact ), ce qui a pour
consequence de |Oetirer et dOamincir la plateforme. Par conservation de la masgace

sOaccekre en approchant du front.

En comparant di'erent types de glaciers du Svalbard (glaciers emissairealattes, surging
glaciers), Dowdeswel(1989 discrimine plusieurs types de vélages dOiceberg. Il a"rme que les
glaciers qui presentent les variations spatiales de vitesse les plus grandegldgpent davan-
tage de crevasses, et produisent dOautant plus dOicebergs. Plus particul@teihétentipe
deux comportements principaux : les glaciers emissaires classiques qui vélentiaksergs
de taille moyenne inferieure a 50 m, et les calottes qui gererent de largesbiexgs tabu-

laires, dOune taille superieure & 500 m. Ces derniers sont caracterises papriecessus se
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deroulant sur les plateformes de glace, ai IOapparition de crevasses trasssepeut mener
au detachement de larges icebergs tabulaires (voir Fiz. ). Ces situations sont souvent ca-
racterisees par dilerents regimes de deformation au sein de la platei® qui aboutissent a

la formation de rifts (surfaces largement fracturees) dans les zones deillesaent laterales,

dOal peuvent ensuite se propager des crevasses transverses propicdeadsdarges surfaces
de glace tabulaires Joughin and MacAyea) 2009 (voir Fig. ).

Figure 2.2 b Icebergs tabulaires en bordure de Wilkins Ice Shelf (2008). Credit : J. Elliot.
DOapregCook and Vaughan(2010.

2.1.3.2 Desequilibre des forces au front

Deux forces sOappliquent a la glace au niveau du front : la pression glaciostaigt la
pression hydrostatique. La premere represente le poids de la colonne de gtaoda verticale.
Elle se noteP; = !;gH, au !; correspond a la masse volumique de la glacga la gravite, et
H 10epaisseur de la glace au niveau du front. Elle augmente donc avec la profondeustet e
dirigee vers 10aval. A cette force sOoppose la pression hydrostatiqnerege par la pression
de IQeau au front du glacier. Elle se nd&, = ! ,gH,,, avec!, la masse volumique de I0eau
et Hy, la profondeur dOeau au point considere. Cette force est dirigee vers |@amapacier.

La dilerence entre la pression de la glace et celle de IOeau au niveau du fras ark moment
et de la traction dont le maximum se situe au niveau de la meHughes 1989 (Fig. ).

Le mecanisme presente dans cette partie a ete identipe historiquement\paertman

(1957. Dans le cas dOun glacier pose, le desequilibre des forces gerére weentette di-
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Figure 2.3 D Rift et crevasse transverse sur Pine Island Glacier, Antarctique (3)1Credit :
NASA

rigee vers |OQexterieur; lorsque le glacier est Rottant, ce desequilibreasiuit au front par
|Qapparition dOun momerReeh (1969 a analyse ce moment, via une «tude sur IQetat des
contraintes dans la zone terminale. Il a montre que |Oordre de grandeur des canga dans

la glace peut-étre su"sant pour entrainer la fracturation. LOetat des wiaintes est tel que
celles-ci sont maximales & une distance en amont du fronta peu pes egalédepaisseur du
glacier. Cette dernére conclusion a ete supportee peianson and Hooke(2003, lesquels
ont simule par elements bnis |Oetat de contrainte pour dilerents glesiposes dOepaisseur

variable.

En Antarctique, Larour et al. (2009 montrent que le desequilibre des forces peut sOob-
server via IOetude des vitesses verticales de glace, au front, comme alides rifts, autour
de Hemmen Ice Rise. En revanche, dans le cas dOune plateforme Rott&uambos et al.

(2009 suggerent, a |IOaide dOobservations sur la plateforme de Wilkins combineesa ureteod
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Figure 2.4 b Dilerence entre la pression glaciostatiqué;) et la pression hydrostatique
(Pw) au niveau du front.

]

simple de deformation de la glace, que dans le cas de cette plateforme, cette sereen-
tration de contraintes a proximite du terminus ne peut pas justiber la formation d@isergs,
a moins dOenvisager la presence dOeau dans les crevasses, via |Oexistenbke piedias
supra-glaciaires. En I0absence de telles conditions, la plateforme Rottante tendduire les
contraintes en ajustant sa geometrie, ce qui lui permet ainsi de consgrson integrite. Ce
mecanisme est avance pour justiPer la stabilite de certaines dOentre elles.

Ainsi, ce processus de second ordre revienta generer des crevasses @igggondant a
une situation bien specibque, et reste tres dependant de la dynamique de la glacergmee

par le processus de premier ordre decrit precedemment.

2.1.3.3 Fonte de la partie immergee du front

Dans son document de revueBenn et al. (20073 hierarchise un troiseme processus :
IOevenement de vélage declenche en reponse & un phenoméne daedoniveau du front.
Cette fonte frontale peut sOoperer de deux fagons :

N homogene de la partie sous-marine

N localisee au niveau de la ligne dOeau

La fonte homogéne sous-marine est couramment appelg®lercutting : dans ce cas, I0abla-
tion de la partie immergee entra@ne la formation dOun bloc de glace surplombant la sairfac
de IOeau qui se rompt, sous IOelet de la gravite. Ce procede a ete neodel77 patken
(1977. Elle simule par elements bnis la chute dOun bloc de glace surplombant un lac, par la
propagation dOune fracture sOouvrant en reponsea un simple crire enimaclLa propaga-

tion de la crevasse se fait en general en suivant des zones de fragilieexistantes telles que
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des couches de sediments emprisonnes dans la glace, par exemBplen(et al, 20073. Plus
recemmentOOLeary and Christolerser{2013 ménent le méme type dOetude pour un glacier
posea front marin. La repartition des contraintes dans le milieu est particaeliement sensible
aux dilerentes conbgurations de hauteur dOeau au terminus ou dOintensiteuddd€@utting

En particulier, il est montre quOune augmentation uniforme de la fonte produit une augmen-

tation du taux de vélage dOune a quatre fois la valeur du taux de fonte.

A partir de mesures sonar ainsi que de mesures dOechange de chaleur et de densite sur
plusieurs glaciers de la cote ouest du Groenlandignot et al. (2010 montrent que les taux
de fonte sous-marins pendant la saison estivale sont superieurs dOenviron dedresode
grandeur aux taux de fontes de surface, atteignant entre 250 m'aet 1500 m a!. De la
méme faidonSutherland and Straneq2012 mesurent les €changes de chaleur entre le front du
glacier et IOocean, dans un fjord du sud-est du Groenland, et en deduisent une gi@iude
la fonte annuelle a environ 650 m al. Plus recemmentBartholomaus et al.(2013 chi'rent
cette contributiona 3300 m & * en moyenne, soit une valeur egale a la moitie de la vitesse
de la glace au front, sur le glacier Yahtse, en Alaska. Cette valeur particetement elevee
est justipee par la presence dOun courant sous marin, & forte salinite eta wmperature

particulerement elevee # 10 0C).

La variabilite dans les taux de fonte est avancee comme argument pdotyka et al.
(2003B pour justiber IOobservation de variations saisonnéres de la position du terminus a
front du glacier Le Comte, en Alaska. Les auteurs de IOetude suggerenteplke-ci correspond
probablement a des variations dans IQintensite de la fonte au niveau du front, efi@émes
probablement generees en amont par des changements de temperature oagfesrts dOeau
fradche dOorigine sous-glaciaigh( et al, 2009. Ce processus particulier est amplement

decrit et considere dans le chapitra

DOun autre cote, la fonte speciPque au niveau de la ligne dOeau peut entraiparitOa
tion dOun Onoeud de fonte@aterline notch Fig. ) qui peut avoir deux consequences :
la premiére est un eenement de v@lage aerien, via les mémes processascqux decrits
precedemment. La seconde est le developpement diCesfoot immerge, pouvant atteindre
une avancee de plusieurs centaines de métres sous I0eau, et risquant de s@ekeaoemonter
brutalement & la surface Varren et al., 1995. La presence dOune excroissance sous-marine
a longuement ete debattue, mais nOa ete clairement prouve quOen 1998ip@r and Po-

well (1998 sur le glacier Bay, en Alaska, suite a une etude menee entre 1988 et 193ns
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cet article est decrite la formation de cette excroissance facilitee garpresence dOune mo-
raine frontale protectrice et par regel au niveau du socle sedimentaire sLaauteurs montrent
ensuite que le detachement brusque peut se produire a la verticale de la position donfr
emerge, lorsque la poussee dOArchiméde excdéde une contrainte seuil.

En 1997, Kirkbride and Warren (1997 proposent un mecanisme pour le vélage du glacier
Maud, un glacier a terminaison lacustre situ@ en Nouvelle-Zelande. Ce processyslique
est decompose en quatre temps : (i) formation dOune depression par fontk dgace au
contact entre le glacier et la surface de IOeau (i) puis vélage aerien de bPnesldmeglaces
(environ 1m dOepaisseur) suivit par (iii) des € &nements de vélage plus impastadicebergs
dOune hauteur egale & la partie @mergee, laissant se former (ivjaenfoot sous-marin de
presque 200 m de long qui se detache soudainement sous I0elet des forces de Guitais
remonte a la surface. Ce phenomene est e€galement observe pann et al. (200)) sur le
glacier Ngozumpa, au Nepal, un glacier couvert se jetant dans un lac proglaciaibans le
cas dOun glaciera terminaison lacustre de Nouvelle-Zelande, le taux de fonte eraemniveau
de IQeau est evalue paohl (2009 entre 40 md * et 100 m & .

Figure 2.5 B Fonte du glaciera la surface de IQeau. Terminus du Wahlenbergbreen, Svalbard
(2012). Credit : J. Krug.

Haresign and Warren (2005 realisent des experiences en laboratoire, pour obtenir un

ordre de grandeur des taux de fonte au front des glaciers, pour dilerentedewars de salinite
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et de temperatures. Leurs resultats soulignent, a IOinverse des obs@matprecedentes, que
les taux de fonte sont legeérement superieurs dans le cas dOun corps dOeaal@enBans ce
cas, ceux-B peuvent atteindre 365 m'a, mais restent hautement dependants des conditions
de temperature, de salinite, et des conditions de circulation thermohaline.

La documentation sur ce type de v@lage est cependant assez limitee de par la di'-
culte dOobservationJénkins, 2011, en particulier concernant les plateformes de glace. Ce
mecanisme est un processus qualibe de second ordre pour lequel le taux de védader-
gement contraint par le taux de fonte, et donc par les conditions en vigueur dans le milieu
pro-glaciaire (eau salee, eau fra@®che, stratibPcation des couchesjection oceanique, mou-

vements de vagues ou de mareesf. Benn et al, 20073.

2.1.3.4 Moment induit par les forces de Rottaison

Ce dernier processus est base lui aussi sur le respect de la Rottaison : souairces
conditions, le glacier peut se situer sous la limite de Rottaison. En reponse immedidde,
glace va se soulever, et induire un moment au niveau de la transition entre la partiesge
et la partie Bottante. Ce moment gerere des contraintes en tractiom sa base, qui peuvent
propager des fractures et conduire au v@lage de larges icebergs tabulaBes( et al, 20073.
Ce comportement est alors similaire a celui du vélage sous-marin decrit plus haut

Ce cas de bgure aborde notamment pBeeh(1969, a ete plus largement decrit paBoyce
et al. (2007. Son etude porte sur un glacier a terminus lacustre, le glacier Mendenhall, en
Alaska. Pendant deux annees, suite & une fonte surfacique importante, ce gapose sOest
rapidement aminci et une large portion est brutalement devenue RRottante, avant daéler,
en reponse au Rechissement genere par les forces de Rottaison. Une @tutde similaire
realisee paiVarren et al. (2001 sur un glaciera terminaison lacustre au Chili met elle aussi
en avant IOimportance de ce phenoméne dans le comportement observe du glddars
leur ouvrage,Benn and Evans(2010 rappellent que ce processus nOa ete observe que sur
des glaciers a terminaison lacustres sujets a de rapides modibcations de leurs pataes
environnementaux.

Dans le cas de ces glaciers, plusieurs etudes ont ete@ menees sur les iotedrgenerees
par des forigages externes, tels que la houle, les marees, ou la presendacgedg mer Reeh
1968 Schmeltz et al. 2002 Reeh et al, 2003, et constituent une approche plus brutale
et periodique de ce type de forigage. En 198%¢ldsworth (1985 montre que les elets de

fatigue dusa la houle et aux marees peuvent fragiliser les plateformes Rottatal niveau de
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la ligne dOechouage, al la RBexion induite est la plus importante. En revanche, cesasses
basales peuvent étre rapidement transportees avec I0ecoulement de dits des zones al
la traction est moindre, et emp@che ainsi leur propagation et la desintedoat de ces plates-
formes. Ces etudes sont reprises, notamment gddiacAyeal et al. (2009 et Bromirski et al.
(2010, qui etudient a IOaide de sismométres places sur des plateformes Rottantes, [oin
de la plateforme de Ross, en Antarctique, les consequences de la houle a bassgidnce
generee lors des grandes tempétes de IOhemisphére nord, et concluetgugumpact direct
sur le vélage dOiceberg, sOil ne peut pas étre directement accuse de proodeehargement
dOicebergs, ne peut pas étre totalement ignore.

Bassis et al.(2009, en electuant une etude analytique des contraintes environnementales
(houle, maree, glace de mer, vent), montrent que les contraintes produites s forigages
environnementaux sont una deux ordres de grandeur inferieurs aux contraintdaajologiques
au sein des plateformes de glace. lls en concluent que les forgages extermesont pas
su"sants pour expliquer la propagation des crevasses, bien quQils puissent jouer ala &b

proximite temporelle dOun ewnement de vélage.

2.1.3.5 Desintegration des plateformes Rottantes

Un dernier type de vélage a ete identibe sur plusieurs glaciers dOAntarctiqusOHgit
de IOelondrement t@s rapide de toute une plateforme de glace. Ces @\@nementsiep eu
lieu sur plusieurs glaciers de la peninsule Antarctigu&cambos et al(2000 ont largement
documente ces ewnements : IOelevation des temperatures @reraine augmentation de la
fonte a la surface, et une densibcation des lacs de fonte (Fig.), qui fragilisent toute
la plateforme par des contraintes de Rexion, et conduisent & sa desintegratcompkete
(Scambos et a).2004 Glasser and Scambo008 Scambos et a).2009 Cook and Vaughan
201Q Banwell et al, 2013.

MacAyeal et al.(2003 proposent un mecanisme pour expliquer IOacceleration de la desin-
tegration compkte des plateformes de glace, telle quOelle a ete obseweles plateformes
du Larsen A en 1995 Rott et al., 1999 et du Larsen B en 2002 $cambos et a).2009. La
propagation de crevasses remplies dOeaua travers |Oepaisseur de la platé$oiende minces
portions de glace sur toute sa surface. Ces icebergs tournent ensuite sur m@mes de 9
jusqu®a se stabiliser, repoussant ainsi la glace en aval, et permettantauti®s icebergs situes
en amont de tourner. SOen suit alors une reaction en chane menanta la dgsitien de la

plateforme.
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Figure 2.6 B Lacs de fonte de surface sur George VI Ice Shelf (2009). Credit : A.ICoo
DOaprLook and Vaughan(2010.

Le role des lacs supraglaciaires est etudie en detail Banwell et al.(2013 et MacAyeal
and Sergienkq2013 et un mecanisme plus pousse est propose. Dans leur modle, IOaccumu-
lation dOeau entradne un enfoncement progressif de la plateforme, augmentant dOurnespa
contraintes surfaciques tout autour, et les contraintes basales sous le, fragilisant la glace.
Par ailleurs, la propagation des fractures au fond des lacs est facilitee par l@gsion hydro-
statique, leur permettant de se vider rapidementa travers la plateforme. Uneifole lac vide,
son ajustement glaciostatique gerere des contraintes en tractianla base de la plateforme
et la propagation de crevasses, fragilisant encore davantage IOensemble de tefqiae et

conduisanta sa desintegration.

