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R«esum«e

La contribution des calottes polaires à lÕaugmentation du niveau marin est un sujetde

pr«eoccupation majeure. Dans le cadre du r«echau!ement climatique, la dynamique de leurs

glaciers «emissaires «evolue et ceux-ci acc«elèrent leur d«echarge de glace vers lÕoc«ean. En tant

quÕexutoires des calottes polaires et r«egulateurs de leur perte de masse, la prise en compte

de leur fonctionnement dans les pr«evisions dÕaugmentation du niveau marin est capitale.

Cependant, les processus qui r«egissent leur dynamique sont mal contraints etil convient

alors de r«eduire les incertitudes qui y sont li«ees. Les r«etroactions entrela dynamique du front

et la dynamique du glacier en sont un exemple repr«esentatif.

Dans ce cadre, cette thèse se concentre sur la mod«elisation de la dynamique du front

de vöelage, et vise à proposer une nouvelle approche physique des m«ecanismes aboutis-

sant au vöelage dÕiceberg. Le travail r«ealis«e ici couple la m«ecanique de lÕendommagement

et la m«ecanique de la rupture. Il intègre ainsi la d«egradation progressive despropri«et«es

rh«eologiques de la glace aboutissant à la formation dÕun champ de crevasses etmod«elise

ensuite la propagation des fractures caract«eristiques de lÕ«evènement de vöelage. Ce modèle

nouvellement cr«e«e est contraint sur une g«eom«etrie 2D en ligne dÕ«ecoulement du glacier Hel-

heim, au Groenland, dont on parvient à reproduire un comportement coh«erent de lapartie

terminale. Les tests de sensibilit«e men«es sur chacun des paramètres introduits dans le modèle

contraignent lÕimportance de chacun dÕeux.

On «evalue ensuite lÕimpact sur la dynamique du front de deux forücages naturels cou-

ramment observ«es dans les fjords groenlandais : la fonte de la partie immerg«ee du front

et lÕimpact m«ecanique dÕun m«elange de glace (m«elange de glace de mer et dÕicebergs). Les

r«esultats suggèrent que si la fonte a!ecte l«egèrement la dynamique du front, le m«elange de

glace provoque une r«eponse saisonnière dÕune amplitude similaire aux variations observ«ees

dans la r«ealit«e. En frottant contre les parois du fjord, il empöeche le vöelage et favorise lÕavanc«ee

du glacier. On montre «egalement que la fonte ne modiÞe pas le bilan de masse du glacier,

mais que lÕe!et du m«elange de glace est plus marqu«e. EnÞn, nos r«esultats suggèrent que

lorsque le glacier pr«esente une extension ßottante, un forücage «elev«e peut modiÞer lÕ«equilibre

du glacier et a!ecter plus consid«erablement son bilan de masse pluriannuel.

Mots cl«es : Glaciers «emissaires, vöelage, processus, mod«elisation, «el«ements Þnis.

1





Abstract

Ice discharge from polar ice sheets and subsequent sea-level rise cause a major concern.

The reason is that climate warming a!ects the behaviour of tidewater outlets glaciers and

signiÞcantly inßuences their ice discharge. As these glaciers drain into the ocean, it is pivotal

to incorporate their dynamics when modelling the ice-sheet response to global warming.

However, tidewater glacier dynamics is complex as many processes on various scales are

involved and mutually interact. The feedback between the dynamics of the calving front 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 purpose, we suggest a

new framework for calving based on damage mechanics and fracture mechanics. This twofold

approach allows a representation of the slow degradation of ice rheological properties from

a virgin state to high crevassing, as well as the rapid fracture propagation associated with

calving events. Our 2D ßowline implementation of this calving framework is then applied to

Helheim Glacier, Greenland. We constrain the choice of intrinsic parameters so that changes

in frontal position agree with maximal retreat and advance observed in the past century.

Sensitivity tests are carried to assess the inßuence of each model parameter on the model

behaviour.

This new calving law is then employed to study the impact of submarine frontal melting

at the ice front and ice m«elange (heterogeneous mixture of sea-ice and icebergs) on glacier

dynamics. To this day, it remains controversial which of these two mechanisms is responsible

for the seasonal variations of the calving margin. Our results show that both mechanisms

exert control on frontal dynamics. The melting, however, inßuences the front position only

secondarily. The ice m«elange can force the glacier front to migrate by a fewkilometers.

Additionally, melting at the front is not su"cient to a!ect the inter-annual glacier mas s

balance, but this is not the case for the ice m«elange. Finally, our model highlights a feature

which is speciÞc to ßoating glaciers: when the intensity of the applied perturbation is the

most signiÞcant, the glacier equilibrium may be modiÞed, as well as its pluri-annual mass

balance.

Keywords: Tidewater outlet glaciers, calving, processes, modelling, Þnite-element.
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Par un remerciement :

Celui que lÕon adresse en guide dÕencouragement, aÞn dÕimpr«egner lÕambitieux lecteur

dÕune conÞance renforc«ee qui lÕaide à d«epasser la table des matières.
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Chapitre 1

Introduction g«en«erale

1.1 Contexte de lÕEtude

1.1.1 Calottes polaires dans le contexte climatique actuel

La cryosphère constitue lÕensemble des portions de la surface de la Terre où lÕeau est

pr«esente sous forme solide. Elle se d«ecompose sous la forme de neige, de glace derivière et de

lac, de glace de mer, de glaciers, de calottes polaires et de plateformes ßottantes, ainsi que

de sols gel«es (perg«elisol). Elle joue un röole majeur dans le système climatique terrestre, via

les «echanges dÕ«energie avec le sol ou lÕatmosphère, et dans le cycle de lÕeau (Church et al.,

2013).

Parmi les composantes de la cryosphère, les calottes polaires repr«esentent 90% du sto-

ckage de glace sur Terre et recouvrent 9,5% de la surface terrestre, sous forme de masses de

glace pos«ees sur le socle rocheux. Elles se forment à partir de pr«ecipitationsde neige qui se

compactent en glace, sÕ«ecoulent sous lÕe!et de la gravit«e depuis un sommet (appel«e döome)

jusquÕà lÕoc«ean et sÕ«evacuent par fonte ou par vöelage dÕiceberg. LÕAntarctique et le Groen-

land constituent les deux calottes polaires pr«esentes actuellement et sont divis«es en plusieurs

bassins versants qui canalisent chacun lÕ«ecoulement de glace vers un ou plusieurs exutoires.

La vitesse de cet «ecoulement, très faible au döome (inf«erieure à 1.5 m an! 1, dÕaprèsRignot

et al., 2011a), sÕacc«elère progressivement jusquÕà lÕexutoire en concentrant le ßux deglace

sous forme de larges glaciers «emissaires pouvant atteindre jusquÕà 17000 m a! 1 (Joughin

and Smith, 2013). La glace atteignant lÕoc«ean peut se mettre à ßotter et le glacier forme

une plateforme de glace ßottante. La ligne dÕ«echouage distingue ainsi la glace pos«eede la

glace ßottante et sÕapplique aussi bien à la d«elimitation des langues ßottantes des glaciers

«emissaires du Groenland quÕà celle des larges plateformes dÕAntarctique (Figure1.1). Ces

dernières, qui peuvent sÕ«etendre sur plusieurs centaines de kilomètres, sont d«elimit«ees en aval

par le terminus (ou front) où sÕe!ectue le vöelage et sont plus sp«eciÞquementsitu«ees autour

du continent Antarctique (Plateforme de Ronne-Filchner, plateforme de Ross, plateforme

dÕAmery ...).

LÕobservation de plages et de traces de coraux à des altitudes bien sup«erieures au niveau



12 Chapitre 1. Introduction g«en«erale

�����������������������	�


�������
��

��������

�����������	
�
�����
������������

����������

������������ ������������

����������

�����������	
�
�����
������������

Figure 1.1 Ð Caract«eristiques dÕune calotte polaire. La calotte se forme par pr«ecipitation de
neige sur un socle rocheux, qui se compacte, et sÕ«ecoule depuis le döome jusquÕà lÕoc«ean. La
partie gauche illustre un «ecoulement de glace pos«e jusquÕau front, caract«eristique des glaciers
«emissaires pos«ees ou à la limite de la ßottaison distribu«es autour de la calotte duGroenland.
La partie de droite repr«esente la formation dÕune plateforme de glace ßottante d«elimit«ee par
la ligne dÕ«echouage.

marin actuel, associ«ee à des preuves pal«eoclimatiques issues dÕ«echantillons s«edimentaires en

Antarctique, ont apport«e la preuve de fortes variations du volume des calotteset du niveau

des oc«eans durant le Pl«eistocène et lÕHolocène (Scherer et al., 1998; Fox, 2008; Bamber et al.,

2009). Par ailleurs, la comparaison dÕarchives g«eologiques des conditions pr«eindustrielles

souligne des corr«elations nettes entre la concentration en CO2, principal gazà e!et de serre

et facteur dÕaugmentation de la temp«erature et des variations importantes du niveau des

oc«eans (Alley et al., 2005, 2008). Ces consid«erations illustrent le röole fondamental des calottes

polaires dans le niveau des oc«eans et pr«esagent «egalement leur vuln«erabilit«eaux variations

de temp«erature.