2.1.3.6 Conclusion

Dans cette partie, on a essaye de dresser un resume des dilerentsamemes pouvant
declencher des ewenements de vélage. Ces mecanismes ont etéisepeplusieurs categories,
et hierarchises selon leur impact spatial et temporel. Le mecanisme dominantééage dOice-
berg est IOetirement longitudinal associe a des variations spatiales de séede surface. Si
les gradients de vitesses sont su"samment eleves, alors les crevaseas Gpables de se
propager plus rapidement et dOentradner du vélage. Au contraire, si ces gradsont trop

faibles, alors les crevasses peinenta se propager.
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Les mecanismes de second ordre sont le desequilibre des forces au feofunte de la
partie immergee du front, et le moment induit par les forces de Rottaison. Ces m@saes
sont consideres comme des processus de second ordre, car ils ont un domaine dOimpact
plus reduit, et restent applicables dans les limites accordees par le comportemédobal du
glacier : si IOetirement longitudinal est faible, alors les processus de secona orlissent la
position et le taux de v@élageBenn et al, 20073. En sus, nous avons presente un mecanisme
expliquant les desintegrations de plate-forme de glace faisant intervenir lass de fonte,
comme cela a ete probablement le cas sur les plateformes du Larsen A et B.

Dans la suite, nous detaillons les lois de v@lage qui ont ete proposees etegiisdans
les modeles. Dans un premier temps sont presentees les approches empiriques. (Se;
puis nous detaillons les approches physiques, sur lesquelles nous nous attarderons dayant
(Sect. ).

2.2 Approches empiriques

Dans cette partie, nous detaillons deux crieres sur lesquels sont basees la pluges lois
de vélage determinees empiriquement : il sOagit de la Ohauteur au-dessus de la Gofaist
de la Oprofondeur dOeau au terminusO. Nous mentionnons egalement une approche propose
pour le vélage des plateformes Rottantes, et pour chacune dOelles, nous explicikoms

limites dOapplicabilite.

2.2.1 Hauteur au-dessus de la Rottaison (HAB)

Le premier criere discute ici est celui de la hauteur au-dessus de la RBottaisommri der
Veen, 1996. La hauteur au-dessus de la Rottaison correspond a IOepaisseur de glaceaa ex
par rapport & IOequilibre hydrostatique. En dOautres termes, cOest la hauteurlat® gui
nOa pas (encore) apporte sa contribution au niveau de la mer ou du lac. Elle se dePnit

mathematiquement par :

Fw
HAB =H! THW (22)
i
avecH IQepaisseur de glace (ici, au terminus),, la profondeur dOeau au terminus; la
densite de la glace, élt,, la densite du milieu proglaciaire (lac ou ocean). Une illustration de

la hauteur au-dessus de la Rottaison est donnee sur la Fig..
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Figure 2.7 B Hauteur au-dessus de la Rottaison (HAB). COest IOepaisseur de glace qui nOa
pas encore apporte sa contribution a IOaugmentation du niveau de IOeau.

Base sur une etude du glacier Columbia (Alaska) entre 1976 et 1992, |Oarticletraaue
le glacier nOa jamais supporte une hauteur au-dessus de la Rottaison de moins de 50m. Van
der Veen a observe que si le glacier sOamincit, et que la hauteur de glace au-dessus de la
Rottaison chute en dessous de 50m, le vélage intervient et le glacier reculgyd® ce que
ce crire soita nouveau satisfait. Ce criere est inspire dOun crigenterieur deMeier and
Post (1987, selon lequel le terminus se situe au point aJ la pression elective devient nulle
(van der Veen 1996.

Bien que ce crire ne soit pas le premier du genre, il a €te souvent employepgrticulier,
il a ete applique avec sucees sur la modelisation du retrait de certains ggas, tel que le
glacier du Hansbreen, au SvalbardJfieli et al., 2001). Venteris (1999, quanta lui, compare le
comportement de glaciers patagoniens avec le mocele HAB, et en conclue un comgroent

similaire.

2.2.2 Profondeur dOeau au terminus

Le second criere de v@lage empirique repose sur une idee selon laquelle le taweldge
depend uniquement de la profondeur dOeau au terminus du glacier. La premire loi empirique
provient de Brown et al. (1982, qui relie le taux de v@lage proportionnellement a la pro-
fondeur dOeau au terminus, suite & des etudes statistiques de la decharge d@jcaberont
de quinze glaciers dOAlaska. Il applique ensuite sa loi lineaire sur le glacier Columbia, et y
trouve une concordance des resultats satisfaisante. Depuis, de nombreusesnedigmns ont
ete realisees sur dilerents types de glaciersa terminaison marine otulstre, dans toutes les
regions du monde, sur des glaciers polaires et temperes, des glaciers de grmtau marins
(Warren et al., 200 van der Veen 2002 Boyce et al, 2007. Suite aux dilerentes observa-
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tions realisees, deux comportements dilerents ont ete reporteslon que les glaciers sonta
terminaison marine Pelto and Warren, 1997 ou lacustre Warren and Kirkbride, 2003.
Pelto and Warren (1997 ont mene leur etude sur des glaciersa front marin dOAlaska, du

Groenland et du Svalbard, et en ont deduit une expression du taux de vélage suivant :
Ve =70+ 8.33H,, (2.3)

Warren and Kirkbride (2003, quant a eux, se concentrent sur |Oetude des glaciers a

terminaison lacustre de Nouvelle-Zelande et proposent la loi suivante :
Ve =17.4+2.3H, (2.4)

Ces donnees sont resumees péaresign (2004 dans sa these de doctorat. La Figure
illustre IOensemble de ces donnees. Ces resultats corroborent les oliseis/édites precedemment
selon lesquelles le taux de v@lage des glaciersa front marin est un ordre dedear superieur

a ceux a front lacustre.

Figure 2.8 B Variation du taux de vélage en fonction de la profondeur dOeau au terminus
pour dilerents types de glaciers. DOap@saresign (2004.

La parametrisation dePelto and Warren (199] a ete utilisee a plusieurs reprises : en
particulier par Landvik et al. (1999, pour evaluer IOextension de la calotte du Svalbard lors du
dernier maximum glaciaire. De mémd)owdeswell and Siegert1999; Siegert et al.(1999;
Siegert and Dowdeswel(2004 IGemploient pour reconstruire les conditions glaciaires de la

calotte eurasienne. Enbn, a IQaide de la méme parametrisatiBigg et al. (1997 simule la
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distribution de taille des icebergs véles le long de la cote Groenlandaise avant dele@hieer
leur derive dans IOocean.

La parametrisation de Warren et Kirkbride a ete, quant a elle, utiliseequr la recons-
truction de 1Oevolution des lacs dOeau douce proglaciaires dans la region du nordebues
Canada, lors de la derniere deglaciation, padtokes and Clar20049. Finlayson et al. (2010
emploient cette relation dans IOevaluation de la decharge de glace de la caloitizbo irlan-
daise. En outre, les mesures de taux de vélage proposeesVigaren and Kirkbride (2003
ont ete egalement conbrmees par une etude independanteydess et al. (2010, sur le retrait
du glacier Tasman, en Nouvelle-Zelande.

En 2003, Hanson and Hooke(2003 modelisent par elements bnis |Oetat de contrainte
dans la glace au niveau du front du glacier, pour dilerentes valeurs de profondeur alOau
terminus. Les gradients du champ de vitesse horizontal ainsi obtenus conbPrmentdéréisn

selon laquelle taux de vélage et profondeur dOeau sont correles.

2.2.3 Plateformes de glace

Pour I0estimation du taux de vélage des plateformes Rottantédey et al. (2009 pro-
posent une loi reliant le taux de deformation au taux de vélage. Leur etudepDée sur des
observations de plusieurs plateformes de glace antarctiques et glaciersa ternsoa RBottante
groenlandais. La loi obtenue est de la forme :

Ve = 150004443, (2.5)

avectile taux de deformation, donne par IOobservation des gradients de vitesse a lmsardes
plateformes. Dans cette etude, les auteurs sOappuient sur le mecanisme de premierdecrit

en Sect. . Le vélage dOiceberg est regi au premier ordre par IQetirement longitudinal
sur la plateforme.

Cette equation determinee par observation a trouve une consistance gigye dans le
travail de Amundson and Truler (2010, dans lequel les auteurs relient analytiquement le
taux de vélage avec le taux de deformation et IOepaisseur de glace au dx@mt et apRs un
e\enement de vélage.

En outre, cette parametrisation a ete utilisee a plusieurs reprises @ernieres annees.
Elle est implemente dans le modle dOecoulement Ice Sheet System Modelling (ISSM) et
utilisee dansLarour et al. (2019. Winkelmann et al. (2011 sOinspire de cette formulation

pour developper un criere de vélage similaire. Elle est aussi validee paraiation du com-



44 Chapitre 2. Le vélage dOiceberg, etat de IOart des connaissances

portement des glaciers a grande echelle, en Antarctique et au Groenlantbghin et al,
2012, eta petite echelle, au niveau du glacier Columbia, en Alaska, p&valter et al. (2010.
Hindmarsh (2012 I0emploi comme condition limite dans une theorie de la couche limite ana-
lytique pour laquelle il modelise ensuite IOecoulement visqueux de glaciers et de ptaie®

de glace.

2.2.4 Limitations

Ce type de representation presente |Ointerét majeur dOétre facilmplementer dans
des codes de calculs, et represente avec une bonne babilite les comportemeresvelsssur
certains glaciers, ce qui promeut encore aujourdOhui son utilisation. En revanchprésente
de seweres limitations. Dans le cas du modele HAB, etant donne que le v@lagerinient
avant que le glacier nQatteigne la Rottaison, il interdit la formation de plateformestiamtes,
et ne peut pas representer ou expliquer le v@lage des parties Bottantes niolangtion de
crevasses basales.

Hanson and Hookg2000 etudient les processus physiques pouvant expliquer la viabilite
du mocdele empirique deWarren and Kirkbride (2003. Parmi leurs conclusions, ils reevent
le fait que IOaugmentation de la hauteur dOeau au terminus augmente la contraintéathese
en traction a la base du glacier, et facilite le v@lage. Dans leur conclusion, ilsuégnent
neanmoins que la hauteur dOeau au terminus nOest probablement que IOun des nombreux
parameétres qui modiPent le taux de v@lage.

Par ailleurs, Alley et al. (2009 admettent IOimpossibilite de prise en compte dans leur
approche des forigages externes secondaires tels que les vagues, maseesllisions avec des
icebergs ou des proprietes du materiau glace (temperature, @issgyeometrie) qui peuvent
intervenir dans le processus de vélage. En outre, ayant ete calibre surmpleseformes 3ot-
tantes dOAntarctique, ce modle ne permet pas de representer le vélagglders emissaires
poses, oua la limite de la Rottaison, presents en grand nombre sur les c@ieenlandaises.

De manire generale, ces lois empiriques soukvent le probEme de leur atlise (cf.

Fig. ). La plupart, si elles peuvent étre e"caces dans un cas precis, restent inappldes
dans dOautres situations et par consequent, di"cilement implementables dans un modle en
vue de simulations complexes, dOestimation Pable de decharge de glace ou de projeations *

grande echelle.
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2.3 Approches physiques

Compte tenu de la faible versatilite des lois de v@lage basees sur une analyse empirique
(application unique a des glaciers marins ou des glaciers dOeau douce, speciboigagRique
ou topographique des glaciers consideres) et dans le but dOameliorer la jestEessmodles
numeriques, il est necessaire dOy integrer les processus physiques guelkesepose la for-
mation des icebergsNick et al., 2009. Cela sOelectue en deux temps. DOabord, il sOagit de
comprendre comment se forment les crevasses et la faéon dont elles se pempatans le
milieu (Nye, 1957 van der Veen 1998ab; Pralong et al, 2003. Ensuite, il est necessaire de
debnir un criére de vélage implementable dans un modtle dOecoulenigenif et al, 20073
Nick et al., 2010. Ces deux etapes, bien que liees, sonta prendre en compte successiviemen
Plusieurs de ces crieres ont ete appliqueRiét et al., 1999 Pralong and Funk 2005 Jou-
vet, 201Q Cook, 2012 et des comparaisons entre ces methodes ont ete realisi&kxti@am
and Benn, 2009 Nick et al., 2010Q. Dans cette partie, on se propose dOetablir une liste des
methodes et crieres physiques actuellement proposes dans la litterature

2.3.1 Propagation des crevasses

2.3.1.1 Initiation et propagation dOune crevasse

Les crevasses sont formees par rupture fragile de la glace ou du nexens a des
contraintes. LOinitiation dOune crevasse et son extension macroscopiquerequiOexistence
de micro defauts dans le materiau glace a IOechelle cristallographique se prapageune
echelle mesoscopique, a partir de laquelle la propagation sOelectue de marmagglé, au sens
de la mecanique de la rupture lineaire elastiqgue (LEFM\eiss, 2009.

Rist et al. (1996 1999 etudient la propagation de fractures sur la plateforme Rottante
de Ross et de Ronne-Filchner, en Antarctique, et montrent que la taille des Pssures ittt
necessaires pour la propagation des crevasses est de IQordre de plusieurs didaines-
timétres (environ 10 cm a 50 cm). Ces chilres ont ete egalemenbrbrmes parNath and
Vaughan (2003, pour IOetude de propagation de crevasse a partir de Pssures presentss so
la surface de la glace. Les moceles de vélage presentes dans les sertions et font
IOhypothése que ce type de bssure est dep presenta la surface dtiagla

LOinitiation dOune crevasse peut se faire selon trois modes de fracturation : le mode |
correspond a IOouverture dOune fracture dans le plan normala I0axe dOextension m&imal.

mode I, la crevasse se developpe sous IOelet du cisaillement et dans la directiareléci,
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les deux parois de la crevasse restant en contact. Le mode |l correspammhe ouverture sous
un elet de cisaillement, comme pour le mode II, mais celle-ci se fait dans un plan paralele

au plan de la pssure et paralkéle au plan du front de la Pssure (dechirement) (voir dig

)-

Figure 2.9 B Modes de fracturation. DOapman der Veen(19980).

La plupart des etudes menees sur le sujet ne considerent que IQouverture deassey
en Mode |, méme si certaines etudes ont ete menees en considegatement 10elet du

cisaillement sur le developpement des crevasses et leur orientativan der Veen 1999.

2.3.1.2 Criere de Nye

En 1957, Nye propose une loi permettant de calculer la profondeur maximale dOun champ
de crevasse en partant du principe que celle-ci sOetend jusquOau point fiorées qui tendent
a ouvrir la crevasse sont exactement compensees par celles qui tendela fermer. La force
tendant & ouvrir la crevasse est celle issue de |Oetirement longitudinal, et cellantis la
fermer resulte du poids de la glacéNe, 1957). Selon cette consideration, la profondeur maxi-
male de la crevassés est celle pour laquelleS,x = P;, avec Sy« la contrainte en traction,
et P, = ! gz la contrainte exercee par le poids de la glace, qui augmente avec la profon-
deur(voir Figure a). Au-deb dOune certaine profondeur, la pression glaciostatique devient
alors plus forte que la contrainte longitudinale, et la penetration de la cresse sOinterrompt.
Mathematiquement, ce crigre sOecrit en fonction de la composanterastion du tenseur

des deformationg#y, a travers la loi de Glen reliant & et #. En accord avec notre syséme
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Figure 2.10 B Schema des forces sOexerigant sur une fracture unique (a) sans eau dans la
crevasse (b) avec de IOeau dans la crevasse. DOA@Es (2004.

de notation, la crevasse se propage ainsia une profondeur telle gyg = 0, et sOecrit :

2 %™ 26)
> Lig A '

al A est le paramétre de RBuidite.Weertman (1973 a complete en premier cette etude en

precisant quOune crevasse isolee se propage plus profondement dOun fa&esirlOon enkve

IOelet dOecrantage des contraintes par les crevasses adjacemeailleurs, il montre quOune

crevasse remplie dOeau peut, en fonction du niveau dOeau dans celle-ci, se pragaaesrs

toute IOepaisseur du glaciePdterson, 1994. Dans cette conbguration, en elet, sOajoute un

terme dOouverture, a la contrainte longitudinale, correspondant a la presside [Oeau dans

la crevasse ,gd, (Benn et al, 20073 (cf. Fig. b) :
$.. %L
_ 2 Ux n !W
s= g g N + ﬁdw (2.7)

avecd, la hauteur dOeau dans la crevasse. Un elet de seuil necessaire pour IQinitiation de la
fracturation (') est egalement proposédgenn et al, 20073 et ajoute a ce criere, permettant

dOy integrer une particularite propre a la LEFM (voir Sect. ).
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Comme evoque precedemment, les crevasses basales peuvent jouétainan negligeable
dans le processus de v@lage. Elles peuvent se former en particulier au niveau de e lig
dOechouage, lorsque les forces de Rottaison imposent des contraintes@ioh a la base du
glacier. Dans leur papierNick et al. (2010 developpent le criere de Nye en y implementant
une physique decrivant la formation de ce type de crevasse. Leur modle sOapphinsi aussi
bien aux terminus de glaciers poses que Rottants et fait IOhypothése quectesasses sont
proches les unes des autres, ce qui permet dOignorer la concentration des auesaautour
de I0extremite dOune crevasse unique. Dans ce cas, la hauteur de la crevasse ®azphinse
en prenant en compte la pression glaciostatique, la pression hydrostatique a télieur de la
crevasse et la contrainte de traction liee & IOecoulement de la glade & resume alors par
|IOequation suivante :

!
I ' 2$'[*X%%

dp= —1—

(Tl 1) g A 28)

avecH g la hauteur de glace au-dessus de la 3ottaison (cf. Eq ).

Ce criere a ete utilise dans plusieurs modeles numeriques, et est actuelletrie plus
repandu dans les modtles dOecoulement le long dOune ligne dOecoulemeni\eck28 4l.,
201Q Cook et al, 2014 Lea et al, 2014 Todd and Christolersen, 2014. Il a ete adapte en
3D et applique sur le glacier Johnsons, en Antarctique, p&tero et al. (2010. Entre autres
modiPcations, les auteurs IOont rendu dependant de IOepaisseur de glace et davanijay
aux elets 3D.

Ce mockle a IOavantage dOétre simple et facile & implementéot{ram and Benn, 2009,
mais presente certaines approximations : dOune part, dans sa version principalementegilis«
il ne prend pas en compte I0elet de seuil necessaire pour initier la propagation de leasse.
DOautre part, il ne sOapplique que dans un champ de crevasse, et ne represente donc pas la
propagation dOune crevasse unique. En outre, il ignore ainsi la concentration deraores
autour de la pointe de la crevasse et egalement la profondeur de celle-ci, dans sdzukcde
propagation.

Principalement, il est bon de noter que ce crire, le plus utilise a IOheure actuelle dass
modles physiques, nOest pas un criere de propagation des fractures baséasurcanique
de la rupture lineaire elastique. Ainsi, il nOinggre pas IOelet du probl de contraintiohey de
la Pssure dans le calcul de sa propagation, mais considere uniquement le champ de con@aint

a un point donne, pour lequel la profondeur est donnee pé&g, = 0.
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2.3.1.3 Mecanique de la rupture

Le probBme de la concentration des contraintes autour de |Oextremite de laukess
ete largement discute danSmith (1976 and Rist et al. (1996 et plus precisement detaille
dans van der Veen (1998ab). Dans ces travaux, les auteurs appliguent la mecanique de
la rupture lineaire elastique Gri"th , 1921 a des crevasses uniques ou a des champs de
crevasses. Le principe de la LEFM repose sur le concept de facteur dOintensit@mteainte
(stress intensity facton) qui caracterise 1Qintensite de la singularite du champ de contraintes
a la pointe de la bssure l(emaitre et al., 1988, et qui fournit un criere de rupture pour les
materiaux fragiles @nderson, 2009. Il sOecrit sous la formk,, K, et K, , symbolisant
respectivement le facteur dOintensite de contraintes en mode |, mode |l et mddgvoir
Fig. ). En mode I, on IOexprime mathematiquement sous la fortie = )& (ds, avec)
un facteur dimensionnel qui caracterise la geometrie du sysemde probl de contraintes en
traction ou compression le long de la bPssure, @f la profondeur de la crevasse. La capacite
de |Oetat de contrainte a propager ol non la bssure depend alors du gzighoisi.

Plusieurs approches successives ont te proposees pour decrire la gatpa de la cre-
vasse.Smith (1976 considere que la crevasse se propage dans le milieu tant dtge % O.
van der Veen(1998h, lui, fait intervenir la tenacite du materiau K. (fracture toughness
Elle caracterise la resistance mecanique du materiau a la propagation deupss. Ainsi, la
rupture sQinitie lorsque le facteur dOintensite de contrainte depasse la tendeitta glace :
soit K, > K .. LOapplication de ce crire necessite donc la connaissanc&ge: pour la
glace, celle-ci a ete mesuree sur des carottes de glace du Groenland et tteplateforme de
Ronne entre 01 MPa a2 et 0,4 MPa a2 (Fischer et al, 1995 Rist et al., 1996. Schulson
and Duval (2009 proposent une valeur obtenue en laboratoire dg D MPa a2, Les resultats
montrent que la tenacite de la glace augmente avec la densite, avec la profondeur de la
glace.

Dans son etude, van der Veen applique le principe de superposition des contrajtesjui
lui permet de modeliser la contrainte totale subie par la glace comme la somme de chacune
des contraintes issues des dilerents processus (pression glaciostatitpydrostatique, terme
dOouverture, presence dOeau dans les crevasses, densibcation du neeendt pinsi de
prendre en compte facilement, par exemple, la variation de la densite avec la profondeur
ce qui a pour elet dDaugmenter sensiblement la profondeur theorique des cresassr
Figure ). De méme, la modelisation de la pression dOeau dans les crevasses montre quOune

crevasse remplie dOeau jusqu®a 15 métres de la surface superieure peupsggrde manere
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instable jusquOau lit rocheux, dans la mesure al la contrainte de traction subie par lacgla
depasse les 150 kPa. Cette accumulation dOeau de fonte dans les crewasseseprise comme
mecanisme pour justiPer IOelondrement de certaines platefornsambos et al(200Q 2003;
Hulbe et al.(2004; Scambos et al(2009 et Sect. ).

Figure 2.11 B Profondeur de penetration dOune crevasse surfacique en fonction de la
contrainte en traction dans le cas dOun glacier epais de 500m (gauche), edr@5@roite). La
profondeur de la crevasse est indiquee pour deux valeurs de tenacitd @ 0,4 MPav ?),
calculee avec une densite variable. Les courbes pointillees et celle e la representent

la solution & densite constante déNVeertman (1973 et de van der Veen(19980). DOapms

van der Veen(1998h.

Un des points forts de cette approche est quQelle sOapplique aussi bien & une crevasse
isolee quba un champ de crevasse. En outv@n(der Veen 19983 propose une extension pour
modeliser de la m@me mankre la propagation des crevasses basales. Parloal @nalytique,

il montre que la propagation de celles-ci sur un glacier pose nOest possible quepsession

de IOeau dans la crevasse compense le poids de la glace. Elle requiert donc que le glacier
approche la Rottaison, et explique de cette faizon la faible quantite dOobservatiensrevasses
basales sur les glaciers poses, par rapport aux plateformes ottantasckman et al, 2011%,
McGrath et al., 2012. Cependant, ces etudes menees dans le cadre de la mecanique de
la rupture lineaire elastique sont incapables dOexpliquer certaines observatiorigsteue
|Oinitiation de IOouverture dOune crevasse, ou [Oacceleration de celle-diV&snE2004 est
propose un mecanisme de rupture sous-critique, satisfaisant les observatd@scceleration

de fracturation qui precedent des €\enements de vélage. Cette thie reste toutefois limitee
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par le manque dOobservations.

Rist et al. (2002 proposent une analyse de stabilite des plateformes de glace en Antarc-
tique a partir de mesures experimentales de carottes de glaces recapsgrsur la plateforme
de Ronne-Filchner. Les auteurs identiPent une formulation empirique lineaire reliant le fac
teur dOintensite de contrainte avec la densite de la glace. En appliquant cesli&s a leur
modele, ils deduisent la contrainte necessaire pour empeécher la propagainstable des cre-
vasses basales et surfaciques. Ces resultats corroborent IQanalysendéer Veen(1998ab),
en a'rmant que les crevasses de surfaces ne peuvent pas se propager au-def d@une
taine profondeur, en I0absence dOeau a IOinterieure de celles-ci. Cette loirepese par
Jansen et al.(2010, qui IOappliquent sur une simulation dOecoulement sur la méme plate-
forme Rottante, abn dOidentiber la position et IQorientation des crevasseadiquies. En les
comparant avec des observations de surface, ils trouvent une concordance fsasgiante entre
modelisation et observation. La mecanique de la rupture lineaire elastiquegalement ete
comparee au criere de Nye et a des observations de terrain sur un glaciete&rminaison
lacustre dOlslande paviottram and Benn (2009. Les auteurs nOobservent pas de dilerence

notable entre les deux modeles.

2.3.1.4 Mecanique de IOEndommagement

Le troiseme outil employe pour evaluer la propagation de crevasses repesr la mecani-
que IOendommagement. Selbemaitre et al. (1989, OLa theorie de IOendommagement decrit
IOevolution des phenomenes entre [Oetat vierge et (Oamoridage de larpastoscopiqueO. A
la dilerence des deux methodes presentees ci-dessus qui €tudient le champ riteacte a
un instant donne, la mecanique de IOendommagement se concentre sur [Oevolutionate zo
de glace endommagees a IOechelle mesoscopique. La theorie de IOendommagpasensur
IOevolution et le transport dOune variable dOendommagement (habituellement ridtes
dont la premiere apparition date de 1958 dan&achanov, 1958 qui va alecter la rheologie
de la glace, en diminuant sa viscosite. Cette variable depend de la densite de migsures
dans le milieu, et elle est comprise entre O pour un materiau vierge et 1 pour un méer
compktement endommage. La mecanique de IOendommagement a ete appliqueaacta f
turation de la glace a plusieurs reprises, surtout au cours des derneres ann€¥iao and
Jordaan, 1996 Pralong et al, 2005 2006 Jouvet, 201Q von Bock und Polach and Ehlets
2013 Keller, 2013 Keller and Hutter, 2014 Krug et al., 2014, aussi bien pour les fractura-

tions de glaciers de montagne (chutes de seracs ou avalancheglpng et al, 2003 Borstad



52 Chapitre 2. Le vélage dOiceberg, etat de IOart des connaissances

and McClung 201% Jouvet et al, 201]) que pour des plateformes RRottantes ou des glaces
polaires Borstad et al, 2012 Duddu and Waisman 2013 2012 Borstad et al, 2013, et
dans dilerents types de mockles en deux dimensions.

En extension par rapporta la theorie de Lemadtre, certains auteurs poesslOutilisation
de la mecanique de IOendommagement a la representation du developpement dessses
macroscopiques, jusquOau vélaBeafong and Funk 2005 Duddu and Waisman 2013 Duddu
et al,, 2013. Le debat reste ouvert sur le sujet. En theorie, la mecanique de IOendommagée
peut @tre utiliseea de telles Pns dans le cadre de la propagation de fracture dans uneriat
ductile, dans le cas al la propagation se fait par croissance et coalescence diteaOoperant
par deformations plastiques. En revanche, la fracturation de la glace se fadrprupture
fragile, m@éme a des temperatures tres proches de (IC, et donc ne renpas dans le cadre de
la mecanique de IOendommagement.

Jusqua present, les resultats obtenus avec la mecanique de IOendommagenteah son
general coherents avec les observations in situ. En particuli@ralong and Funk (2009
arrivent a reproduire la formation dOune crevasse au terminus dOun glacier suspendu e
|Oacceleration de la glace dans les derniers instants precedant la rupture.irRersion de
IOendommagement sur le Larsen Borstad et al. (2012 ont montre que IOelondrement du
terminus Rottant sOelectue lorsque la plateforme est endommageea 60 %. Borstad et al.
(2013, les auteurs modelisent la production dOendommagement sur la plateforme Rottante
du larsen C, et reproduisent avec une bonne exactitude geographigue les zones elasses
observees par satellite.

Cependant, la mecanique de IOendommagement est encore peu utilisee dans les moddles
du fait de la di"culte numerique dOimplementation qui en decoule. Elle nOa pas encae et
employee pour simuler le vélage dOiceberg. Elle sera decrite de faiton phikiedeet utilisee

dans le cadre de cette these dans les chapitres suivants.

2.3.2 Criere de vélage

Les methodes presentees precedemment decrivent IOevolutiomelesses et leur profon-
deur maximale dans des glaciers poses et plateformes Rottantes. Une fois la profande
crevasse calculee par une methode donnee, il sOagit dOappliquer un criére akatedmiter
dans quelle condition le vélage intervient.

Theoriquement, la decharge dOiceberg sOelectue lorsque les crevhssate$ ou surfa-

ciques) ont traverse la totalite de IOepaisseur du glacier. En pratiquegleinit une profondeur
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critique de crevasse a partir de laquelle on considére que la portion situee aval de celle-ci
est v@lee. Pour cela, deux criteres sont principalement utilises :

N les crevasses surfaciques atteignent le niveau de la mer

N les crevasses surfaciques et basales se rejoignent, signiPant une fractunetoute

|Oepaisseur de la glace.

2.3.2.1 Propagation jusquOau niveau de IOeau

DansBenn et al. (20073 est propose un criére selon lequel la position du terminus dOun
glacier pose est dePnie comme le point o la profondeur dOune crevasse surfastjegale a
la hauteur de glace emergee, ou encore, lorsque la pointe de la crevassiate niveau de
la mer (cf. Fig. a). On considére ensuite que le vélage sOelectue sur toute IOepaisseur du
glacier. Deux observations soutiennent ce raisonnement : (i) le vélage de la padieergee
est souvent rapidement suivi par le vélage des parties sous-marines, qui remuntpar
poussee dOArchimed#lptyka, 1997 (ii) les observations montrent que le vélage intervenant
a proximite du front, une connexion hydrologique peut se mettre en place entre taevasse
et le milieu pro-glaciaire, permettant a la crevasse de se remplir dOeau, et faciibasi sa
propagation jusquOau fondBenn et al, 20073.

LOinterét de ce criere est quOil est simple dOimplementation. Il est le plus emgiyse
les moceles de vélage dynamiqueblick et al., 2010. Mais il presente neanmoins plusieurs
limitations : (i) on suppose que la crevasse se remplie dOeau (par jonction avec IQeau a
terminus ou par fonte de surface)Qook et al, 2012. Cette hypothése peut paradtre lourde,
mais elle est soutenue par les observations selon lesquelles les fronts des gadat souvent
parcourus de crevasses paralkles a IOecoulement, qui permettent aindofenation dOun
reseau entre les crevasses transverses et [Qocean. (ii) Ceegragr [Oetat, ne sOapplique quCa
une simulation 2D en ligne dOecoulement. En realite la crevasse doit se propdaes |a
direction transverse a IOecoulement pour isoler totalement un morceau decglat entrainer
le vélage, ce qui necessite de modiber le criere pour y integrer les €!8D (Benn et al,
20073 Otero et al,, 2010.