Dans le cadre du r«echau!ement actuel, le dernier rapport du Groupe dÕexperts Intergou-

vernemental sur lÕEvolution du Climat (GIEC) rappelle que la r«eponse des calottespolaires

est soudaine, rapide et sÕacc«elère, möeme si plusieurs processus dynamiques sontencore mal

contraints. Leur contribution y a n«eanmoins «et«e quantiÞ«ee en terme dÕaugmentation du ni-

veau de la mer, en r«eponse à di!«erents sc«enarios de forücage dÕ«emissions de gaz à e!et de

serre li«es à lÕactivit«e anthropique. Les r«esultats obtenus varient entre 0.26 m et 0.82 m en

2081-2100, par rapport à 1986-2005, selon le sc«enario envisag«e (Church et al., 2013). Ni-
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cholls and Cazenave(2010) ont montr«e que cette augmentation risque dÕa!ecter en priorit«e

les zones les plus dens«ement peupl«ees et les plus pauvres de la planète, que sont lÕAsie du

Sud-Est, lÕOc«eanie et les cöotes de lÕAfrique. On comprend alors la n«ecessit«e dÕam«eliorer la

connaissance des processus dynamiques li«es à la r«eponse glaciaire, tels que ceuxa!ectant le

front des glaciers «emissaires.

1.1.2 Mesures du bilan de masse

La mesure physique permettant dÕ«evaluer les variations de masse des calottes polaires

est le bilan de masse. Celui-ci quantiÞe le gain ou la perte nette de masse des calottes, en

prenant en compte tous les ßux entrants (pr«ecipitation, accr«etion) et sortants (fonte de sur-

face, sous-marine, fonte au front, vöelage). La mesure exp«erimentaledu bilan de masse est un

processus complexe, tant les zones polaires sont di"ciles dÕaccès et recouvrent une super-

Þcie importante. Trois m«ethodes permettent actuellement dÕe!ectuer ce type de mesures :

lÕinterf«erom«etrie radar, lÕaltim«etrie ou la gravim«etrie.

LÕinterf«erom«etrie radar (InSAR, pour Interferometric Synthetic Aperture Radar) fonc-

tionne à partir dÕune mesure orbitale du champ de vitesse de surface de la calotte. A

lÕaide de plusieurs mesures successives dÕune möeme zone et comparaison entre elles,

la vitesse de lÕ«ecoulement peut öetre obtenue (Goldstein et al., 1993). Ensuite, celle-ci

peut öetre combin«ee avec une estimation de lÕ«epaisseur de glace, ce qui permetdÕ«evaluer

son ßux. Par comparaison avec lÕaccumulation de surface (g«en«eralement fournie par

un modèle r«egional de climat atmosph«erique), on peut alors calculer le bilan de masse

(Rignot et al., 2008a). Un exemple de sortie de modèle r«egional atmosph«erique pour

le Groenland est propos«e sur la Þgure1.2 a et les donn«ees dÕinterf«erom«etrie correspon-

dantes sur la Þgure1.2 b.

LÕaltim«etrie consiste en une mesure de lÕaltitude de surface de la calotte. LÕaltim«etrie

radar est g«en«eralement embarqu«ee sur un satellite, tandis que lÕaltim«etrielaser peut

«egalement öetre e!ectu«ee depuis un avion. Dans les deux cas, le principe reste lemöeme :

lÕantenne «emettrice envoie un signal r«eß«echi par la calotte et capt«e à nouveau par

un système r«ecepteur. La dur«ee de trajet renseigne sur lÕaltitude de la calotte. Par

r«ep«etition de mesures, cette m«ethode permet dÕ«evaluer le taux dÕamincissement dÕune

calotte et ainsi son bilan de masse (Thomas et al., 2004; Pritchard et al., 2009; Flament

and R«emy, 2012). Le signal n«ecessite n«eanmoins plusieurs traitements pour prendre en
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compte certains paramètres, tels que lÕe!et de mar«ee pour les plateformes ßottantes ou

lÕ«evolution de la densit«e de la neige avec la profondeur... Un exemple est donn«e pour

le Groenland sur la Þgure1.2 c.

La gravim«etrie repose sur la mesure de la r«epartition des masses au sein de la planète . Le

projet ÒGravity Recovery and Climate ExperimentÓ (GRACE) se base sur cette tech-

nique (Velicogna and Wahr, 2006a,b). Lanc«e en 2002, il est compos«e de deux satellites

circulant lÕun derrière lÕautre, en orbite basse (500 km) et dont lÕ«ecartement est mesur«e

avec une grande pr«ecision. Une variation de masse (ici, de glace) modiÞe la vitesse du

satellite et induit des «ecarts entre les deux, lesquels permettent de remonter au d«efaut

ou à lÕexcès de matière pr«esente au nadir, ainsi que dÕen mesurer les variations entre

plusieurs passages successifs. Cette technique possède une r«esolution spatialelarge,

dÕenviron 300 km. Un d«efaut majeur r«eside dans son manque de pr«ecision, en particu-

lier dans la contamination du signal propre à la perte de masse de glace par dÕautres

signaux secondaires, tels que le rebond isostatique, par exemple. Cependant, en combi-

nant les r«esultats de Grace à ceux dÕun autre satellite de mesure du champ de gravit«e

et de la circulation des oc«eans (GOCE),Bouman et al.(2014) sont parvenus à estimer

les variations de masse de plusieurs glaciers du secteur dÕAmundsen, en Antarctique,

avec une pr«ecision in«egal«ee à lÕ«echelle du bassin versant. Une illustration des r«esultats

de gravim«etrie pour le Groenland est fournie sur les Figures1.2 d, 1.2 e, et 1.2 f.

Si ces di!«erentes techniques de mesure indiquent toutes des tendancesà la perte de masse,

sa quantiÞcation exacte a longtemps pr«esent«e des di!«erences, de par les biais inh«erents à

leurs fonctionnements (Solomon, 2007), dont certains ont «et«e pr«esent«es ci-dessus. Depuis le

dernier rapport du GIEC subsistent de nombreuses limitations dans chacune des techniques

de mesure (mauvaise couverture spatiale, p«en«etration des signaux dÕaltim«etriesous de la

surface de neige, blocage des signaux laser par forte n«ebulosit«e, ou rebond isostatique). Mais

lÕam«elioration des jeux de donn«ees et lÕhomog«en«eisation de leur traitement r«eduisent les

incertitudes sur de nombreux paramètres clefs, tels que la mesure de lÕ«epaisseur de glace,

par une meilleure repr«esentation de la profondeur du socle rocheux en Antarctique et au

Groenland (Bamber et al., 2013; Fretwell et al., 2013), ou lÕam«elioration des mesures de

vitesse de surface (Rignot et al., 2011a). A pr«esent, ces mesures sÕaccordent convenablement

sur lÕestimation du bilan de masse des calottes polaires et fournissent des r«esultats toujours

plus pr«ecis (Rignot et al., 2011b; Church et al., 2013). Elles montrent toutes sans «equivoque

que depuis plusieurs d«ecennies, on assiste à une acc«el«eration et un amincissementde nombre
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Figure 1.2 Ð Variables clefs de la d«etermination du bilan de masse du Groenland. (a) Bilan
de masse de surface entre 1989 et 2004 à partir de mod«elisation climatique r«egionale. (b)
Vitesses de surface de la glace pour la p«eriode 2007-2009, obtenues par interf«erom«etrie radar.
(c) Variation dÕaltitude de surface pour la p«eriode 2003-2008à partir dÕaltim«etrie embarqu«ee
sur satellite. (d-e-f) Variation de la perte de masse du Groenland, entre la p«eriode (d) 2003-
2012 ; (e) 2003-2006 ; et (f) 2006-2012, exprim«ee en centimètre dÕeau par an, à partir de
donn«ees gravim«etriques (GRACE). Les donn«ees (a) et (b) sont combin«ees pour calculer le
bilan masse des calottes. DÕaprèsChurch et al. (2013).

de glaciers «emissaires du Groenland et de lÕAntarctique, ainsi quÕune augmentation de la

d«echarge de glace vers lÕoc«ean.

Le bilan masse annuel moyen du Groenland a «et«e «evalu«e à! 142± 49 Gt a! 1 au cours

des deux dernières d«ecennies (Shepherd et al., 2012). Le rapport du GIEC de 2007 faisait

«etat dÕune acc«el«eration de lÕamincissement des zones englac«ees cöotières de la calotte groen-

landaise, en particulier au niveau des glaciers «emissaires rapides situ«es dans la moiti«e sud

(Jakobshavn, Helheim, Kangerlussuaq), et plus particulièrement la partie sud-est (Solomon,

2007). Plus r«ecemment, cette perte sÕest accentu«ee, atteignant! 263± 30 Gt a! 1 entre 2005

et 2010 (Schrama and Wouters, 2011; Shepherd et al., 2012) (Altim«etrie, Interf«erom«etrie,
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Gravim«etrie), et ! 359, 8 ± 28, 9 Gt a! 1 entre 2009 et 2012 (Khan et al., 2014, mesur«ee par

altim«etrie laser a«erienne et spatiale). En outre, ces «etudes pr«ecisent que cette perte de masse

sÕ«etend maintenant à une portion de plus en plus largeà lÕint«erieur de la calotte (Khan et al.,

2010, 2014).

Pour lÕAntarctique,Rignot et al. (2008a) ont estim«e, par interf«erom«etrie radar, le bilan

masse à! 112± 91 Gt a! 1 en 1996,! 138± 92 Gt a! 1 en 2000, et! 196± 92 Gt a! 1 en 2006.

Pour la p«eriode 2006 Ð 2009,Velicogna (2009) ont compl«et«e ces mesures par gravim«etrie et

aboutissent à un bilan de masse moyen de! 246 Gt a! 1. Chi!rer la contribution de lÕAntarc-

tique à lÕaugmentation du niveau des oc«eans se fait habituellement en divisant le continent

en trois parties : la p«eninsule Antarctique, qui sÕ«etend du sud de lÕAm«erique du Sud jusquÕà

la plateforme ßottante de Ronne-Filchner, lÕAntarctique de lÕOuest (entre la P«eninsule etla

chaöõne de montagnes transantarctique) et lÕAntarctique de lÕEst. La p«eninsule r«epond rapi-

dement au changement climatique et a d«ejà subi la disparition de plusieurs plateformes de

glace (Scambos et al., 2004, 2009). LÕAntarctique de lÕOuest possède un potentiel dÕenviron 5

mètres à lÕaugmentation du niveau marin et lÕacc«el«eration de ses glaciersaugmente elle aussi

rapidement : en particulier,Mouginot et al. (2014) ont montr«e que la d«echarge de glace du

secteur dÕAmundson, qui à lui seul draine un tiers de la glace en Antarctique de lÕOuest, a

augment«e de 77% depuis lÕann«ee 1973, et que la moiti«e de cette augmentation a eulieu entre

2003 et 2009. EnÞn, lÕAntarctique de lÕEst possède le plus grand volume de glace (environ 55

mètres dÕaugmentation du niveau marin) et reste actuellement à lÕ«equilibre (Shepherd et al.,

2012). Ces valeurs sont r«esum«ees sur la Figure1.3, entre 2003 et 2008.

En r«eponseà ces observations, le taux dÕ«el«evation du niveau de la mer par apport de glace

continentale depuis les calottes uniquement (i.e. sans consid«erer lÕexpansion thermique de

lÕoc«ean) a «et«e chi!r«ee entre 1992 et 2011à environ 0, 5± 0, 17 mm a! 1, et a augment«e jusquÕà

atteindre 1, 2 ± 0, 40 mm a! 1 entre 2007 et 2011, comptant ainsi pour environ un tiers de

lÕ«el«evation globale (3, 3± 0, 40 mm a! 1, Nicholls and Cazenave, 2010) (Church et al., 2013).

Ces chi!res soulignent de faücon p«eremptoire le fait que la d«echarge de glace des calottes

polaires augmente. Dès lors, il devient l«egitime de se demander dans quelle mesure cette

augmentation va se poursuivre, diminuer ou sÕacc«el«erer. Les modèles dÕ«ecoulement de glace

permettent dÕe!ectuer ce type de projections, mais leur d«eveloppement n«ecessite de pr«eciser

autant que possible les m«ecanismes physiques responsables de cette d«echarge.
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Figure 1.3 Ð Intercomparaison des di!«erentes mesures du bilan de masse des calottes Antarc-
tique et Groenlandaise, par interf«erom«etrie (rouge), altim«etrie radar (bleu clair), altim«etrie
laser (vert), et gravim«etrie (bleu fonc«e), entre 2003 et 2008. DÕaprès Shepherd et al.(2012).

1.1.3 Röole du vöelage dÕiceberg dans le bilan de masse des calottes

Le bilan de masse des calottes est la di!«erence de deux composantes : le bilan massede

surface sur la partie pos«ee des calottes (BMS) et la d«echarge de glace à laligne dÕ«echouage

(lorsque la glace traverse la ligne dÕ«echouage, elle se met à ßotter et contribue à lÕaugmenta-

tion du niveau des oc«eans). Le BMS regroupe lÕensemble des processus ayant lieuà la surface

sup«erieure des calottes. Il se quantiÞe par la di!«erence entre accumulation (terme source)

et ablation (puits). La d«echarge de glace à la ligne dÕ«echouage, quant à elle, se d«ecompose

ensuite sous la forme de fonte et de vöelage dÕiceberg.

Le Groenland ne pr«esente quasiment pas de plateformes ßottantes. La majorit«e de ses

glaciers sÕ«ecoule dans des fjords, et la partie ßottante, lorsquÕelle existe, se r«eduit habituelle-

ment à une langue de quelques centaines de mètres, voire quelques kilomètres.Dans ce cas,

le processus de vöelage a!ecte directement le bilan de masse, en rognant la portion de glace

pos«ee sur le socle rocheux.

A lÕoppos«e, lÕAntarctique pr«esente de nombreuses plateformes ßottantes dontla contri-
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bution au niveau des oc«eans est d«ejà prise en compte. CÕest donc par un e!et indirect que le

vöelage modiÞe le bilan masse de la calotte pos«ee : en fonction de la topographie du socle ro-

cheux, les parties ßottantes peuvent öetre plus ou moins conÞn«eesà lÕint«erieurde larges baies.

La r«esistance lat«erale de la glace contre les parois rocheuses joue alors unröole capital en sÕop-

posant à lÕ«ecoulement et contribue ainsi à retenir le ßux de glace en amont, limitant ainsi la

d«echarge vers lÕoc«ean. On parle de m«ecanisme dÕarc-boutement (buttressing, en anglais). Par

ce processus, certaines plateformes ßottantes freinent ainsi lÕ«ecoulementde plusieurs glaciers

à la fois. Mais leur vöelage r«eduit la surface sur laquelle sÕe!ectue cette r«esistance et a!ecte

la dynamique glaciaire en favorisant lÕacc«el«eration du glacier situ«e en amont. LÕe!et de but-

tressing a «et«e largement illustr«e et discut«e dans la communaut«e glaciologique. En particulier,

les travaux deScambos et al.(2004) ont rappel«e lÕimportance de ce m«ecanisme lors de la

d«esint«egration de la plateforme du Larsen B, en 2002, qui sÕest sold«eepar une acc«el«eration

sensible de ses glaciers tributaires.

On comprend ainsi lÕimportance du processus de vöelage dans le bilan de masse du Groen-

land et de lÕAntarctique. De nombreuses «etudes ont «et«e men«ees aÞn de quantiÞerle BMS et la

d«echarge, ainsi que dÕestimer la part du vöelage et de la fonte dans la d«echarge deglace (entre

autres «etudes, on citera :van den Broeke et al., 2009; Rignot et al., 2010, 2011b; Shepherd

et al., 2012; Depoorter et al., 2013; Rignot et al., 2013). Les travaux deRignot et al. (2011b)

ont chi!r«e, pour le Groenland, le BMS a environ +300 Gt a! 1 et la d«echarge à! 630 Gt a! 1,

et pour lÕAntarctique, le BMS à environ +2000 Gt a! 1 et la d«echarge à! 2300 Gt a! 1. Par

la suite, on retiendra que le ratio de fonte par rapport au vöelage dans le terme de d«echarge

est dÕenviron 0.5 pour lÕAntarctique, et entre 0.2 et 0.8 pour le Groenland. Dans cedernier

cas, cette forte impr«ecision peut sÕexpliquer par la variabilit«e des conditions oc«eaniques entre

chaque système de fjord (Sutherland and Straneo, 2012; Bartholomaus et al., 2013).