Dans un recent articleCook et al.(2014 modelisent le comportement du glacier Helheim,
au Groenland, et appliquent une serie de forgages externes realistes a ipride du front,
quQils classibent ensuite par ordre dOimportance, en fonction de la reponse abserg&cier.
Ces quatre types de forigages sont la presence dOeau dans les cresigssgsures, la variation

de la pression elective au socle,ufdercutting par IOocean, et I0elet de la glace de mer et du
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Figure 2.12 B Schema illustratif des variables utilisees dans la description des crieres de
vélage bases sur (a) la profondeur de crevasse jusquCa la ligne de Rottaison flsptandeur
de crevasse jusquOau lit rocheux. DOaesn and Evans(2010.

melange de glace au front du glacier.

De méme,Lea et al. (2019 emploie e€galement ce criere pour reconstruire le retrait du
glacier Kangiata Nunaata Sermia depuis 1761, et testent la sensibilite de leur modele en
comparant [Oevolution de la position du front en reponse a des foraafesospheriques et
oceanigues avec des proxys environnementaux. Les auteurs concluent en a"ringune la
profondeur dOeau dans les crevasses surfaciques, contrainte par le taux de fnfacique

est le parametre le plus sensible de leur mocgle.

2.3.2.2 Jonction des crevasses surfaciques et basales

Une adaptation du criere precedant a ete proposee pdrck et al. (2010. Dans ce nou-

veau criere, Nick considére que le vélage se fait lorsque les crevassgrfaciques atteignent
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les crevasses basales. Dans le cas dOun glacier dont le terminus est posib)deofecurrence
de crevasses basales requiert la presence dOeau dans les crevasses imsfavggessaire a
celles-ci pour se propager au-deb dOune certaine profondean(der Veen 19980). Lorsque

le glacier approche la Rottaison, ou dans le cas dOune plateforme Rottante, ce phemomst
facilite par le fait que les crevasses basales se propagent vers le haut plusreise Ce criere
illustre sur la Figure b sOadapte donc bien aux glaciersa la limite de la Rottaison et aux
plateformes Rottantes.

La comparaison entre les deux crieres de crevasse presentes icietiale hauteur au-
dessus de la Rottaison (Sec!. ) a ete menee danNick et al. (2010. Les auteurs comparent
le deplacement du front dOun glacier emissaire synthetique, dans le cas daitretr dOavancee,
forcee avec une intensite similaire dans chacun des cas. Les deux criresigbgs montrent
des resultats similaires, tandis que le criere de Rottaison (HAB) sOecarteeiment de ce
resultat. De m@meVieli and Nick (2011 utilisent ce criere pour evaluer les fordages externes
capables de reproduire les variations de dynamique observees sur le glacier du Jakobskavn,
etudier les retroactions entre vélage, retrait du glacier, et diminution dudttement lateral.
Plus recemmentNick et al. (2013 proposent des projections de la decharge de quatre gla-
ciers emissaires groenlandais (Petermann, Kangerdlugssuag, Helheim et JakobshasgyOa
IOhorizon 2200, a IOaide du méme modele. Une etude similaire a celigodé et al.(2014 est
menee paffodd and Christo'ersen (20149, sur le glacier Store, au Groenland. La dilerence
majeure reside dans le fait que les auteurs ne modelisent pas la presence dOeau darres les
vasses pour faciliter leur propagation, et que dans leur etude, le vélage intemviersque les
crevasses basales et surfaciques se rejoignent. Le modele ainsi pmpesmet de representer

convenablement la dynamique du front ainsi que la formation de langue Rottante.

2.3.2.3 Taux de deformation

En reprenant IOetude menee paliey et al. (2009, Levermann et al.(2019 proposent une
loi basee sur les taux de deformation dans les directions principales. Ce modelectbppe
et applique initialement aux plateformes de Ronne, Ross, et Larsen, a ete eleppe et
complexibe paAlbrecht and Levermann(2012 2014. Dans ces derniers articles, les auteurs
etudient IQinitiation et developpement des crevasses en 2D plan sur la platefamBonne, &
IOaide du modkle par dilerences Pnies PISM (Parallel Ice Sheet Mod#ljirfkelmann et al,
201). Dans cette nouvelle formulation, ils font intervenir une densite de fracture #,q

alecte la rheologie de la glace, dOune faigon similaire & IOendommagement, mais sOappliquan
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sur des crevasses macroscopiques, et non pas des micro Pssures. Ensuite, |Qinitiagon
crevasses se fait selon le criere de von Mises sur les contraintes prin@patandis que la
croissance de la fracture se fait par satisfaction dOun crire uniquement leaser les taux de
deformation principaux#l.. lls obtiennent ainsi une loi de vélage dependant dOune constante

de proportionnalites fonction de la densite de fractures dans le miligu de la forme :

Ve = ki #% (2.9)

Une des limites de cette loi est celle avancee pBenn et al. (20073, a savoir que les
ewenements de vélages individuels ou lies aux mecanismes de second ordre nerpquas

@tre predits par cette relation.

2.3.2.4 Approche statistique

Une autre approche consistea traiter le vélage via une methode statistiqiBassis(2017)
proposent une formulation selon laquelle le detachement dOiceberg repond adistgbution
probabiliste, pouvant @tre inBuencee par des fordages externes, via la modibeale taux
de transition, qui debnissent la probabilite que le front avance ou recule. Les augefont
IOhypothése que le retrait du front est un processus ergodique. De cadiigoh, ils parviennent
a representer aussi bien le detachement ponctuel dOicebergs tabulairds eélage a haute
frequence de plus petits blocs de glace. Cette formulation autorise la formatida langues de
glaces et de plateformes de glaces, et ainsi permet de modeliser tout type deigtsemissaire.

Dans leur parametrisation, en suivant les etudes deeeh (1969 et Hanson and Hooke
(2003 sur la localisation des contraintes maximales, dans le cas de glaciers poseprda
babilite de detachement est plus importante a une distance du front €gale a unpa&seur
du glacier. En revanche, dans le cadre de la modelisation des langues et plateformeés (30
tantes, cette probabilite est equi repartie sur toute la longueur de la platefoe. Cette loi
ne necessite que de formuler les taux de transition par des termes physiquesdbasy la
comparaison avec les donnees sismiques, ou les observations de propagationeslasses),
avec l0interét dOétre applicable a une grande variete de simulations. La ditcuitajeure
etant bien entendu de trouver une formulation physique de ces taux de transition.

Neanmoins, les auteurs rappellent que ce type de criere, actuellement, se lindtene
approche bidimensionnelle, en ligne dOecoulement, car la forme du front de vélage, en deux
dimensions planes, ou en trois dimensions, est debPnie respectivement par une courbe ou un

plan courbe, ce qui nOest actuellement pas pris en compte dans la formulation proppse
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Bassis (201). Ce type de moddle nOest encore que peu utilise, malgre son implementation
en cours dans le modéle ISSMLéarour et al., 2012.

2.3.2.5 Parametrisation generale

Dans le but de les integrer aux modtles dOecoulemexundson and Truler (2010
essayent de rendre plus generale la loi empirique de profondeur dOeau au terminus {f.
lls prennent comme base de reRexion IOobservatiorvae der Veen(1996, selon laquelle le
vélage intervient lorsque la hauteur de glace au-dessus de la mer decroit enalesssOune
valeur seuil. Ils ajoutent a ce criere dOinitiation le fait que le front se retirgusqu®a une
position pour laquelle IOepaisseur au terminus atteint une seconde valeur critiquetteC
assertion repose sur le fait que IOepaisseur de glace ap@s un € nemeidage est toujours
superieure a I0epaisseur precedant IOewnement. Les deux epaissaudonnees par des
fonctions inconnues dependant du taux de deformation, de IOespacement des sesyade la
temperature de la glace et de I0etat de Rottaison du glacier, ainsi que d@eleforcages
externes (maree, houle, glace de mer, melange de glace). Dans cette fotmolale taux
de vélage est gouverne au premier ordre par |Oepaisseur de glace, la variatigitudinale
dOepaisseur, le taux de deformation et la fonte au terminus.

Ce developpement est destine a ameliorer les mocgles de vélagessssrlOepaisseur de
glace au terminus, leur permettant ainsi de prendre un compte un large panel dOewerds
de vélage, de type dOecoulements et de geometries. Les auteurs adimeganmoins IOinca-
pacite de cette parametrisation a prendre en compte certains processugstque la stabilite
des plateformes Rottantes ou la relation entre la geometrie du glacierl®espacement des
crevasses. Comme pour IOapproche precedente, une des di"cultes majeures desidée fait
de caler ces parametrisations.

2.3.2.6 Mocles par elements discrets

Le dernier type dOapproche aborde dans cette partie concerne les mocles depleg,
comme ceux utilises dan8strem et al. (2013 et Bassis and Jacob$2013. Dans ces modles,
le glacier est represente par un assemblage de OparticulesO de glaces (dOurmadygdime
de 1 m) qui interagissent les unes avec les autres. Les collisions entre partica@same les
liaisons sont traitees de fai@on elastique, et ces dernéres se rorhfoeaque les contraintes de
cisaillement ou de traction excedent une valeur donnee (respectivement 1 Bt 0.1 MPa
pour Bassis and Jacols2013.
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Astrem et al.(2013 presentent plusieurs essais de validation. lls modelisent un @ &nement
de vélage depuis un glacier pose sur un sur un plan incline, pour lequel le frottemergaba

varie abn de simuler une transition rapide de glissement basal de tygparge (voir Fig. ).

Figure 2.13 D lllustration dOun ewnement de vélage simule par un modle dOeletient
crets, a dilerents instants. Un bloc de glace de 200 m de long sur 50 m de haut esisp
sur un plan incline a 181 Les liaisons entre les particules sont indiquees par deaits verts.

Lorsque ces liaisons sont rompues, seules les particules noires sont visibles. die ¢pais
rouge represente une zone de fort frottement basal. DOagléssrem et al. (2013, Fig. 6.

Le modele deBassis and Jacobg2013 reproduit plusieurs types de v@lages observes,
des petits icebergs dans le cas de glaciers poses, jusquOau vélage dédabgegs tabulaires
via la fracturation de plateformes de glace. Les auteurs concluent que les dilstieregimes
de v@élage dependent en premier lieu de la geometrie du glacier, amenant ardiwdats de
contrainte dans la glace. lls mettent egalement en avant IQimportance ded@mtion des
icebergs pour le vélage dOautres icebergs, procede observe ritles precisement dans

Amundson et al.(2010. De mé@&me, ils parviennenta reproduire le retrait du glacier Helheim,
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au Groenland, entre 2001 et 2008.

Mais pour des raisons de coat numerique, ce type modle reste pour IQinstant &mit
a des applications en deux dimensions le long dOune ligne dOecoulement. Une comparaison
de comportement de la deformation visqueuse dOun bloc de glace a ete entraprise le
modele d@strem et Elmer/Ice. Les resultats montrent que le comportement, sGit similaire,
presente un fort decalage temporel. LOecoulement dans Elmer/Iceiestardres de grandeur
plus rapide que le modle dtrem. Les auteurs le justipent par un elet de OblocageO du
materiau granulaire lorsque les particules se retrouvent ordonnees dans uaebguration
specibque, bloquant ainsi I0ecoulement.

Cependant, la plus grosse limitation de ce type de modle vient du fait quOil est, de par
sa conception, incapable de representer un €coulement viscoplastique. En rdv@neertaines
avancees proposent son couplage avec Elmer/ice. LOecoulement visglieglacier est ainsi
modelise avec Elmer/ice. Puis, la geometrie du front est reproduite dansnwdele par
elements discret, qui represente ensuite la propagation fragile destirees caracterisant le
vélage, jusqu®a I0obtention dOun nouveau front stable. Celui-ci, a son tourgegecte dans

Elmer/ice pour la poursuite de la simulation Zwinger andAstrem, 2014.

2.4 Bilan

Le processus de vélage est un phenoméne complexe qui interagit avec la dynamilyue
glacier. Au-dek de IQOetude qui consiste & comprendre les etroites interattientre le vélage,
la dynamique du front et la reponse du glacier, nous nous sommes attaches aaillet
les dilerents processus lies a la decharge de glace. Quatre mecanismgsonsables de la
decharge ont ete identibes et hierarchises entre le processus emipr ordre que consti-
tue IOetirement longitudinal associe a des gradients de vitesse, et les pse de second
ordre. Ces derniers ne sont pas dOimportance moindre, mais simplement dependants dans
leur amplitude du processus principal.

On a ensuite detaille les lois empiriques utilisees dans la representation dugatOiceberg
et vu que celles-ci, méme si elles montrent de seweres limitations, onanmoins permis de
mettre en avant une distinction comportementale entre les glaciers a fromharins, dont la
reponse en terme de taux de vélage est plus importante, et les glaciersatflacustre, dont

la reponse est inferieure dOenviron un ordre de grandeur.

Les approches physiques se sont multipliees au court des dernieres anrides se reelent
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aujourdOhui necessaires pour quantiber precisement la quantite de glgeteeedans les
oceans par ce mecanisme. A ce niveau, plusieurs crigres sont proposes,dour la forma-

tion des crevasses que pour la representation de la decharge mecanigsiécdbergs. lls sont
en majorite bases sur un bilan des forces en actiona IQinterieur du glaciers sedilerencient
par leurs approches (bilan des forces, mecanique de la rupture lineaire elastigndpema-

gement). Elles sont plus precises et semblent representer avec une éxalet acceptable les
observations realisees sur le terrain, mais restent neanmoins marginalesoajaurs lourdes
dOimplementation.

La question de la formation des icebergs et de leur impact sur la dynamique glaciaire qui
se pose depuis les annees 1960 reste toujours dOactualite, comme le prouveoigdesPques
dans la recherche dOune loi polyvalente et perenne. Mais cOest avec le devetoppes
techniques numeriques et la facilite dOaccds aux machines de calcul que les modwisat
physiques se sont reellement developpees. Neanmoins, comme cela estleagpans le der-
nier rapport du GIEC, la comprehension des processus reste a ameliorer abPnattuire les
incertitudes quanta |Oestimation de la contribution des calottes polaires a I0augtaton du
niveau des mers. Il devient donc evident que les futurs modeles numeriques ne patipas
se contenter de lois de v@lage empirique, mais ils doivent approcher au maximum |laites
physiques et en incorporer les processus. COest dans cette optique que sOdetiraiail qui

est presente dans la suite de ce rapport.



Chapitre 3
MocEle de vélage

Resume

Comme cela a ete @voque aux chapitres precedents, la repredentabnvenable des pro-
cessus de vélage constitue un deb majeur pour la modelisation de la dechargealettes.
Il sont necessaires pour integrer les interactions entre dynamique dorfr et reponse gla-
ciaire dans le cadre dOune evaluation precise de IOevolution des calottes aux lauediss:
spatiales et temporelles.

Dans ce chapitre, on presente une parametrisation de vélage basee surdeamque de
IGendommagement et celle de la rupture. Elle dikre des parametrisations utiliseesafare
blement de par la combinaison de ces deux approches. La mecanique de IOendommagement
permet de decrire les processus lents de degradation de la glace a une reselle au moyen
dOune variable dOendommagement, et retroagit ainsi sur I0ecoulement visqueux deslamgylac
modibant sa rheologie. Une particularite de cette approche reside dans le fait quOettagt
de conserver un historique des degradations subies par la glace lors de son ecauleme
La mecanique de la rupture, quant a elle, permet de representer la propagaticapide de
fractures caracterisant la rupture fragile de la glace.

La reponse du mocele repose sur plusieurs parametres numeriques : celsoent €chan-
tilonnes par hypercube latin, et une analyse de sensibilite est menee sur une @éoen«
simplipee (en 2D ligne dOecoulement) du glacier Helheim, au Groenland. Elle permet dOex-
traire les jeux de paramétres dOendommagement conduisanta une reponse géaceherente
avec IOevolution passee. La dynamique glaciaire laisse alors emerger plusigputations de
tailles dOewnements modestes (50 ma 150 m) et de courte periode (4 poats). LOanalyse
frequentielle reele egalement une cyclicite intrinsgque dans la position &ont, liee a la
topographie du socle et au jeu de paramétres dOendommagement impose. Elleeseiginsi
la probabilite dOune variabilite naturelle de la position du front des glaciers emissaires.

Le travail resume ici fait IOobjet dOun article en cours de revue :

Krug, J., Weiss, J., Gagliardini, O., and Durand, G.: Combining damage and fracture mecha-
nics to model calving,The Cryosphere Discuss.8, 1631-1671, doi:10.5194/tcd-8-1631-2014,
2014.

61
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Abstract  Calving of icebergs is a major negative component of polar ice-sheet mass ba-
lance. We present a new calving modeling framework relying on both continuum damage
mechanics and linear elastic fracture mechanics. This combination accounts for bdtte
slow sub-critical surface crevassing and fast propagation of crevassdgmvcalving occurs.
First, damage of the ice occurs over long timescales and enhances the viscous R3owe of ien
brittle fractures propagate downward, on very short timescales, consideringé ice body as

an elastic medium. The model is calibrated on Helheim Glacier, South-West Greenland, one
of the well monitored, fast-Rowing outlet glacier. This allows to identify sets of nuel pa-
rameters giving a consistent response of the model and producing a dynamic equilibrium in

agreement with observed stable positions of the Helheim ice front betweer8Q%nd today.

3.1 Introduction

Over the last decades, discharge of ice from Greenland and Antarctic ice shesttengly
increased Ehepherd et al.2012, due to either an intensibPed submarine melting, or an increa-
sing rate of ice calving. Recent observations have shown that the ice loss is alimezgially
distributed between these two sink terms despite some regional di'erenceRignot et al.,
201Q Depoorter et al, 2013. Ice loss by iceberg calving has been evaluated to 13244
gigatonnes per year for Antarctica in 2013Qepoorter et al, 2013 and 357 gigatonnes per
year for Greenland between 2000 and 200Bignot and Kanagaratnam 20069. These bgures
could become more signibcant, as the front destabilization can exert a stropgsitive feed-
back on glacier dynamics. Indeed, the abrupt collapse of the front can impact the whole
glacier equilibrium, leading to both upstream thinning and acceleratiomy a loss of but-
tressing, in turn leading to a further increase in ice dischargeG@gliardini et al., 20108.
The collapse of Larsen B ice shelf in 200&¢ambos et a).2009 or the disintegration of the
Boating tongue of Jakobshavn Isbrae, on the West coast of Greenland ice shdwt same
year (Joughin et al, 20083 are two examples on how perturbations near the ice front alect
the upstream and even grounded portion of the adjacent glaciers. In the saé®projecting
ice sheet evolution, a deep understanding and representation of the processesiroiog at
the front are necessary, especially those concerning iceberg calving.

Most studies dealing with iceberg calving follow the approach proposed Benn et al.
(2007ha). They introduced a criterion suggesting that calving occurs when a crevagsene-

trates the glacier below the water level. The computation of the crevassermtration depth is
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based on the work ofNye (1957, and depends on the equilibrium between longitudinal stret-
ching (opening term) and cryostatic pressure (closing term). This so-called Qasse-depthO
criterion has been applied to individual marine-terminated glaciers of Greenland and An-
tarctica, allowing a successfull reproduction of the front variationsNick et al., 201Q Otero
et al., 201Q Nick et al.,, 2013 Cook et al, 2014. Though the model ofNick et al. (2010
accounts for basal crevasse opening, which improves the capability to reprodudrseryved
behaviour. However, this model is based on an instantaneous stress balance conabioean
empirical criterion for calving. Consequently, it cannot account for the physid¢gprocesses
related to fracture propagation, such as the stress concentration at thg of crevasses, and
does not take into account the role of the stress history on the accumulatiori damage,

which may infuence calving occurrence time and amplitude.

Another approach to model calving has been done using discrete elements modéts§is
and Jacobs 2013 Astrem et al, 2013. These models show interesting results in terms of
calving processes and iceberg size distribution. However, the coupling of such model& wit
Pnite-dilerence or bnite-element glacier or ice-sheet models is not straightfondaand their

computational cost is important.

For a few years, some authors have focused on continuum damage mechanics inrdode
represent both the development of micro-defects in the ice to the developmeninaicro-scale
crevasses, and their elects on the viscous behaviour of the ice while keepingoatimuum
approach. Initially developed for metals deformation Kachanoy, 1958, damage mechanics
has recently been applied to ice dynamics to study the apparition of a single creva@Bmlong
et al., 2003 Pralong and Funk 2005 Duddu and Waisman 2013 or to average crevasse belds
(Borstad et al, 2012. On the other hand, linear elastic fracture mechanicsvé&n der Veen
1998ab) has been used to describe the rapid propagation of surface and bottom asses
through the ice. This approach has rarely been used in ice-sheet modeling. The reaso
that a realistic representation of crevasses requires a high mesh rePnemesutally di"cult

to reach when modeling large ice masses.

Here we consider a combined approach between damage mechanics and fracture me-
chanics. The proposed physically-based calving model can cover both the accurtoitaof
damage as the ice is transported through the glacier, and the critical fractupropagation in
the vicinity of the calving front. The slow development of damage represents the lotighes-
cales evolution of purely viscous ice, while the use of fracture mechanics allows tosider

calving events occurring at shorter timescales, for which the ice can be consadeas a pu-
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rely elastic medium. The description of the physics implemented is presented in Sect.,
covering the damage initiation and its development, the fracture propagation and itgrast
criterion. In Sect. , sensitivity tests are carried out on Helheim Glacier, and results are
discussed.

3.2 Model Physics

3.2.1 Governing equations for ice 3ow

3.2.1.1 Ice Bow and rheology

We consider an incompressible, isothermal and gravity-driven ice-3ow in which the ice
exhibits a non-linear viscosity. The ice Bow is ruled by the Stokes equationise( Navier-

Stokes equations without inertial term), meaning the momentum and the mass balance:
div(! )+ ',g=0 (3.1)
div(u) =0 (3.2)

where! represents the Cauchy stress tensag, the gravity force vector,!; the density of ice
and u the velocity vector. The Cauchy stress tensor can be expressed as a fiomcof the
deviatoric stress tensoiS and the isotropic pressurg, with ! = S! pl andp="!tr(! )/3.
Ice rheology is represented by a non-linear Norton-Ho! type Row law calleglenOs Rowaw,
which reads:

S =2"1 (3.3)

This equation links the deviatoric stressS to the strain rate "I The elective viscosity "

writes:
1
no_ (EA)' 1/n I I(1' n)/n (34)

where | ﬁt represents the square of the second invariant of the strain rate tensd,is the
Buidity parameter and E is an enhancement factorusually varying between (68 and 56 for
ice-Bow modelsa et al., 2010, depending on the fabric and on the stress state.

3.2.1.2 Boundary conditions

The upper surface is debPned as a stress-free surface. In the coordinateesydk, vy, z),
it obeys the following equation:

$z, $z5 %z _
TR T Vegy I Ws = as (3.9)
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wherezs refers to the elevation of the upper surface, andi{, vs, ws) are the surface velocities.
The surface mass balancas is prescribed as a vertical component only. As we neglect any

elect of atmospheric pressure, normal and tangential stresses at the suaare zero:

&nls=0
&, ls =0 (i =1,2)

Subscriptsn andt; respectively refers to normal (pointing outward) and tangential directions.

Similar to the upper free surface, the bottom surface evolution is described by:

5% W32, 3% 2 s (3.6)

St $x Sy

where (up, Vo, Wp) are the basal velocities, andy, represents the vertical component of the
basal mass balance (melting or accretion). At the bed, the glacier can be eithepgnded or
Roating. The grounded part of the glacier undergoes a shearing stress which is repnted

by a non-linear Weertman-type friction law:

uan =0
&, Ib = ti &&&N)|p = Cup” *uy, (1=1,2)

whereC and m = 1/ 3 are respectively the friction coe"cient and exponentuy is the norm
of the sliding velocityu, = u! (u é&np)ny, with ny, the normal outward-pointing unit vector
to the bedrock. Where the ice is Roating the free surface is forced by an er@rsea pressure
normal to the surface:

&mlo =" 'wo(lw! zy)
&, lb=0(i=1,2)

where!,, is the water density,l,, the sea level, andz, refers to the elevation of thebottom
surface. The position between the grounded and RRoating part of the basal boundarg.
the grounding line, is part of the solution and computed solving a contact problem following
Durand et al. (2009 and Favier et al. (2019. The inverse method described iday-Allemand
et al. (2011 is used to infer the basal friction coe"cientC by reducing the mismatch between
observed and modelled surface velocities.

The ice front is debPned as a third free-surface, which can also undergo melting. hakagy
to the other free surfaces we get:

$Xf +V$Xf +W$Xf
$t sy $z

! Us = o (37)
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where (s, Vi, W; ) are the frontal velocities, anda; characterizes the frontal mass balance.
The ice front is exposed to the water pressure below sea level and is stress-freevalsea

level. These Neumann conditions read:

&nlr = max(wg(lw! 2),0)
&t =0 (i=1,2)

The list of physical and numerical parameters used in this paper is given in Tab. .
Some boundary conditions are specibc to the 2D RBowline application conducted in Sect,

and are described in detail in Sect.

3.2.2 Continuum damage mechanics model

Continuum Damage Mechanics (CDM) was introducetty Kachanov (1959 to quantify
the degradation of mechanical properties resulting from the nucleation of interhdefects
such as microcracks or voids. In this case, the internal defects must be snwmpared to
the representative volume element over which damage is considered. In case ofitufailure,
when the propagation of a macrocrack is associated with the nucleation of elets (voids)
ahead of crack tip in a so-called fracture process zone (FPZ), damage mechaimas been
used to describe the macrocrack propagation itself. There is so far no evideatsuch ductile
failure in ice. Consequently, we use in the present work damage mechanics to deahlite
elect of a beld of crevasses on ice [3ow, and not to describe the propagatibamindividual
crevasse. Hereas stated by Lemaitre et al. (1989, we consider that CDM describes the
evolution of phenomena in the medium from a virgin state to the initiation of macroscopic
fractures. In this approach the material is always considered as a continuous tersal, even
when the level of damage igery high. Slow deformation is typically encountered in glaciology,
when ice Bows slowly under its own weight following the surface slope. CDM has been
successfully used in ice-RBow models to deal with some glaciological problems such aBdte
acceleration of large damaged areas or the opening of crevasses in hangirgegta(Xiao and
Jordaan, 1996 Pralong et al, 2003 Pralong and Funk 2005 Jouvet et al, 2011, Borstad
et al,, 2012.

The principle of CDM models is based on the use of a damage variable, usually denoted
D, which represents the degradation of mechanical properties (sti'ness, visdy,...) resulting
from a population of defects which elect is averaged at a mesoscale. Whemsidering an

anisotropic approach, damage must be represented as a second order tengorgkami and
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Ohno, 1982 Pralong and Funk 2003. However, followingPralong and Funk(2009, we here
consider isotropic damage as a Prst approximation. In this case, the state varialdleis a
scalar quantity, which varies between 0 and 1. While the ice is considered undamaged f
D =0, full damage is attainable with D approaching 1.

To describe the elect of damage on the ice [3ow, an elective deviatoric part tife Cauchy

stress tensor is introduced:

S
S= @1 D) (3.8)
This elective stress can be understood as the original force applied on an etiwe undamaged
area only. Using the equivalence principle dfemaitre et al. (1988, strain is alected by the
damage only through the elect of an elective stress entering the constitutivequation (see
Eq. ) at the place ofS, and thus change the expression of the Cauchy stress tensoin
the Stokes equations (See Ea. ) . Thereby, there is no need to dePne an elective strain
rate.

Our approach deals with a modelling of the viscoplastic 3ow of ice. The viscous behaviour
of the ice is described using GlenOs Row law, which links the deviatoric part of the Cauchy
stress tensor to the strain rate tensor. Consequently, when accountingly for viscous de-
formation, damage of the ice only impacts the deviatoric part of the Cauchy stressrtsor,

and not the cryostatic pressure.

3.2.2.1 Damage evolution

Damage is a property of the material at the mesoscale. It is therefore adtet by the
ice Bow, and evolves through time depending on the stress Peld. To take this evolutiotoin
account, we prescribe an advection equation reading:

&

( f(*) iff(*)>0
$—D+u&D:, () wEe)> (3.9)
$t ) 0 otherwise

where the right hand side represents a damage source tefrft ). This term can be written
as a function of a damage criteriori and a numerical parameteB, which we will henceforth
call damage enhancement factor

f(*)= B & (3.10)

In Sect. , some sensitivity experiments of the CDM model to the damage enhancement
factor are presented.
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The choice of the damage criterion is pivotal for the representation of damagerease,
and its physical expression is a critical step in the formulation of a CDM model.dinmonly
used criteria are the Coulomb criterion Yaughan 1993, the von Mises criterion (Albrecht and
Levermann 2012, or the Hayhurst criterion (Pralong and Funk 2005 Duddu and Waisman
2013 2012. However, these criteria are not necessarily applicable to the damage of ice: the
Coulomb criterion is used for a representation of frictional process undermupressive loading
(e.g. Weiss and Schulson2009. The von Mises criterion is a plasticity criterion, aimed
at describing the plastic yielding of ductile materials. Hence, it is expressed in terms of
deviatoric stresses only, is independent of cryostatic OpressureO (eitheitjve or negative),
and symmetric in tension and compression. For all these reasons, it is not suited tsdebe
ice fracturing processes. The Hayhurst criterionHayhurst, 1972 Gagliardini et al., 20130,
which involves the maximum principal stress, the cryostatic pressure, and the Vdvlises
stress invariant, was designed to describe creep damage in ductile materialsd & allows
damage under uniaxial compression. Consequently, we think that it is not suited to describe
crevasse opening under tension.

Here, we adopt a pure-tensile criterion, described as a function of the maximum principal
Cauchy stress& . This choice is consistent with the fact that we want to describe crevasse
opening under pure traction, and is supported byrist et al. (1999 who argued that crevasses
tend to open normal to the direction of maximum tensile stress. This criterion vd also be
able to represent a broad variety of crevasses observed on glaciarshsas splaying crevasses.
Anyway, the implementation of another criterion in the model would be straightfavard, and

would be an interesting parameter to investigate for future work. The critgon reads as follow:

*(&,&m,D):max{o,(lf“m! &n) (3.11)

Here &, represents a stress threshold for damage initiation. The corresponding envelay
the damage criterion is represented in the space of Mohr circle in bgure .