Ces chi!res à la fois consid«erables et impr«ecis reßètent la di"cult«e de contraindre la

mod«elisation des processus ayant lieu aux fronts des glaciers et des plateformes ßottantes,

en particulier le vöelage dÕiceberg. Pour repr«esenter avec justesse la dynamique de la glace,

on utilise un modèle dÕ«ecoulement dont la physique et les propri«et«es sont r«esum«ees dans la

partie suivante. Dans la suite de ce manuscrit, nous conserverons la terminologie introduite

dans cette partie, et ne r«efèrerons à la perte m«ecanique de glace que par lÕusage des termes

de ÒvöelageÓ ou Òd«echarge dÕicebergÓ.
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1.2 Dynamique de lÕ«ecoulement

Sous la forme de glacier ou de calotte, la glace sÕ«ecoule par e!et gravitaire. Son ßuage est

contraint par les d«eformations internes dÕabord, et r«egit par les «equations de la m«ecanique

des ßuides. La description complète de la rh«eologie de glace et une analyse pouss«eedes

«equations dÕ«ecoulement de la glace ainsi que leur discr«etisation ont d«ejà «et«e propos«ees à

plusieurs reprises (Sch¬afer, 2007; Greve and Blatter, 2009; Cook, 2012; Drouet, 2012; Bonan,

2013). On laissera le lecteur int«eress«e se reporter à ces r«ef«erences et nous nous limitons dans

cette partie à un bref rappel des «equations utilis«ees dans lÕensemble de ce manuscrit.

1.2.1 Lois de la dynamique

LÕ«ecoulement dÕun ßuide newtonien est r«egi par les «equations deNavier-Stokes. Elles

comprennent lÕ«equation de conservation de la masse et lÕ«equation de conservation du moment.

! i
du
dt

= div(! ) + ! i g ! 2! i ! " u (1.1)

div(u ) = 0 (1.2)

où ! i correspond à la masse volumique de la glace,du
dt repr«esente la d«eriv«ee lagrangienne du

vecteur vitesseu , ! est le tenseur des contraintes de Cauchy,g le vecteur dÕacc«el«eration de

la pesanteur, et le terme! " u repr«esente la force de Coriolis.

La glace, cependant, de par sa rh«eologie particulière, est un ßuide non newtonien.Dans

ce cadre, les termes inertiels des «equations de Navier-Stokes (que sont la d«eriv«ee lagran-

gienne, et lÕacc«el«eration de Coriolis) peuvent g«en«eralement öetre n«eglig«es. Dans ce cas, on

parle dÕ«equations deStokes, qui sÕ«ecrivent de la manière suivante.

div(! ) + ! i g = 0 (1.3)

div(u ) = 0 (1.4)

Le tenseur des contraintes de Cauchy! peut se d«ecomposer comme la somme dÕune partie

d«eviatoireS et de la pression glaciostatique dans la glace, not«eep, et sÕ«ecrit alors! = S! pI ,

avecI la matrice identit«e et p = ! tr (! )/ 3 (Dans cette expression, la pression glaciostatique

est d«eÞnie positive en compression et le tenseur des contraintes positif en traction).



20 Chapitre 1. Introduction g«en«erale

1.2.2 Relation constitutive

Le cristal de glace est un mat«eriau anisotrope : pour une möeme contrainte appliqu«ee,

celui-ci ne se d«eforme pas de la möeme faücon dans toutes les directions. De manière g«en«erale,

la d«eformation dÕun monocristal de glace sÕe!ectue parallèlement à son plan de base. Dans le

cas dÕun agr«egat de cristaux arrang«es de manière al«eatoire auquel on applique une contrainte

constante, le processus de d«eformation sÕe!ectue en trois «etapes. Onassiste dÕabord à une

d«eformation «elastique, suivie par un ßuage primaire, pendant lequel le taux de d«eformation

d«ecroit, jusquÕà atteindre une valeur minimale, quantiÞ«ee par un taux de ßuage secondaire.

EnÞn, le taux de d«eformation augmente à nouveau jusquÕà se stabiliser et devenir constant

(ßuage tertiaire) (Paterson, 1994).

Ce comportement particulier est d«ecrit par une «equation reliant le tenseur des contraintes

d«eviatoiresS au tenseur du taux de d«eformation (i.e. aux vitesses). Cette «equation est donn«ee

par la relation constitutive pour la glace, quÕon appelle commun«ement laloi de Glen. Celle-ci

sÕ«ecrit :

S = 2" ú" (1.5)

avec ú" le tenseur du taux de d«eformation et" la viscosit«e de la glace. Le tenseur du taux de

d«eformation sÕ«ecrit en fonction des vitesses de lÕ«ecoulement, sous la forme :

ú#i,j =
1
2

!
$ui

$xj
+

$uj

$xi

"

(1.6)

et la viscosit«e est donn«ee par :

" =
1
2

(EA)! 1/n I (1! n)/n
ú! 2

(1.7)

où I 2
ú! 2

est le second invariant du tenseur des d«eformations (qui sÕ«ecritI ú! 2 =
#

ú#ij ú#ij / 2), A

un paramètre de ßuidit«e etE un enhancement factor. Ce paramètre varie habituellement

entre 0,58 et 5,6 pour les modèles dÕ«ecoulement (Ma et al., 2010). LÕexposantn, aussi appel«e

exposant de Glen, est g«en«eralement Þx«e à 3. En pratique, celui-ci d«epend de la temp«erature,

et dÕautres «etudes ont montr«e que cette valeur pouvait varier entre 1 et 5(Weertman, 1972;

Gillet-Chaulet, 2006). La ßuidit«e de la glace d«epend de la temp«erature via une loi dÕArrh«enius,

qui sÕ«ecrit de la faücon suivante :

A = A0 exp
$ ! Q

RT

%

(1.8)

où A0 est une ßuidit«e de r«ef«erence,Q une «energie dÕactivation,R la constante des gaz parfaits,

et T la temp«erature de la glace.
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1.3 Mod«elisation de lÕ«ecoulement

Mod«eliser lÕ«ecoulement des glaciers ou des calottes consiste à mailler lÕensemble de la

g«eom«etrie que lÕon souhaite «etudier et r«esoudre les «equations de Stokes, pour en d«eterminer

à chaque noeud du maillage les propri«et«es physiques que lÕon souhaite «etudier. Mais la

r«esolution complète des «equations de Stokes requiert un temps de calcul et une puissance

mat«erielle consid«erable, ce qui limite le nombre de modèles fonctionnant ainsi et la taille

des applications. En «etudiant les di!«erents r«egimes de d«eformation des glaciers, on remarque

que certains comportements sp«eciÞques peuvent öetre identiÞ«es, qui permettent de consid«erer

comme n«egligeables certaines contraintes dans la glace par rapport à dÕautreset ainsi les

ignorer dans la r«esolution des «equations. Des modèles font le choix de ces approximations et

des limitations en d«ecoulent. Cette partie r«esume brièvement ces di!«erentes approches.

AÞn de mieux les comprendre, on introduit lÕexpression de lÕ«equation1.3d«evelopp«ee dans

le repère cart«esien (0,%x,%y,%z), qui sera r«eutilis«e dans la suite :
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(1.9)

La r«esolution de ces «equations pouvant devenir très couteuse en terme de ressources num«e-

riques, on peut chercher à en r«eduire le nombre de termes. Pour se faire, on sÕappuie sur

le rapport dÕaspect, not«e#, qui correspond au ratio de la hauteur caract«eristique du milieu

H sur sa longueur caract«eristiqueL. Cette constante physique permet de savoir dans quelle

mesure on peut raisonnablement simpliÞer ces «equations.

1.3.1 Approximations de types couche mince

Parmi les approximations r«epandues, lÕapproximation de la couche mince considère la

calotte polaire comme un milieu ayant un rapport dÕaspect inf«erieur à 10! 3 (i.e. la calotte est

beaucoup plus «etendue quÕelle nÕest «epaisse). Celle-ci se d«ecompose ensuite en deuxparties,

selon que la glace est pos«ee ou ßottante.

LorsquÕelle est pos«ee, on parle commun«ement deShallow Ice Approximation (SIA)(Hut-

ter , 1983). Dans ce cas, on considère que lÕ«ecoulement de la glace est r«egi par le cisaillement
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vertical (voir Þgure 1.4, partie gauche), qui pr«edomine sur toutes les autres contraintes dans

le tenseur d«eviatoire des contraintes. On n«eglige ainsi dans lÕ«equation (1.9) tous les termes

faisant apparaöõtre les d«eriv«ees horizontales. Dans ce cas, en exprimant les contraintes de Cau-

chy en fonction des contraintes d«eviatoires et de la pression glaciostatique, cette «equation se

r«eduit à :
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$z
=
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$z
=

$p
$y

$p
$z

= ! i g

(1.10)

Ce type dÕapproche permet ainsi de repr«esenter avec une justesse satisfaisante lÕ«ecoulement

des calottes sur des zones où la glace est soumise seulement à un frottement basal «elev«e et

nÕest r«egi que par le cisaillement vertical. En revanche, il ne permet ainsi pas de repr«esenter

avec exactitude lÕ«ecoulement au niveau des döomes, dans les vall«ees glaciairesconÞn«ees ou

dans les endroits où le glissement basal trop important induit des gradients de vitesse longi-

tudinaux.

Figure 1.4 Ð Illustration des di!«erents r«egimes de d«eformation au sein de la calotte.

Lorsque la glace se met à ßotter, son «ecoulement est domin«e par lÕ«etirement longitudinal

(Figure 1.4, partie droite). Dans ce cas, les vitesses sont ind«ependantes de la profondeuret
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suivant la möeme proc«edure que pour lÕapproximation SIA, une simpliÞcation a «et«e propos«ee

par Morland (1987) et MacAyeal (1989), appel«eeShallow-Shelf Approximation(SSA).

Ce modèle est davantage «econome en ressources informatiques et après quelques r«ear-

rangements, ne pr«esente plus que deux variables. Plusieurs modèles actuels reposent sur

lÕapproximation SSA (Winkelmann et al., 2011; Joughin et al., 2014).

N«eanmoins, un des inconv«enients majeurs de ces param«etrisations est quÕelles ne peuvent

pas repr«esenter la zone de transition entre glace pos«ee et glace ßottante. Pour y rem«edier,

les modèles SIA et SSA peuvent öetre coupl«es, en prescrivant par exemple le ßux deglace à la

ligne dÕ«echouage comme condition aux limites (Pollard and DeConto, 2009). On peut aussi

utiliser des modèles ditsSIA + SSA pour lesquels lÕ«equation de la SSA fournit la vitesse du

glacier quÕon utilise ensuite dans lÕ«equation de la SIA (Bueler and Brown, 2009).

1.3.2 Modèles dÕordre sup«erieur

AÞn de prendre en compte certaines particularit«es topographiques induisant des con-

traintes qui ne peuvent pas öetre trait«ees par les modèles SIA/SSA, et en conservant toutefois

un niveau dÕapproximation permettant un coöut num«erique faible, dÕautres approximations

ont «et«e propos«ees. Elles sont g«en«eralement d«enot«ees sous le terme de HOM, pourHigher

Order Models. LÕapproximation HOM est «egalement souvent appel«ee approximation Blatter-

Pattyn, en r«ef«erence aux deux travaux ayant permis de la d«evelopper (Blatter , 1995; Pattyn,

2003). Une comparaison des th«eories des di!«erentes approximations et leur utilisation dans les

modèles est propos«ee dansHindmarsh (2004) et Schoof and Hindmarsh(2010). R«ecemment,

plusieurs modèles int«egrant cette approximation ont «et«e propos«es (F¬urst et al., 2011; Larour

et al., 2012; Cornford et al., 2013).

1.3.3 Mod«elisation full-Stokes

La dernière cat«egorie de modèle nÕe!ectue aucune approximation sur les «equations de

Stokes et sont les modèles ditsfull-Stokes. Dans certaines conditions dÕ«ecoulement, ce niveau

de d«etail peut öetre requis pour repr«esenter certaines particularit«es.Dans une simulation

dÕinversion des conditions basales,Morlighem et al. (2010) comparent les r«esultats obtenus

entre les modèles SSA, HOM et full-Stokes. Les r«esultats montrent que le frottement basal

obtenu est similaire pour les trois modèles sur une grande partie du domaine, hormis dans la

r«egion de la ligne dÕ«echouage où le comportement full-Stokes est le seul capable derepr«esenter

r«eellement le changement de r«egime de d«eformation.



24 Chapitre 1. Introduction g«en«erale

1.3.4 Modèle Elmer/Ice

Le modèle utilis«e dans le cadre de ce travail est un modèle full-Stokes. Plus pr«ecis«ement,

il sÕagit dÕune extension pour lÕ«ecoulement de la glace du modèle aux «el«ements Þnis Elmer,

d«etaill«ee de faücon complète dansGagliardini et al. (2013a). Le modèle Elmer est un code multi

physique à partir duquel plusieurs modules sp«eciÞques à la glaciologie ont «et«e d«evelopp«es.

LÕextension Elmer/Ice permet de mod«eliser lÕ«ecoulement couplant thermique et m«ecanique

de la glace à partir des «equations pr«esent«ees dans la Section1.2.

Parmi les am«eliorations notables apport«ees au modèle au cours des dix dernières ann«ees,

on trouve un module dÕassimilation de donn«ee (Gillet-Chaulet et al., 2012) permettant

dÕ«evaluer par des m«ethodes dÕinversion des paramètres physiques mal contraints. Ainsi, deux

m«ethodes dÕinversions (m«ethode de Robin et m«ethode de contröole) sont propos«ees et utilis«ees

pour d«eterminer le coe"cient de frottement sur le socle rocheux ou la viscosit«e dans le mi-

lieu, à partir de la forme du socle rocheux et des observations des vitesses dÕ«ecoulement de la

glace en surface. En outre, Elmer/Ice propose un traitement rigoureux de la ligne dÕ«echouage

par r«esolution du problème de contact entre la pression hydrostatique et la contrainte de la

glace au socle (Favier et al., 2012). R«ecemment, une param«etrisation de friction basale a «et«e

impl«ement«ee et permet dÕestimer la vitesse de glissement à la base des glaciers et couple ainsi

lÕhydrologie sous-glaciaire avec la dynamique de lÕ«ecoulement (Fleurian et al., 2014).

Par ailleurs, ce modèle autorise lÕutilisation dÕune formulation Arbitraire Lagrangienne

Eul«erienne (ALE) utile pour repr«esenter les grandes d«eformations tout en conservant une

qualit«e de maillage su"sante, en particulier sur les conditions aux limites. Elle est ainsi

utilis«ee pour mod«eliser lÕ«evolution des surfaces libres à la surface du glacier ou au front de

vöelage. Coupl«ee à un calcul de lÕensemble des composantes du tenseur des contraintes de

Cauchy, elle permet ainsi de mod«eliser avec pr«ecision les processus se d«eroulant au front des

glaciers.

Ces dernières ann«ees, Elmer/Ice a «et«e appliqu«e avec succès à la mod«elisation glaciaire.

Le lecteur int«eress«e pourra se r«ef«erer aux travaux d«ecrits dans (Durand et al., 2009; Otero

et al., 2010; 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 Christo!ersen, 2014). Il sert

«egalement dÕoutils de comparaison pour de nombreuses «etudes de calibration et de validation

des modèles (Pattyn et al., 2008; Gudmundsson et al., 2012; Drouet et al., 2013; Favier et al.,

2014).
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1.4 Enjeux

La d«etermination de lÕ«el«evation du niveau marin pour les d«ecenniesà venir est un sujet de

pr«eoccupation majeure qui exacerbe les consciences. La contribution des calottes polaires via

les glaciers «emissaires est de mieux en mieux «evalu«ee, mais la compr«ehension des processus

locaux reste encore insu"sante. Le vöelage dÕiceberg peut participer de manière consid«erable

à cette «el«evation et doit öetre int«egr«e dans les modèles visant àestimer la d«echarge de glace

à court et moyen terme. Ainsi, une mod«elisation p«erenne doit öetre capable de capturer

les di!«erents types de vöelage, depuis le d«etachement de petites portions de glace au front

des glaciers pos«es du Groenland jusquÕà la rupture des larges icebergs tabulairesdepuis les

plateformes ßottantes de la cöote Antarctique.

Dans cette optique, cette thèse propose le d«eveloppement dÕune mod«elisation de vöelage

bas«ee sur une approche physique, prenant en compte dÕune part lÕ«evolution de lÕendomma-

gement de la glace, son transport ainsi que la formation des champs de crevasse `a la surface

des glaciers ; et dÕautre part, la propagation rapide des crevasses amenant à la rupture de

la glace et au vöelage dÕiceberg. Celle-ci est impl«ement«ee dans le modèle dÕ«ecoulement de

glace Elmer/Ice et calibr«ee en deux dimensions le long dÕune ligne dÕ«ecoulement. Elle permet

ainsi dÕ«etudier les processus ayant lieu au terminus des glaciers «emissaires et dÕexaminer les

r«etroactions entre vöelage, retrait du front et dynamique glaciaire.

Le chapitre 2 de ce manuscrit propose un «etat de lÕart des connaissances sur le vöelage

dÕiceberg. Il r«esume, dÕune manière se voulant la plus exhaustive possible, les di!«erents

m«ecanismes connus et observ«es, ainsi que les lois empiriques et physiques propos«ees et uti-

lis«ees actuellement dans les modèles dÕ«ecoulement. Il pointe «egalement les limitations des

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

Dans le chapitre3, on pr«esente une mod«elisation de vöelage bas«ee sur la m«ecanique de

lÕendommagement et la m«ecanique de la rupture. Elle permet de repr«esenter le d«eveloppement

progressif de lÕendommagement dans la glace et la fracturation fragile du milieu, caract«eris-

tique de lÕ«evènement de vöelage. Cette formulation est appliqu«ee sur une repr«esentation en

deux dimensions du glacier Helheim, glacier «emissaire de la cöote Sud-Est du Groenland. Des

tests de sensibilit«e sont men«es sur les di!«erents paramètres et une «evaluation de la taille et

de la fr«equence des «ev«enements de vöelage est r«ealis«ee.