The stress threshold for damage initiatior&, corresponds to the overload which must be
applied in order to reach the ice strength and initiate degradation. To account faub-grid
scale heterogeneity, we introduce some noise &f : &y, = &, + +&,, where % follows
a standard normal distribution with a standard deviation of 005. &y is the mean stress
threshold, and usually reaches several tens of kilo-PascaRrglong and Funk 2005. To
avoid negative values fo&y, arising from the sub-grid scale heterogeneity, the lower bound
& > 0 is prescribed. Sensitivity of the model to this parameter will be discussed in Sect.
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Figure 3.1 B Damage envelope in the space of principal stress&sand &, respectively
represent the Prst and the second principal stress, whi&,, is the stress threshold. The
shaded area corresponds to stress conditions that will cause damaging in the calvinglato

This formulation of the damage criterion implies some limitations to the calving model.
In particular, it does not account for shear and compressive failure mechanisms. Hoere
it remains consistent with the approach ofBenn et al. (200739, who stated that it is the
longitudinal stretching associated to longitudinal velocity gradients which exert a st order
control onthe development of crevasses in glaciers. Moreover, it is consistent witletfracture
mechanics approach explained in Sec:.  which considers crevasses opening in pure tension

only.

3.2.2.2 Viscosity modibcation

As pointed by Pralong et al. (2003 and Pralong and Funk (2005 on alpine hanging
glaciers, the ice Bow is altered by the accumulation of micro-defects in the ice:ntage
softens the ice and accelerates the creep. This softening is taken into ac¢dbhnough the
introduction of the elective stress within GlenOs law.

When introducing the elective deviatoric stress tensorS and taking into account the

equivalence principle, as described in Sec:. , Eq. ( ) reads:

S=(A) g "y (3.12)
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When combined with Eq. (), it becomes:
S=(A) Y@ by g " (3.13)

By identibcation with Eq. (), one can link the enhancement factor E with the damage

D, such as

E = (1!1D)” (3.14)

For undamaged ice (meanind® = 0), E = 1, the Bow regime is unchanged. When the
damage increasesY > 0), E > 1, the viscosity of the ice is reduced, and so the velocity
of the RBow increases. This formulation of the enhancement factor is consistemth the
expected behaviour, and it has already been used in previous studies, suclBasstad et al.
(2012. The damage then evolves under the elect of the stress beld, where the ice undesgoe
a critical tensile stress&, in the direction of the principal stress, and it exerts a positive

feedback on the velocity peld.

3.2.3 Fracture Mechanics

Continuum damage mechanics is a reliable tool to deal with the degradation of ice visco
sity with increasing damage over long timescales. It can be understood as a waysimulate
sub-critical crevasse nucleation and propagatio\eiss, 2004 at a mesoscale, and its role on
creep enhancement. However, calving events are triggered by rapid prop@gaof preexisting
fractures, at very short timescales and speeds reaching a signibcant fractad the speed of
sound. Thus, this process cannot be represented by a viscous rheolddfgi€s 2009. Instead,
at such short timescales, the medium should be considered as elastic. In these constiti-
near Elastic Fracture Mechanics (LEFM) provides a useful tool to account fahese features
and matches well with the observations done on crevasse deptihoftram and Benn, 2009.
The application of LEFM on the penetration of surface crevasses, originally natduced by
Smith (1979, was used by several authors sincdR(st et al., 1999 van der Veen 1998ab;
Nath and Vaughan 2003. Here, a LEFM model is combined with the damage model pre-
viously described to achieve the formulation of a calving law taking into accounagt and
slow processes controlling glacier fracturing. In LEFM, three modes of cragkopagation can
be considered: Mode I, Mode Il and Mode llI, which respectively refer to opiag, sliding

and tearing. In the following, only the opening mode (Mode I) is considered.
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3.2.3.1 LEFM theory

The key physical parameter of LEFM is the stress intensity factoK . van der Veen
(199839 proposed an expression foK, in an idealized case where the opening stress is
constant in the vertical direction. For the considered opening mode |, in the coorditea
system K, vy, z), K, reads:

$__
Ki=)&x (d (3.15)

where & is the horizontal component of the Cauchy stress tensad, is the crevasse depth
and) is a parameter depending on the geometry of the problem. The crack is considered to
propagate vertically. In the ideal case introduced byan der Veen(19983, fracture propa-
gation was a function of the dilerence between the opening deviatoric streSg,, resulting
from horizontal velocity gradients, and the cryostatic pressurecfeep closurg¢ & = !igz,
corresponding to the weight of the ice, thus&y = S + !igz

However, when considering real cases, the opening te8y (and so&y) is not constant
over depth z or lateral coordinatey. Consequently, the appropriate formula to calculate the
stress intensity factor for an arbitrary stress probPl& (Y, z) applied to the crack is given by
the weight functions method (abbens et al.1974:

K= Z;d)(z,d,H) & (y,2) dy dz (3.16)

Y=Y z=

wherey, ! vy, refers to the glacier width (see Fig. 3.22). This formula relies on the use of
the superposition principle: in the case of linear elasticity, the value of the streggensity
factor at the tip of the crack can be seen as the sum of contributions of all indduals
point loads along the crack length. In our case, instead of considering the value loé talong-
Bow component of the deviatoric stress tensor at the tip of the crack, weuttiplied it by
the weight function ) (z,d, H) at each vertical coordinate and integrated it over the initial
crevasse depthl(abbens et al.1974. In this way, the elect of an arbitrary stress proble on
the stress intensity factor can be taken into account.

In LEFM theory, a fracture is able to propagate downward in the ice if the stresintensity
factor is higher than the fracture toughnes¥ .. The toughness is a property of the material
and strongly depends on the ice porosity. Several experiments have beemiedrout to relate
the value ofK . to the porosity (Fischer et al, 1995 Rist et al., 1996 Schulson and Duval

2009. Inferred values range from @ MPa.mY? to 0.4 MPa.mY?2. In our calving model, we
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Figure 3.2 B Crevasse shape. See Tab. for parameters list.

adopt a constant value of ® MPa.mY 2. The model sensitivity to this value will be discussed

in Sect.

The weight function ) (z,d, H) depends on the geometry of the crevasse, and so it de-
pends on the considered problem. Among the weight functions for various crack and ciad
geometries, that have been proposed, we use the one corresponding to an edgk ¢n an
inPnitely wide plane plate Glinka, 1996. A complete description of the weight function and
an illustration of the geometry is given in Fig. 3.22 and Appendix

3.2.3.2 Critical damage contour and fracture initiation

From Eq. (), it is easily understandable that an initiation of crevasse propagation
requires a combination of both su"cient tensile stress and large enough initial crasse
depth to exceed fracture toughness. In our model, the size of pre-existing Rawslictated
by a contour of critical damage on the near-surface of the glacier, where dageareaches a
critical value D.. For application to the LEFM theory, we consider that the depth of this
damaged layer corresponds to the initial crevasse depth(see Fig. ). One must keep in
mind that this value of D is another threshold which needs to be set. The sensitivity of the

model to this parameter will be tested in Sect.

Compared to the work ofvan der Veen(1998ab), we do not consider the presence of
water-blled crevasses for the initiation of crack propagation, nor the forman of basal cre-
vassesThese questions are brieBy addressed in Sect. . Without these features, however,

our model is su”cient to provide a lower bound for crevasse propagation.
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Figure 3.3 B (a) Shape of a grounded glacier and (b) zoom on one crevasse. The redecurv
illustrates the contour of critical damageD = D, for which we compute the along-Row
component of the Cauchy stress tens@;, multiplied by the weight function and integrated
over the crevasse deptlal.

3.2.3.3 Fracture Arrest

Once the conditions for fracture initiation are fulblled, we consider that the crevasse
propagates vertically. Invan der Veen (19980, crevasses propagate downward as long as
the inequation K, % K. is satisped, thus assuming thak, = K. represents both a crack
propagation and a crack arrest criterion. Such arrest criterion is probably mislding, as the
stress intensity factor at arrest, though non-zero, is always lower thathe stress intensity
factor at propagation (Ravi-Chandar and Knauss1984, mostly as dynamical elects have to
be taken into account for the arrest condition. Therefore, followingavi-Chandar and Knauss
(19849, we use a crevasse arrest criterio; < K |5, with K, = , K, and 0<, < 1. The
value of, for ice is unknown. In the following, we arbitrarily set, to 0.5. Sensitivity to this
value will be discussed in Sect.

In this simpliPed LEFM framework, calving would theoretically occur only iK, remains
larger than K,; down to the bottom of the glacier. However, as a result of the cryostatic
pressure and hydrostatic pressurdl, becomes negative before reaching= H. To overcome
this inconsistency, authors have proposed alternative criteri@enn et al. (2007h proposed
a brst-order approach considering that calving of the aerial part of the glacier@gs when a
surface crevasse reaches the sea-level. This criterion is supported by dlservations. Firstly,
Motyka (1997 showed that calving of the aerial part occurs when the crevasse reaches the

sea level, usually followed by the calving of the subaqueous part. Secondly, a surfaegasse
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reaching sea level may be Plled with water, if a connection exists to the opea fBenn et al,
20073. In this case, the crevasse will propagates further downward. Indeed, the watalds
a supplementary pressure ,gd,, where d,, represents the height of water in the crevasse,
equal to the height between the sea level and the crack tip. This supplementarydmgstatic
pressure, added to the tensile opening stress, counterbalances the cryostatessure and/or
the ocean water back pressure. Consequently, the opening full str&g dominates the force
balance and one expects the crevasse to propagates downward. We perfdrthe calculation
of K| in the case where a crevasse reaching sea level becomes water-blled. Thkingsstress
intensity factor becomes positive (up to one kilometer upstrearfrom the front) over the
entire glacier depth, thus supporting BennOs criterion. This parametrization was sessfully
applied by Nick et al. (2010 on an idealized geometry, and we choose to prescribe the same
criterion. Thereby, the stress intensity factor is computed at a deptltk equals to the sea

level. If K, |q, % K4, the calving occurs.

This framework has two consequences. Firstly, the stress prol&g,: used to calculate
K,|q for the arrest criterion is estimated before the propagation of the cresae. This pro-
pagation modiPes&,y:, but this elect is not considered here. Secondly, if the condition
Kila % K¢ is fulblled but not K;|s, % K,a, nothing happens in the model whereas one
would expect some brittle crevasse propagation down th to occur. In other words, our mo-
del considers LEFM to describe calving but not to simulate crevasse propagation ugstm

of the calving front.
The calving model described in the previous sections is summarized in Fig..

The CDM and LEFM models have been implemented in the Pnite element ice sheet / ice
Bow model Elmer/ice. More information regarding Elmer/Ice can be found ifGagliardini
et al. (20133. A specibc improvement of the model was done by incorporating an automatic
remeshing procedure when a calving event occurs. The mesh is rescaled, and the biasa
are interpolated onto the new geometry. The corresponding method is descidla Todd and
Christolersen (2014 0s supplementary material. Adittionnally, we implemented an horizontal
interpolation for the damage and the stress beld, allowing calving to occurs beemenodes,

thus reducing the horizontal mesh dependency.

3.2.4 Possible further improvements
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Figure 3.4 B Algorithm of the calving model wheré refers to the time step. Blue shape
indicates the area of CDM application, where ice undergoes a viscous behaviour anchgea
shape corresponds to the LEFM domain of application, where ice has an elastic behagio
representing fracture propagation and calving event.

3.2.4.1 Water-blled crevasses

Among all the improvements which may be added to the model, the presence of surface
melt water in crevasses is the most obvious. It has a major elect on their gragation, as
it adds a supplementary hydrostatic force in the stress balance tending to favoresasse
opening.van der Veen(1998hH showed that a water-blled crevasse is able to propagate the
whole thickness of the glacier, and trigger calving, as soon as its water-llesemains higher
than about 10! 20 m below the surface.

The implementation of this feature in our modelling framework is straightforward. Talo
so, we just have to add a water pressure term in the expression of the Caudtsess tensor,

depending on the water level in the crevass®,, reading:

&
( & . 2) = ’ if z>d
‘ &(x (y Z) &XX (y Z) | Z w (317)
) & (Y,2) = & (Y,2) + 'wg(dy ! 2) if z<dy
Then, the stress intensity factor is computed following Eq. , using & (y, z) instead of

&« (Y,2). However, adding this feature requires the knowledge of the water depth in the
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crevasse, or the rate of water input, which are currently poorly constraideand di"cult to

measure.

3.2.4.2 Basal crevasses

At the current stage of development, the model does not include the representatiof
basal crevasses. These latter are invoked as a possible explanationtiergroduction of large
tabular icebergs, as they require a full-thickness fracture penetration. This k@gropagation
is only possible if the glacier is near or at [3otation, such that the tensile stress isgarenough
to initiate fracture opening (van der Veen 19983.

Nick et al. (2010 included basal crevasses in a physically-based calving law, by adding
the pressure of water Plling crevasses in the estimate of the penetration lengbnce the
penetration of top and basal crevasses covers the full thickness of theogga, calving occurs.
In our experiments, we did not notice a su'cient tensile stress in order to genegmdamage
at the base of the glacier, and some work is currently undertaken to study this press.
Technically, capturing the fracture propagation at the base of the glacier relies integrating

the elect from the water pressure at glacier base, reading:
& (z) = 'wo(Hp ! 2), (3.18)

with H, the piezometric head, which represent Othe height above the base to which water
in a borehole to the bed will riseOvén der Veen 19983. But this implementation requires
knowledge regarding the value dfi,, which is di"cult to estimate if the glacier is grounded.
ConsideringH, = |, could be considered as a reliable upper bound in the vicinity of the
front. At the present state, however, our framework still propose a lasv bound for calving

event size and front retreat.

3.2.4.3 Crevasse shielding

Considering the case of highly crevassed glacier surfaces and closely-spaesdsses, our
fracture propagation framework could not rely on a parametrization, which onlgonsider lone
crevasse propagation. In this case, problems arise from the fact that theests concentrations
at crevasse tips are reduced by the presence of neighbouring crevasseglfling elect). The

consequence is that it would become harder for a crevasse to propagate dowdwsder the
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same stress conditionvan der Veen(1998h proposed a parametrization, which could be a
potential improvement of our model. In case of a constant tensile stress pteS,,, the stress
intensity factor is modibPed as a function of the distance between neighboring aesed and
the crevasse depthd, and reads:

#
D(L)Sx ((dL), (3.19)
I

g (3.20)

K| |shielding

L

where S, is the tensile stress, and (L) is a weight function which depends o.. However,
this kind of parametrization would require an estimation of, which cannot be obtained from
our modelling framework at the present stage. Once an estimationlaould be obtained from

another mean, the introduction of such shielding electin Eq.: ) would be straightforward.

The major elect which could arise from this development would be a supplementary
delay in the time and the position of calving events, probably resulting in calving events
occurring nearer to the calving front, where the tensile stress is higher, and agls resulting

in smaller size distribution of icebergs.

3.3 A case study

The model is applied to Helheim Glacier, a fast Rowing well-monitored glacier in South-
East Greenland. The abundance of observations there allows to confront and constraur
model parameters against the past glacier evolution. For our model development, weus

on a two-dimensional Bowline problem.

3.3.1 Data Sources

As stated by Andresen et al.(2011), Helheim glacierOs front position remained within
an extent of 8km over the last 80 years. During these decades, the glacieowed multiple
advances and retreats. In particular, Helheim underwent a strong retreat beéen 2001 and
2005, before creating a Roating tongue which readvanced beetwen 2005 add62Howat
et al.,, 2007. In the last decade, it has been intensively surveyed and studieduckman
et al., 2006 Joughin et al, 2008h Nick et al., 2009 Bevan et al, 2012 Cook, 2012 Bassis
and Jacobs 2013, and therefore constitutes an interesting case study to calibrate a calving
model.
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As we focus on the front evolution and the calving representation, we only need edsock
topography covering the last kilometers, in the vicinity of the front. For this eason, we choose
to follow the work by Nick et al. (2009 and use their dataset in which the last 15 kilometers
of the glacier are well represented. In this dataset, the initial front positiocorresponds to the
May 2001 pre-collapse geometry. In addition, we choose to consider the glacersathermal
near the ice front, prescribing a constant temperature df 4.6°C (following Nick et al., 2009.

It can be noted here that the constant negative temperature may be inconsistewith the

calving criterion, as it will freeze any water in crevasses, and thus will prent the glacier from
establishing a hydraulic connection with the proglacial-water body. However, this stant

value was chosen in order to produce a velocity Peld consistent with the observas, and,
for sake of simplicity, we did not take into account the vertical variations of@mperature. A
constant surface mass balanca; is taken from Cook (2012 who btted direct observations
from stakes placed over the glacier between 2007 and 2008, which asuaged to represent

the annual surface mass balance.

3.3.2 Flowline specibcations and numerics

Following our notation system, the ice Rows along the horizontal Ox-directionO arn t
Oz-directionO is the vertical axis.

The geometry covers the last 30 km of the glacier, with an initial thickness wing
between 900 m at the inlet boundary, and 700 m at the front. Using the metric froidick et al.
(2009, the beginning of the mesh is located at kilometer 319, and the front at kilomet&47
(see Fig. ). This geometry is discretized through a structured mesh df0500quadrilateral
elements, rebPned on the upper surface and at the front. The element size desesfrom
150 m to 33 mapproaching the front in the horizontal direction, and from 3 m to 680 m
from top to bottom. Sensitivity tests have been carried out to optimize the mesh size in the
vertical direction, and glacier behaviour appears to converge with increasinrgPnement, such
as only negligible di'erence appears when rebPning more thar83n at top surface. Thus, our
choice allows for a proper fracture initiation and damage advection, as well as @atively
fast serial computation. We employed an Arbitrary Lagrangian Eulerian (ALE) methd to
account for ice advection and mesh deformation, with a time step of 0.125 daynSkivity to
the time step size was also undertaken. Below the chosen value, no more signibpcantrdilee
appears in the glacier behaviour, as well as in the calving event size and freqyenc

The specibc boundary conditions adopted for the 2D application are described below,
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Figure 3.5 D Glacier location and geometry. (a) Location on the Greenland Ice Sheestd
point). (b) Zoom on the Helheim terminus and the considered Rowline (red curve). (M)esh
constructed for this Bowline segment. The starting position correspond to tieont position

at 347km (May 2001). The blue line indicates the sea level. (d) Zoom on the upper suface
at calving front.

with the boundary conditions presented in Sect.

The basal friction C is inferred from the 2001 surface velocity data presented Howat
et al. (2007.

For melting at the calving front, we prescribe an ablation function, linearly increasing with
depth, from zero at sea level to 1 m ddy* at depth. This constant melting parametrization
is inspired from the work ofRignot et al. (2010 on four West Greenland glaciers.

The inBow boundary condition & = 319 km) does not coincide with the ice divide.
As we only consider the last kilometers near the terminus, we assume that ice velocity is
constant at the upstream boundary, and we impose a vertically-constant veibc proble
of uy = 4000 m a !, in agreement with the observed surface velocity frorhlowat et al.
(2007. However, this is not the case for the inlet Bux, which may vary, following the possible
evolution of inlet boundary thickness.

When dealing with a 2D RBowline representation of the ice Bow, we have to take into
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account some three-dimensional elects. Especially, lateral friction along thhecky-margins
of the glacier can play a signipcant role, by adding a resistive stress to the Row.réjeve
modify the gravitational force using a lateral friction coe"cientk, as proposed byGagliardini
et al. (20108.

(n + 1) 1/n
n+1l

= m (3.21)
This coe"cient depends on the GlenOs Row law parametérsand n, as well as on the channel
width W, which is taken from Nick et al. (2009. The lateral friction coe"cient is applied
over the whole glacier length, and covers the entire lateral ice surface. Ite®not account for

the tributary glacier, which merges the principal stream near the center of the Rosegment.

Even if the velocity and the surface topography are known and corresponalthe observed
state of the glacier in May 2001, some relaxation is necessary in order biain a stable steady
state (Gillet-Chaulet et al, 2019. We let the geometry adjust to the prescribed boundary
conditions and inversed basal friction for 8 years.

3.3.3 Results and discussion

3.3.3.1 Model calibration: sampling strategy

The model is calibrated by varying the three parameter&,, B, and D. in a given range.

In order to distinguish the elect arising from dilerent damage parameters, we use Latin
Hypercube Sampling (LHS) method with 16 distincts parameters combination fo&g, B),
that we reproduced for three values ob..

The stress threshold8y, is estimated to lie in range of [D1, 0.20] MPa. The lower bound
is near to the one given irfPralong and Funk(2009. If &, > 0.20 MPa, the modeledstresses
are not high enough to reach the damage threshold, and damaging, when existing, is too
weak.

The damage enhancement factd8 was chosen within [(B, 2.0]. The explanation for this
wide range is the following: when the damage criterioh is positive, the corresponding
damage increase releases the stress level in the ice. In reality, this prodsskappening
continuously, such that the stress level cannot exceed the edge of the enpelalebned in
green line in Fig. . However, as our model deals with a Pnite time step size, the stress level
may jump in the OdamagingO area (grey-shaded area in Fig). The role of damaging is then
to OpushO the stress back on the edge of the envelope: the rate of this stisggacement
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is set by the value ofB. Ultimately, this parameter should be set such that the stress is
displaced right on the edge of the damaging envelope. However, this value is di"cult to
evaluate, especially because stress relaxation occurs through non-lineacsiss 3ow.

The critical damage valueD. has already been inferred in several studie®ialong and
Funk, 2005 Borstad et al, 2012 Duddu and Waisman 2013. Following these studies, we
used three values oD¢ (0.4; 0.5; 0.6).

3.3.3.2 Model calibration: spin-up

Damage can be produced anywhere in the glacier. As we need to obtain a steadest
for the damage Peld, it is necessary to let the damage created upstream be athebto the
front. The model is therefore spun-up for 8 years: the front is kept Px at its initial position,
without submarine frontal melting, nor the calving procedure. After 8 years, the fronis

released, while frontal melting and calving procedure are activated.

3.3.3.3 Model response

Over the last century, Helheim Glacier has probably undergone several advance and
retreat cycles @ndresen et al, 2011). The observations of sand deposits show that terminus
variation did not exceed 10 km. The knowledge of the potential trigger mechanisrfts these
cycles is still poor: according talJoughin et al.(20080) and Andresen et al.(201J), the recent
retreat may have been caused by higher summer air and ocean temperature., Yeé role of
the calving activity under these changes remains unclear. For these reasons, we dotnot
to reproduce the precise chronology of the HelheimOs most recent retreat. Irgstea study
the dynamical behaviour of the model with respect to the dilerent sets of paramets, and
try to distinguish between unrealistic and realistic behaviours. To distinguish dilereinmodel
behaviour, simulations were run for 10 years using the parameter sets. The modedponse
can then be split in 3 classes, illustrated in Fig. . The brst class of model behaviour
corresponds to the case where the calving does not happen often. The glacier adga too
far and builds up a Roating tongue of several kilometers (blue line, Fig. ). The second class
illustrates a case with prolibc calving, leading to a front retreat far upstreanygllow line).The
last range of behaviour is consistent with observations, where the terminus is puunated
by regular or irregular calving events, forcing the glacier to keep its extent ian acceptable
range of values (red line).

This threefold classibcation of glacier behaviour can be generalized to #fesimulations.
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Figure 3.6 D Position of the calving front over ten years. Each color corresubto a set
of parameter&y, B, and D.. The blue color represents an advance with almost no calving
(& = 0.15 MPa, B = 0.84 MPa !, and D, = 0.6) ; the yellow one corresponds to a severe
retreat (&, = 0.11 MPa,B =1.30 MPa !, and D. = 0.4); the red one presents a behaviour
consistent against observations&, = 0.10 MPa,B = 1.75 MPa !, and D, = 0.50). A zoom
of the consistent case is given in the inset.

In order to eliminate aberrant behaviour, weseta sanity-check, by considering plausible sets
of parameters as the ones which lead to a simulated front position within the rae¢340 km,
350 km]. The results are presented in Fig. , in the parameter spaceB, &, D.). We dis-
tinguish again the three classes, blue triangles, yellow circles and red diamonds, repréing
respectively the case where the front exceeds 350 km, the case whereriha fetreats below

340 km, and the case where the front remains within this range.

The steady advance of the front without or with few calving events (blue trianglgs
can be explained considering the parameter8 ( &) as a Prst approach. These underlying
simulations are characterized by a low value @ and/or a high value of &,. This means
that either the incrementation of damage is too low, or the stress threshold isddhigh to
allow damage initiation. In these cases, damage production may be not su“cient to rdathe
calving criterion D = D¢. In addition, when &, is too high, the damage may only increases
in the area where the traction is very high, meaning at the top of bumps, in the immediate
vicinity of the surface. As a consequence, the damage does never reach a su“ciemtlkl¢o

trigger calving.

On the contrary, the too fast retreat of the front (yellow circles) ca be explained as
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Figure 3.7 B Parameters set for the damage model discriminated By, &, D.. Blue
triangles, and yellow circles respectively represent simulations for which fitgposition exceed
350 km and simulation for which the front retreated below 340 km. Red diamondseathe
successful simulations. Colored stars correspond to the three parametsess illustrated in
Fig.

follows: whenB is high and/or & is low, the initiation of damage is easy, and increments
quickly, leading to a high damage at the glacier surface. As a consequence, the doter
D > D . can be more easily reached, leading to a too rapid sequence of calving events.

The chosen range fo&, produces acceptable results. When related to the tensile strength
of snow and ice, it agrees with constraints from previous studies, especidigrstad (2011
who inferred the tensile strength of snow and brn at the surface to be in the rangé 10-
50 kPa.Vaughan (1993 found values in the range of 100-400 kPa in the vicinity of crevasses,
which is slightly larger than our range. However, deeper knowledge of the brn densdt
Helheim surface could probably help constraining this parameter further.

At last, parameter D. is a control on whether the fracture propagates. If it is low, the
conditions for crevasse propagation are easily reached (as soon as thekgah on LEFM is
fulblled). If D. is too high, damage may never reach a su"cient depth to initiate fracture
propagation (See Fig. ). As a consequence, this value controls the location of the calving
front. However, it is tightly linked with ( B, &) through the production of damage upstream
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and it must be chosen in the same range as the level of damage at the front.
Nevertheless, the discretization into three classes of parameter should not hithe fact
that there is a continuum in the behavior of the glacier, depending on the value of, B,
D.), and the boundaries between classes are not abrupt. Thus, simulations may préssme
front position out of the range [340 km, 350 km] (and then considered as unrettiy but

still have a general dynamics which is not far from realistic behavioure.@. yellow curve on
Fig. ).

3.3.3.4 Realistic behaviour

The acceptable parameter combinations are lying on the 3D diagonal described withl re
diamondsin Fig. . During these simulations, the front remained between the two limits and
has a consistent behaviour when compared to observations. The simulation cgpgending to
the parameter set&;, = 0.11 MPa, B = 1.30 MPa !, and D, = 0.50 (red star in Fig. ),
can be seen as an example of consistent behaviour. As represented in ita,b, damage
increases in the area where the traction is high enough to exce&g, mostly over bumps.
This is consistent with observations of glaciers [3owing over slope rupturéd@long and Funk
2009. In these regions, the damage develops up to a depth of almost 15 m, at a rate high
enough to reach the critical damage valuB . at the front and initiate calving (see Fig. ¢
and Fig. d).

Mottram and Benn (2009 investigated crevasse depth in the vicinity of the terminus of
an icelandic freshwater calving glacier, and showed that most crevasses wereleeper than
10 m. In our model experiment, damage reaches depths of 5 m to 15 m before calaiogurs.
As described previously, this value off must be large enough to account for critical crevasse
propagation, and is consistent with observations.

Focusing on this parameter set, we highlight the following main features of the glacier
front dynamics. First, at short timescales, the calving activity can be descrilethrough
a small sizes / high frequency events distribution. This activity is characterizedybquasi-
periodic front retreats of limited extent (between 50 m and 150 m), assiated with a period
varying from about 3 to 15 days (down to 1 day for very fast front retrat, see Sect. ).
These features can be seen in the inset in Fig. ). Additionally, some outliers (calving
events larger than 500 m) also punctuate the front dynamics from time to time.

The front glacier dynamics is also characterized by a larger amplitude / lower fregncy
oscillation (see Fig. ), with a period of # 500/600 days and a 500 m amplitude. This
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Figure 3.8 b State of Helheim glacier after 365 days of simulation for the set of parasret
(&» =0.11 MPa,B =1.30 MPa !, and D = 0.50) corresponding to the red star on Fig.

* Is the damage criterion, positive where damage will accumulate. (a) Damaging are#s
Helheim glacier and (b) zoom on the red rectangle; (c) Damage Peld and zoom on iiheé
rectangle (d).

asymmetric cycle exhibits a slow advance and a quicker retreat, mostly due to a rapid
succession of calving events (and not related to the outliers). Despite thengolex interactions
and feedbacks between damage parameters and ice [3ow, we can suggest annatiga for
these features. Damage reduces ice viscosity, fastens the ice 3ow, and adglatser geometry.
This softening also reduces the stress level as well as the rate of damaging. Adddity, the
damage is advected until it reaches conditions where crevasse propagation e¢&gger calving
events (probably because of bending stresses at the front, or processésrred to as second-
order processes iBenn et al, 20073. This calving event results in an immediate increase
of the tensile stress in the vicinity of the front (due to force imbalance at the newaccli!).
The subsequent increase of damage where the geometry readjusts may triggeraseadeO of
calving events leading to an important (cumulative) retreat of the glacier fnat over a limited
time scale (a few days / weeks), until the front moves back to a position whethe damage
is too low to initiate calving. Repeating this process several times leads to theldag cycles
highlighted in Fig.

To investigate the strength of this feature, we ran this simulation (red cum in Fig. )
eight times, using only dilerent local disorder realizations. The Fourier spectrumfahe

terminus position (Fast Fourier Transform visible in Fig. ) exhibits a low frequency peak
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Figure 3.9 D Frequential response of the calving front variations for 8 realizatiookthe set
of parameters &,=0.11MPa, B = 1.30 MPa’ *, D.=0.50), computed over 10 years. Grey lines
represent the frequency spectrum for each of the eight simulations, and theriesponding
mean is drawn in black thick line.

for a period (500# 600 days) approximately equal to the time that ice needs to be advected
between the two main bumps visible in Fig. , which is likely related to the OcascadeO
mechanism described above. This feature remains for dilerent parameters s@is, &, D¢)
(not shown). In Fig. , one can also see the smooth and large peak around 3-15 days

characterizing the high frequency calving events.

This observation, combined with the mechanism proposed above, could possibly explain
the cycles in front position, and also suggests that the surface geometry i(émn by the
bedrock topography) exert a control on the calving dynamics, by modifying theate at
which damage primarily develops in the ice. Thus, in the experiments presented in this
paper, the slow cycles which can be observed in Fiig. are not related to any variability in
the external forcing (which remain constant), but result from the internal glaer dynamics.
This brings us to the conclusion that a variation of the front position of severddilometers is
not necessarily the consequence of an external forcing, though they might wedl ftoiggered
by it.
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Figure 3.10 B Distribution of the calving events sizes corresponding to the 12 realistic
simulations. Dilerent modes can be related to various damage parameters combioas.
Calving event size axis is truncated at 200 m. However, a few events, up t00P m, were
recorded.

3.3.3.5 Sensitivity analysis

The analysis proposed in the previous section for one parameters set can biereed to
the 12 simulations which successfully passed the sanity check, and this shows that thelgi®s
response remain qualitatively unchanged when changing damage parameters. Altogetier
identiPed 6534 distinct calving events. Characteristics calving event sizes egeefrom the

distribution, similar to those visible in the inset in Fig. , which are illustrated in Fig.