Dans le chapitre4, on discute de lÕe!et de la fonte frontale et du m«elange de glace sur la

dynamique des glaciers «emissaires. Le m«elange de glace est un agr«egat de glacede mer, de
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fragments dÕicebergs et de neige, qui se forme en hiver au front des glaciers dans les fjords.

La fonte de glace au niveau du front r«esulte de la combinaison de lÕ«ecoulement dÕeau douce

du glacier et de la circulation oc«eanique à lÕint«erieur du fjord. Ces processus comptent parmi

ceux avanc«es pour expliquer les cycles annuels dÕavanc«e et de retrait du glacier.

Le chapitre 5 propose quelques «etudes annexes, ainsi que des prospectives et ouvertures.



Chapitre 2

Le vöelage dÕiceberg, «etat de lÕart des
connaissances

Dans le chapitre pr«ec«edent, nous nous sommes limit«es à une pr«esentation g«en«erale de la

dynamique des calottes polaires, et avons brièvement hi«erarchis«e les di!«erentes contributions

du bilan masse n«egatives. Nous avons insist«e sur lÕincertitude qui caract«erise la quantiÞcation

du vöelage dÕiceberg. Dans cette partie, nous pr«esentons lÕ«etat des connaissances li«ees aux

m«ecanismes de vöelage dÕiceberg, et d«etaillons les processus qui le caract«erisent.

2.1 Description et hi«erarchie de processus

2.1.1 Contexte de lÕ«etude

Deux m«ecanismes sont responsables de la d«echarge de glace : celui li«e à lÕablation sur-

facique, frontale et sous-marine, et celui entraöõnant le vöelage dÕiceberg.Comme pr«esent«e au

chapitre pr«ec«edent, la contribution du vöelage à lÕaugmentation du niveau de la merpour

les calottes Antarctique et Groenlandaise a «et«e largement document«ee et «evalu«e entre 40 et

60% de la d«echarge totale (Hughes, 1992; Hagen et al., 2003; Rignot and Kanagaratnam,

2006; Rignot et al., 2008b; van den Broeke et al., 2009; Depoorter et al., 2013; Rignot et al.,

2013; Khan et al., 2014), malgr«e les fortes disparit«es r«egionales. CÕest cependant un processus

mal compris et dont lÕobservation directe est d«elicate, dangereuse, et n«ecessite beaucoup de

temps (Meier and Post, 1987; Mottram and Benn, 2009). En outre, si plusieurs «etudes in

situ ont fourni quelques bases de donn«ees sur le vöelage, celles-ci restent toujours conÞn«ees à

une p«eriode et une zone g«eographique bien particulière et sont di"cilement extrapolables à

lÕensemble des glaciers «emissaires (Haresign, 2004). Par cons«equent, la majorit«e des modèles

dÕ«ecoulement 2D ou 3D font des approximations en impl«ementant des lois de vöelagelimit«ees

(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 r«eel besoin de

repr«esenter convenablement la physique du front.

Pour se faire, il est ainsi n«ecessaire de comprendre correctement les processus en jeu

27
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aux terminii des glaciers. Le rapport du GIEC de 2007 indiquait que ÒLa connaissance

limit«ee des processus impliquant les nappes glaciaires et les plates-formes de glace conduit

à des incertitudes non quantiÞ«ees dans les projections du futur bilan de masse des nappes

glaciaires, ce qui entraöõne ensuite des incertitudes concernant les projections delÕ«el«evation

du niveau de la merÓ (Pachauri and Reisinger, 2007). En r«eponse à ces requöetes, plusieurs

«etudes portant sur la dynamique du terminus des glaciers ont «et«e men«ees et commencent

à öetre impl«ement«ees dans les modèles dÕ«ecoulement (Amundson and Tru!er , 2010; Otero

et al., 2010; Nick et al., 2010; Bassis, 2011; Albrecht and Levermann, 2012; Cook et al., 2012;

Bassis and Jacobs, 2013). La compr«ehension des processus sÕest en partie am«elior«ee, comme

lÕa rappel«e de dernier rapport du GIEC de 2013 (Church et al., 2013), en a"rmant quÕ Òil y

a eu de r«ecents d«eveloppements et que les modèles de calotte polaire à lÕ«echelle continentale

reposent à pr«esent sur de meilleures param«etrisationsÓ , mais des e!orts restent encore à

fournir pour comprendre avec pr«ecision la dynamique du terminus des glaciers.

Ce chapitre a pour but de dresser un «etat de lÕart des connaissances sur le thème du

vöelage dÕiceberg. Une pr«ec«edente revue a «et«e r«ealis«ee en 2007 parBenn et al. (2007a) puis

r«eactualis«ee dansBenn and Evans(2010) et constitue à pr«esent un ouvrage de r«ef«erence. Le

travail pr«esent«e ici sÕen inspire et a «et«e compl«et«e par de nombreuses «etudes publi«ees depuis.

La première partie portera sur la compr«ehension du concept de vöelage et la hi«erarchisation

des processus le gouvernant, puis une description des lois actuellement propos«ees dansles

modèles sera «etablie. Elle discernera les approches empiriques des approches physiques plus

r«ecentes et pour chacune dÕelles, les limites de leurs domaines dÕapplicabilit«e seront indiqu«ees.

2.1.2 Terminologie

Le vöelage correspond à la perte m«ecanique de glace dÕun glacier ou dÕune plateforme de

glace (ice shelf) au niveau de son terminus (Lliboutry , 1965). Ce processus est intimement

coupl«eà la dynamique glaciaire, et la d«estabilisation de lÕun entraöõne le d«es«equilibre de lÕautre.

La nature et lÕordre de cette relation a fait lÕobjet de nombreux d«ebats parmi les scientiÞques

et continue encore aujourdÕhui (Scambos et al., 2004; Howat et al., 2005; Luckman et al.,

2006; Benn et al., 2007a; Amundson et al., 2008; Joughin et al., 2008a,b; Ryan et al., 2014).

LÕexemple couramment cit«e pour illustrer cette d«ependance est celui de lÕe!ondrement de la

plateforme ßottante du Larsen B, en 2002 (Scambos et al., 2004). Sa d«esint«egration a eu pour

cons«equence la disparition du frottement lat«eral contre les parois rocheuses (i.e. buttressing),

gröace à laquelle la plateforme ralentissait lÕ«ecoulement des glaciers tributaires en amont de
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celle-ci, et a r«esult«e en une rapide et importante acc«el«eration de ces derniers.

On di!«erencie habituellement le vöelage dÕiceberg qualiÞant la chute dÕun bloc de glace

dans un corps dÕeau, et le vöelagesec(Benn and Evans, 2010), pour lequel nous employons le

terme de chute de s«eracs, qui se produit le plus couramment en montagneà partir de glaciers

suspendus, et pour lequel des informations peuvent öetre trouv«ees dansPralong et al. (2003).

Pour la suite de notre «etude, nous ne considèrerons que le cas du vöelage dÕiceberg.

On parle de vöelage dÕiceberg lorsquÕune fraction de la partie terminale du glacier se

d«etache et tombe dans un corps dÕeau en contact avec le front du glacier. Ce ph«enomène

peut concerner toutes sortes de glaciers, certains dit Òtemp«er«esÓ en basse ou moyenne altitude

(Hooker and Fitzharris, 1999; Motyka et al., 2003a) et dÕautres ÒfroidsÓ ou ÒsubpolairesÓ,

dans les r«egions polaires, que leur terminaison sÕe!ectue dans un lac pro-glaciaire (Warren

and Kirkbride, 2003), un fjord ou un oc«ean (Warren et al., 1995). Les terminii sont ainsi

en contact avec de lÕeau douce ou sal«ee. On leur associe respectivementle nom de Òfront

lacustre / terminaison lacustreÓ ou Òfront marin /terminaison marineÓ (Lliboutry , 1965).

Certains de ces glaciers pr«esentent une plateforme ßottante (Jenkins et al., 1997; Nick et al.,

2012; Munchow et al., 2014) et dÕautres sont pos«es jusquÕau terminus ou à la limite de la

ßottaison (Meier and Post, 1987; OÕNeel et al., 2005; Howat et al., 2007).