When applied on Helheim GlacierCook et al.(2014Os model furnished a mean calving
event size of 450 m, with a frequency of around 14 days. On Store Glacier, floe same
zero-forcing conditions,Todd and Christo'ersen (2014 obtained a mean size of 80 m, and
a frequency of around 8 days. Thus, our 50-150 m range and our 3-15 days pkisowithin
the range of these two modelling studies.

However, one has to remember that this plot should not be interpreted as an icebge size
distribution. Indeed, one must distinguish between the front retreat and the size oésulting

iceberg(s), which may be strongly dilerent, as the calved portion of ice nafragment into
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many icebergs and/or capsize. However, distribution of the distance of fronttreat may
remain an interesting parameter to calibrate the model, but it would require a continus
tracking of the front position of the actual glacier, as discrete determinatioof the position
(Joughin et al, 20080 may bias the estimation of the retreat of single events, particularly
for the small sizes population. We are not aware of the existence of such a datasxisting
on Helheim glacier.

Additionally, the inBuence of other parameters discussed above was also undertaken.
Results show that the model is only slightly sensitive to the parametéf .. As ice toughness
increases, it becomes more and more di"cult to initiate fracture propagation. Howeve
changing the value of ice toughness does not change the general behaviour of the gyste
Varying , does not have a signibcant impact. Indeed, the computation of the arrest criterion
is realized at depth equals to the sea level. At this depth, the stress intensity facis larger

than the ice toughness (not shown), and thus, higher thaK ,, whatever the value of, .

Finally, the sensitivity to the initial heterogeneous micro-defects distribution introduce
in Sect. was tested. The standard deviation of the distribution of stress threshol%
was varied within the range [0005; Q2]. Results are robust under these changes, though the
spatial and temporal variability of the front position is modibped (not shown). The highe

the standard deviation, the more variable is the front position.

3.4 Conclusion

In this work, we combined continuum damage mechanics and linear elastic fracture me-
chanics to propose a physically-based calving model. This model is able to reproduce the
slow development of small fractures leading to the apparition of macroscopic cresa pPelds,
over long timescales, while considering ice as a viscous material. It also allows fer ¢lastic
behaviour of breaking ice, consistent with the critical crevasse propagatidriggering cal-
ving events, characterized by very short timescales. The model has been appte Helheim
Glacier, which allowed to constrain the parameter space for the most importafitee para-
meters. Within these constraints, the simulated ice front shows cyclic calving &ws, while
the glacier front stays within the range position observed over the last ciemy.

The three decisive parameters are the damage initiation threshold, , the elect of da-
mage on the viscosity, quantiPed by the enhancement fact&, and the critical damage

variable D.. The brst two parameters must be in a range which allows a su“cient damaging
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upstreambeforereaching the front by advection. Then, the maximal value of damage should
be close toD. up to a certain depth in order to trigger calving.

One must keep in mind that this sensitivity test is based on the response of one spec
Pc glacier to a poorly known external forcing and with limited observations. Undehése
conditions, we show that some sets of parameters dePnitely produce a reasonable betgv
but one should not readily transfer these to another conbguration without consideration,
and make sure that the response of the model is realistic. Despite this limitation, thislea
ving model based on realistic physical approaches gives reliable results and could d&ml\e
implemented in classical ice-Row models.

The calving process described in this paper is immediately driven by the variation in
longitudinal stretching associated with horizontal velocity gradients, producing &rst-order
control on calving rate, as stated byBenn et al. (20073. Local aspects, involving undercut-
ting or force imbalance at ice cli's are described as second-order calving prasss Using
this model, further work could be undertaken in enhancing the general knowledge of these

second-order phenomena.
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Tableau 3.1 B Physical and numerical parameters. Tunable parameters are underlined.

Parameter Symbol Value Unit
Fluidity parameter A MPa' 3 a' !
Damage enhancement factor B 0.5t0 3 Pa !
Bed friction parameter C Pam Y3 g3
Crevasse depth d m
Water depth inside the crevasse d, m
Damage variable D Oto1l
Critical damage variable D. 0.4 t0 0.6
GlenOs enhancement factor E 1
Gravitational acceleration g 9.81 ms?
Ice Thickness H m
Lateral friction coe"cient K Pam 43 al3
Stress intensity factor (Mode I) K| MPa mY?2
Fracture toughness (Mode 1) Kic 0.2 MPa mt 2
Arrest criterion (Mode I) Kia MPa mY?
Sea level lw m
Bed friction exponent m 13
Glen exponent n 3
Deviatoric stress tensor S Pa
Elective deviatoric stress tensor S Pa
Velocity peld u ms?
Channel width W m
Fracture arrest parameter , 0.5
Weigth function ) m' V2
Strain rate #
Viscosity " MPa' ! a
Water density lw 1000 kg m3
Ice density h 900 kgm 3
Cauchy stress tensor & Pa
E'ective Cauchy stress tensor &+ Pa
Maximum principal stress & Pa
Stress threshold &n 20 410° to 200 a10° Pa




Appendix

3.A  Weight function for stress intensity factor

As stated by Glinka (19986, the weight function for the computation of the stress intensity
factor depends on the specibc geometry of the initial crack. For an edge &rata Pnite width
plate, the weight function is given by:

2 * $ y%_L/Z $ y(yo_l_ $ y(ng/za
Yy, d)= #—=— 1+M; 1! 2  +M, 1! L + M5 1!
2((d! y) d d
The weight function depends on 3 numerical parameters, polynomial functions of thetica
d/H . They read:
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Chapitre 4
Impact de la fonte frontale et du
melange de glace

Resume

Deux mecanismes sont generalement proposes pour expliquer les vanstgaisonneres
de la position des fronts de vélage des glaciers emissaires : la fonte de lagpanmergee du
front et la resistance opposee par le melange de glace (melange RBodanglace de mer et
dOicebergs frottant contre les parois du fjord) au front du glacier. Le nétel developpe au
chapitre precedent nous permet une etude approfondie de ce phenoméne.

Dans ce chapitre, nous appliquons plusieurs forigages dOintensite variable en fonenou
melange de glace au front de geometries 2D simplibees. 216 simulations dadthacune
sont menees sur 23 setups dilerents (en terme dOepaisseur de glace, dsavitOecoulement
et de paramétres dOendommagements), assurant ainsi une robustesse aux resoliéenus.

Le modéle montre que la fonte au front des glaciers entraine une reponse lamiiu front
du glacier, qui ne varie que de quelques centaines de metres. Le bilan de masse rga@eo
et interannuel reste inchange. Le melange de glace, en revanche, alecte piutement la
position du front en la faisant varier de plusieurs centaines de métres a plusieukilometres.
Ses conseqguences sur le bilan de masse du glacier, si elles sont faibles, ne somtpeen@ent
negligeables. Nos resultats montrent que le melange de glace reduit le taux d@endgement
a la surface et empé@che la propagation des fractures au niveau de la mer. Enreutl fait
apparadtre une distinction de comportement entre les glaciers poses oudi$t, en reponse
a une perturbation. Dans le premier cas, les contraintes en surface augmentéa méme que
la frequence de vélage, tandis que IOamplitude de chaque retrait de front dedrodgquOil
est Bottant, le phenomene inverse est observe. Enbn, dans cette demieonbguration, on
montre que les forgages les plus forts peuvent, dans certains cas, changquilibre du glacier
en modiPant le buttressing et le Bux de glacea la ligne dDechouage. Ces conclusiortemefe
IGimportance dOa'"ner les observations de terrain pour mieux contraindre les mocgles.

Le travail presente dans ce chapitre a vocation a faire I0objet dOune publicadi@ms les

prochaines semaines.
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4.1 Introduction

In the context of global warming, the contribution of the cryosphere to the elation of
sea level is a major concern: the sea level is projected to rise betwee260m to 082 m
in 2081-2100, relative to 1986-2005, depending on the four RCPs scenaflspresenta-
tive Concentration Pathway for greenhouse gas concentrations trajedes) considered in
the IPCC pbfth assessmentGhurch et al, 2013. Greenland Ice Sheet (GIS) negative mass
balance, which has been measured abdufl42+ 49 Gt a * over the past two decades, has re-
cently increased over the last years, reaching an estimated valud d163+ 30 Gt & * between
2005 and 2010%chrama and Wouters2011, Shepherd et a].2019, and! 3598+ 289 Gta' !
from April 2009 to April 2012 (Khan et al., 2014. This mass loss has spread over a larger
part of GIS (Khan et al. (2010; Schrama and Wouterg(2011); Khan et al. (2014), which
has become a major contributor to Sea Level Rise (SLRL&zenave 2006 Rignot et al.,

2011D.

Increasing ice loss highlights the need for accurate estimations of the incoming mass ba-
lance, but the large discrepancies in the behaviour of Greenland outlet glaciers makenapde
mass balance extrapolation unreliable, without trying to understand processes caiting
their dynamics (Howat et al, 2011 Seale et al. 2011. Mass loss of GIS is the consequence
of two main mechanisms: the dynamical ice discharge (through calving processes andt&io
melting), and the negative surface mass balance (SMB). The part of ice discharge in tb&l
mass loss was evaluated around 40 % to 60 Rignot et al, 2008k van den Broeke et al.
2009 Khan et al., 2014, corresponding to! 1563+ 409 Gt a' !. Ice discharge is therefore
an unavoidable mechanism, and if the two related processes (melting and calving) a'ebet
front position directly, they also modify the force imbalance at the front: fedbacks with the

ice [3ow are therefore expected.

Holland et al. (2008 stated that Greenland increased discharge may have been triggered
by an increase of subsurface ocean temperature. This claim was also sustaingd®traneo
et al. (2010, who stated that a rapid advective pathway exists between North AtlaritOs
oceanic variability and ice-shelf margin in the vicinity of Sermilik Fjord, on Greenland e&s
coast. The underlying process suggests that submarine frontal melting promotes thees-
gence of an ice bloc overhanging the water line, which calves rapidlynflercutting e'ect).
Remote observations on east GIS glaciers show a correlation betweermiaus position va-

riations and oceanic temperature variability Seale et al. 2011). However, accurate melting
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intensity is hardly measurable. It is usually inferred from hydrographic measurements/g-
ter velocity, temperature and salinity) of the heat transport within the water layers, and
summer melt rate measurements varies between 1 m dayand 17 m day *, depending on
the glacier and associated fjord systenMotyka et al, 2003k Rignot et al,, 201Q Sutherland
and Straneq 2012 Bartholomaus et al, 2013 Inall et al., 2014.

As another process, the ice melange (heterogeneous mixture of sea ice, marindiocen
snow, and fragments of icebergs) is suspected to hold an important role glacier front
seasonal cyclesHiggins, 1991 Sohn et al, 1998 Reeh et al, 2001, Khazendar and Jenkins
2003 Fricker et al., 2005 Copland et al, 2007 Joughin et al, 2008ab,c; Amundson et al,
2010. Observations showed that ice melange winter freezing is correlated withlving rate
decrease, front advance and ice slowing dow®sdhn et al, 1998 Joughin et al, 20089,
and summer decay is followed by an increasing calving rate, a front retreat anbet ice-
Bow acceleration Higgins, 1991 Copland et al, 2007). Some authors argue that the ice-
melange may directly resist the ice BowM(alter et al., 2012, when others suggest that it
only maintains the integrity of the glacier terminal part (Sohn et al, 1998 Amundson et al,
2010. Thus, if variations in terminus position and the existence of an ice melange &y
are clearly correlated, the underlying processes controlling this behaviour arellspoorly
established.

Several attempts were made to incorporate the frontal melting and the ice malge back
force into ice Bow models. Especially, relation between calving and undercutting reveal-
ready investigated inVieli et al. (2002: the authors applied a seasonal calving pattern on
a simpliPed geometry of Hansbreen Glacier, in Svalbard, assuming calving controlled by
melting at the water line. Their conclusions reveal that melting-driven calving has only a
small impact on the glacier dynamics. On the contraryOOLeary and Christolersen(2013
used a bPxed geometry to investigate the stress Peld in the ice for dilerent mietj patterns
and intensities. They showed that undercutting can become a strong driver for calg, due
to the stress concentration which arise at the upper surface. Howeverceat studies using
a calving parameterization based on an instantaneous stress balanBerfn et al, 2007ha;
Nick et al., 2009 2010 applied on 2D-simplibed geometries of HelheinCook et al, 20149
and Store Glaciers Todd and Christolersen, 2014, softened these conclusions. According to
Cook et al.(2014, when undercut, the upper surface of the glacier lowers, and thus reduces
the tensile stress. Regarding the ice melange, its elect on glacier dynamics waglied by
Nick et al. (2010 and Vieli and Nick (201]) thanks to a depth and width-integrated mo-
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del combined to theNick et al. (20190s calving parameterization. Both studies managed to
reproduce cycles of advance and retreat of the glaciers fronts within reaiisamplitudes. Ho-
wever, the authors did not investigate the underlying processes further. In theitusly, Cook

et al. (2019 stated that only unrealistically high back pressure were able to cause a change in
terminus position, highlighting the need for further modelling focusing on processes. Gret
reverse,Todd and Christo!ersen (2014 applied a back force similar to the one evaluated by
Walter et al. (20129 on StoreOs calving front, and showed that this realistic forcing is believe
to have a signibcant impact on its front advancing and retreating cycles.

In this chapter, we study the consequence of the submarine frontal melting and the
ice melange on glacier dynamics and terminus behaviour, using a full-Stokes ice-Bow Pnite
element model combined with a calving parameterization based on damage and fraetur
mechanics. This allows for a complete representation of the stress Peld in the viginif
the terminus, and provides a reliable tool to study the front dynamics. As we want to
ensure the robustness of our conclusions whatever the glacier geometry, weiedrout more
than 200 simulations, combining a wide range of glacier sizes, Row and damage pararagter
and forcing constraints. The ice-Bow model and the calving model are those presentn
Chap. and setup as well as parameters lists are provided in Secticn. Glacier responses
to seasonally variable forcings are presented in Section. A deeper analysis of the processes
and mechanisms is undertaken in Secticn , as well as the comparison between grounded

and RBoating glaciers behaviour.



4.2. Setup and forcing parameterizations 97

Figure 4.1 b Setup of the experimentH+(x), Hw, (x) and h respectively represent the
glacier thickness, the water depth, and the ice melange thickness. The glacier sugrded on
a solid bedrock with a slightly positive slope (exaggerated here) reprased in braun thick

line. The grounding line is indicated by the red dot, at the abscissa= xg and the ice 3ow
follows the blue arrow.

4.2 Setup and forcing parameterizations

4.2.1 Geometries and boundary conditions

We want to generalize our conclusions to a wide range of two-dimensional synthetic
Bowline glacier geometries, with time-varying lengthl() and thickness ). To do so, we
build-up 60 geometries, depending on Pve parameters: the inlet ice BB ), the water
depth (H,,), and the damage parameters&;,, B, D.). These parameters are sampled using
a Latin Hypercube Sampling (LHS) method, and the glaciers are builded-up from ice slabs
initially grounded on a linear analytical prograde slope (1 %). Meshes are composeithw
#7000 quadrilateral elements. Horizontally, the rePnement is higher at the froni@ m to
15 m) and in the vicinity of the upper surface (2 m to 3 m), to take into account the mcesses
occurring at the calving front, as well as the damage production and advection dte¢ upper
surface. The setup is illustrated in Fig.

Boundary conditions are described as follows:

N At the bed, the glacier can be either grounded and Roating. The grounding line posi-

tion is obtained through the resolution of a contact problem@urand et al., 2009.
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