DÕune faücon g«en«erale, le ph«enomène de vöelage se caract«erise par le taux de vöelage usuel-

lement not«eVC . Il correspond à la di!«erence entre la vitesse de la glace au front du glacier,

à laquelle on retranche les variations de longueur du glacier. Il sÕexprime couramment en

m a! 1, et peut se calculer directement à partir de lÕ«equation suivante :

VC = øVT !
dL
dt

, (2.1)

où le terme øVT correspond à la vitesse du terminus verticalement int«egr«ee, etL la longueur

du glacier. Etablir une loi de vöelage revient ainsi à d«eterminerVC

2.1.3 Processus de vöelage

A tous les glaciers, que leur front soit marin ou lacustre, sÕappliquent des contraintes

physiques similaires. LÕobjectif de cette partie dÕidentiÞer les processus capables de modiÞer

cet «etat de contrainte et conduire à la propagation de fractures su"samment profondes pour

faire vöeler le glacier. Dans son article de revue,Benn et al. (2007a) hi«erarchise certains de

ces processus quÕil classe par ordre dÕimportance. Ceux-ci sont repris et d«etaill«es dans cette
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partie, en commenücant par le m«ecanisme de première importance : (i) lÕ«etirement longitudinal

associ«e à des gradients spatiaux de vitesse de surface. Les m«ecanismessecondaires seront

pr«esent«es ensuite. Il sÕagit (ii) du d«es«equilibre des forces subies par la glaceà proximit«e du

front (iii) de la fonte de la partie immerg«ee du front ou au niveau de lÕeau et (iv) du moment

induit par les forces de ßottaison. Ils sont qualiÞ«es de second ordre parce que leur occurrence

est contrainte à une conÞguration donn«ee, et nÕest pas forc«ement applicable surtout glacier

à terminaison marine ou lacustre.

2.1.3.1 Etirement longitudinal associ«e à des variations spatiales de vitesse de
surface

Figure 2.1 Ð Champ de crevasse à proximit«e du front de vöelage. Glacier du Tunabreen,
Svalbard. Cr«edit : Doug Benn.

La compr«ehension de ce processus part du principe que les variations spatiales des vi-

tesses dÕ«ecoulement augmentent lÕ«etirement longitudinal et peuvent g«en«erer lÕouverture de

crevasses transverses (Fig.2.1). Ces crevasses constituent ensuite des zones de faiblesses à

partir desquelles le vöelage sÕe!ectue. Certaines de ces crevasses peuventöetre cr«e«ees largement

en amont du terminus, lorsque les gradients de vitesse le permettent, puis sont advect«ees par

lÕ«ecoulement jusquÕau terminus, tandis que dÕautres se forment à proximit«e du front, où le

gradient de vitesse horizontal est plus fort.

LÕaugmentation de la vitesse dÕ«ecoulement à proximit«e du front, responsable delÕouver-
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ture de ces crevasses, est un sujet dÕ«etude majeur. Elle est observ«ee de faücon commune sur de

nombreux glaciers à terminaison lacustre et marine, en Antarctique et au Groenland (Howat

et al., 2005; Rignot and Kanagaratnam, 2006; Pfe!er , 2007; Rignot et al., 2011a; Joughin

and Smith, 2013). Vieli et al. (2004) «etudient les variations spatiales et temporelles de vitesse

du glacier Hansbreen, au Svalbard, et rapportent que lÕaugmentation des vitesses duglacier

à proximit«e du terminus est Òsimilaire pour toutes les p«eriodes de temps et ind«ependante des

variations temporelles de vitesseÓ. En particulier, des mesures men«ees sur le glacier Columbia,

en Alaska, montrent que la vitesse de surface le long de la ligne dÕ«ecoulement centrale croöõt

de 2200 m a! 1 à 4400 m a! 1 en lÕespace de 20 kilomètres, au niveau du terminus (OÕNeel

et al., 2005). Le möeme type de mesures sur le glacier du Jakobshavn, sur la cöote ouest du

Groenland, rapporte un gradient de vitesse de 1000 m a! 1 à 13000 m a! 1 sur les 50 derniers

kilomètres du glacier (Joughin et al., 2004; Joughin and Smith, 2013). Howat et al. (2007)

documentent aussi largement cet e!et sur le glacier de Helheim, sur la cöote est du Groenland.

La vitesse de la glace au terminus est r«egie principalement par la conservation de la

masse : la glace drain«ee par les glaciers «emissaires provient dÕun bassin versant largement

«etendu. Par convergence de ßux, lÕ«ecoulement sÕacc«elère en sÕapprochantdu front. Certains

processus inßuencent ce gradient de vitesse, comme le frottement basal, par exemple, abord«e

notamment dansVieli et al. (2004). LÕexplication repose sur la notion de pression e!ective,

qui correspondà la di!«erence entre la pression de la glace et celle de lÕeau,à lÕinterface entre le

glacier et le lit rocheux. Lorsque le glacier est pos«e, la pression de la glace est sup«erieureà celle

de lÕeau, et la pression e!ective est positive. Mais lorsque le glacier approche de laßottaison,

celle-ci tend vers z«ero, et la vitesse basale de la glace augmente par glissement facilit«e (OÕNeel

et al., 2005). En cons«equence, la vitesse de surface augmente. LorsquÕune plateforme ßottante

se forme, celle-ci avance par d«es«equilibre des forces au front (voir Sect. 2.1.3.2), ce qui a pour

cons«equence de lÕ«etirer et dÕamincir la plateforme. Par conservation de la masse,la glace

sÕacc«elère en approchant du front.

En comparant di!«erent types de glaciers du Svalbard (glaciers «emissaires, calottes,surging

glaciers), Dowdeswell(1989) discrimine plusieurs types de vöelages dÕiceberg. Il a"rme que les

glaciers qui pr«esentent les variations spatiales de vitesse les plus grandes d«eveloppent davan-

tage de crevasses, et produisent dÕautant plus dÕicebergs. Plus particulièrement, il identiÞe

deux comportements principaux : les glaciers «emissaires classiques qui vöelent desicebergs

de taille moyenne inf«erieure à 50 m, et les calottes qui g«enèrent de larges icebergs tabu-

laires, dÕune taille sup«erieure à 500 m. Ces derniers sont caract«eris«es par les processus se
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d«eroulant sur les plateformes de glace, où lÕapparition de crevasses transverses peut mener

au d«etachement de larges icebergs tabulaires (voir Fig.2.2). Ces situations sont souvent ca-

ract«eris«ees par di!«erents r«egimes de d«eformation au sein de la plateforme qui aboutissent à

la formation de rifts (surfaces largement fractur«ees) dans les zones de cisaillement lat«erales,

dÕoù peuvent ensuite se propager des crevasses transverses propicesà isoler de larges surfaces

de glace tabulaires (Joughin and MacAyeal, 2005) (voir Fig. 2.3).

Figure 2.2 Ð Icebergs tabulaires en bordure de Wilkins Ice Shelf (2008). Cr«edit : J. Elliot.
DÕaprèsCook and Vaughan(2010).

2.1.3.2 D«es«equilibre des forces au front

Deux forces sÕappliquent à la glace au niveau du front : la pression glaciostatique et la

pression hydrostatique. La première repr«esente le poids de la colonne de glacesur la verticale.

Elle se notePi = ! i gH, où ! i correspond à la masse volumique de la glace,gà la gravit«e, et

H lÕ«epaisseur de la glace au niveau du front. Elle augmente donc avec la profondeur et est

dirig«ee vers lÕaval. A cette force sÕoppose la pression hydrostatique, g«en«er«ee par la pression

de lÕeau au front du glacier. Elle se notePw = ! wgHw , avec! w la masse volumique de lÕeau

et Hw la profondeur dÕeau au point consid«er«e. Cette force est dirig«ee vers lÕamont du glacier.

La di!«erence entre la pression de la glace et celle de lÕeau au niveau du front cr«e«e un moment

et de la traction dont le maximum se situe au niveau de la mer (Hughes, 1989) (Fig. 2.4).

Le m«ecanisme pr«esent«e dans cette partie a «et«e identiÞ«e historiquement par Weertman

(1957). Dans le cas dÕun glacier pos«e, le d«es«equilibre des forces g«enère une force nette di-
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Figure 2.3 Ð Rift et crevasse transverse sur Pine Island Glacier, Antarctique (2013). Cr«edit :
NASA

rig«ee vers lÕext«erieur ; lorsque le glacier est ßottant, ce d«es«equilibre se traduit au front par

lÕapparition dÕun moment.Reeh (1968) a analys«e ce moment, via une «etude sur lÕ«etat des

contraintes dans la zone terminale. Il a montr«e que lÕordre de grandeur des contraintes dans

la glace peut-öetre su"sant pour entrainer la fracturation. LÕ«etat des contraintes est tel que

celles-ci sont maximales à une distance en amont du front à peu près «egale `a lÕ«epaisseur du

glacier. Cette dernière conclusion a «et«e support«ee parHanson and Hooke(2003), lesquels

ont simul«e par «el«ements Þnis lÕ«etat de contrainte pour di!«erents glaciers pos«es dÕ«epaisseur

variable.

En Antarctique, Larour et al. (2004) montrent que le d«es«equilibre des forces peut sÕob-

server via lÕ«etude des vitesses verticales de glace, au front, comme au bord des rifts, autour

de Hemmen Ice Rise. En revanche, dans le cas dÕune plateforme ßottante,Scambos et al.

(2009) suggèrent, à lÕaide dÕobservations sur la plateforme de Wilkins combin«eesà un mod`ele
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Figure 2.4 Ð Di!«erence entre la pression glaciostatique (Pi ) et la pression hydrostatique
(Pw) au niveau du front.

simple de d«eformation de la glace, que dans le cas de cette plateforme, cette seule concen-

tration de contraintes à proximit«e du terminus ne peut pas justiÞer la formation dÕicebergs,

à moins dÕenvisager la pr«esence dÕeau dans les crevasses, via lÕexistence pr«ealable de lacs

supra-glaciaires. En lÕabsence de telles conditions, la plateforme ßottante tend à r«eduire les

contraintes en ajustant sa g«eom«etrie, ce qui lui permet ainsi de conserver son int«egrit«e. Ce

m«ecanisme est avanc«e pour justiÞer la stabilit«e de certaines dÕentre elles.

Ainsi, ce processus de second ordre revient à g«en«erer des crevasses uniques, r«epondant à

une situation bien sp«eciÞque, et reste très d«ependant de la dynamique de la glace gouvern«ee

par le processus de premier ordre d«ecrit pr«ec«edemment.

2.1.3.3 Fonte de la partie immerg«ee du front

Dans son document de revue,Benn et al. (2007a) hi«erarchise un troisième processus :

lÕ«evènement de vöelage d«eclench«e en r«eponse à un ph«enomène de fonte au niveau du front.

Cette fonte frontale peut sÕop«erer de deux faücons :

Ñ homogène de la partie sous-marine

Ñ localis«ee au niveau de la ligne dÕeau

La fonte homogène sous-marine est couramment appel«eeundercutting : dans ce cas, lÕabla-

tion de la partie immerg«ee entraöõne la formation dÕun bloc de glace surplombant la surface

de lÕeau qui se rompt, sous lÕe!et de la gravit«e. Ce proc«ed«e a «et«e mod«elis«e en 1977 parIken

(1977). Elle simule par «el«ements Þnis la chute dÕun bloc de glace surplombant un lac, par la

propagation dÕune fracture sÕouvrant en r«eponse à un simple critère en traction. La propaga-

tion de la crevasse se fait en g«en«eral en suivant des zones de fragilit«e pr«eexistantes telles que



2.1. Description et hi«erarchie de processus 35

des couches de s«ediments emprisonn«es dans la glace, par exemple (Benn et al., 2007a). Plus

r«ecemment,OÕLeary and Christo!ersen(2013) mènent le möeme type dÕ«etude pour un glacier

pos«eà front marin. La r«epartition des contraintes dans le milieu est particulièrement sensible

aux di!«erentes conÞgurations de hauteur dÕeau au terminus ou dÕintensit«e de lÕundercutting.

En particulier, il est montr«e quÕune augmentation uniforme de la fonte produit une augmen-

tation du taux de vöelage dÕune à quatre fois la valeur du taux de fonte.

A partir de mesures sonar ainsi que de mesures dÕ«echange de chaleur et de densit«e sur

plusieurs glaciers de la cöote ouest du Groenland,Rignot et al. (2010) montrent que les taux

de fonte sous-marins pendant la saison estivale sont sup«erieurs dÕenviron deux ordres de

grandeur aux taux de fontes de surface, atteignant entre 250 m a! 1 et 1500 m a! 1. De la

möeme faücon,Sutherland and Straneo(2012) mesurent les «echanges de chaleur entre le front du

glacier et lÕoc«ean, dans un fjord du sud-est du Groenland, et en d«eduisent une «evaluation de

la fonte annuelle à environ 650 m a! 1. Plus r«ecemment,Bartholomaus et al.(2013) chi!rent

cette contribution à 3300 m a! 1 en moyenne, soit une valeur «egale à la moiti«e de la vitesse

de la glace au front, sur le glacier Yahtse, en Alaska. Cette valeur particuli`erement «elev«ee

est justiÞ«ee par la pr«esence dÕun courant sous marin, à forte salinit«e et à une temp«erature

particulièrement «elev«ee (# 10 ûC).

La variabilit«e dans les taux de fonte est avanc«ee comme argument parMotyka et al.

(2003b) pour justiÞer lÕobservation de variations saisonnières de la position du terminus au

front du glacier Le Comte, en Alaska. Les auteurs de lÕ«etude suggèrent quecelle-ci correspond

probablement à des variations dans lÕintensit«e de la fonte au niveau du front, elles-möemes

probablement g«en«er«ees en amont par des changements de temp«erature ou desapports dÕeau

fraöõche dÕorigine sous-glaciaire (Chu et al., 2009). Ce processus particulier est amplement

d«ecrit et consid«er«e dans le chapitre4.

DÕun autre cöot«e, la fonte sp«eciÞque au niveau de la ligne dÕeau peut entraöõner lÕappari-

tion dÕun Ònoeud de fonteÓ (waterline notch, Fig. 2.5) qui peut avoir deux cons«equences :

la première est un «evènement de vöelage a«erien, via les möemes processus que ceux d«ecrits

pr«ec«edemment. La seconde est le d«eveloppement dÕunice-foot immerg«e, pouvant atteindre

une avanc«ee de plusieurs centaines de mètres sous lÕeau, et risquant de se d«etacher et remonter

brutalement à la surface (Warren et al., 1995). La pr«esence dÕune excroissance sous-marine

a longuement «et«e d«ebattue, mais nÕa «et«e clairement prouv«e quÕen 1998 parHunter and Po-

well (1998) sur le glacier Bay, en Alaska, suite à une «etude men«ee entre 1988 et 1996.Dans
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cet article est d«ecrite la formation de cette excroissance facilit«ee parla pr«esence dÕune mo-

raine frontale protectrice et par regel au niveau du socle s«edimentaire. Les auteurs montrent

ensuite que le d«etachement brusque peut se produire à la verticale de la position du front

«emerg«e, lorsque la pouss«ee dÕArchimède excède une contrainte seuil.

En 1997,Kirkbride and Warren (1997) proposent un m«ecanisme pour le vöelage du glacier

Maud, un glacier à terminaison lacustre situ«e en Nouvelle-Z«elande. Ce processuscyclique

est d«ecompos«e en quatre temps : (i) formation dÕune d«epression par fonte dela glace au

contact entre le glacier et la surface de lÕeau (ii) puis vöelage a«erien de Þnes lames de glaces

(environ 1m dÕ«epaisseur) suivit par (iii) des «evènements de vöelage plus importants dÕicebergs

dÕune hauteur «egale à la partie «emerg«ee, laissant se former (iv) unice foot sous-marin de

presque 200 m de long qui se d«etache soudainement sous lÕe!et des forces de ßottaisons et

remonte à la surface. Ce ph«enomène est «egalement observ«e parBenn et al. (2001) sur le

glacier Ngozumpa, au N«epal, un glacier couvert se jetant dans un lac proglaciaire.Dans le

cas dÕun glacier à terminaison lacustre de Nouvelle-Z«elande, le taux de fonte en «et«e au niveau

de lÕeau est «evalu«e parRohl (2006) entre 40 m a! 1 et 100 m a! 1.

Figure 2.5 Ð Fonte du glacier à la surface de lÕeau. Terminus du Wahlenbergbreen, Svalbard
(2012). Cr«edit : J. Krug.

Haresign and Warren (2005) r«ealisent des exp«eriences en laboratoire, pour obtenir un

ordre de grandeur des taux de fonte au front des glaciers, pour di!«erentes valeurs de salinit«e
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et de temp«eratures. Leurs r«esultats soulignent, à lÕinverse des observations pr«ec«edentes, que

les taux de fonte sont l«egèrement sup«erieurs dans le cas dÕun corps dÕeau non sal«ee. Dans ce

cas, ceux-là peuvent atteindre 365 m a! 1, mais restent hautement d«ependants des conditions

de temp«erature, de salinit«e, et des conditions de circulation thermohaline.

La documentation sur ce type de vöelage est cependant assez limit«ee de par la di"-

cult«e dÕobservation (Jenkins, 2011), en particulier concernant les plateformes de glace. Ce

m«ecanisme est un processus qualiÞ«e de second ordre pour lequel le taux de vöelageest lar-

gement contraint par le taux de fonte, et donc par les conditions en vigueur dans le milieu

pro-glaciaire (eau sal«ee, eau fraöõche, stratiÞcation des couches, convection oc«eanique, mou-

vements de vagues ou de mar«ees,c.f. Benn et al., 2007a).

2.1.3.4 Moment induit par les forces de ßottaison

Ce dernier processus est bas«e lui aussi sur le respect de la ßottaison : sous certaines

conditions, le glacier peut se situer sous la limite de ßottaison. En r«eponse imm«ediate,la

glace va se soulever, et induire un moment au niveau de la transition entre la partie pos«ee

et la partie ßottante. Ce moment g«enère des contraintes en traction `a sa base, qui peuvent

propager des fractures et conduire au vöelage de larges icebergs tabulaires (Benn et al., 2007a).

Ce comportement est alors similaire à celui du vöelage sous-marin d«ecrit plus haut.

Ce cas de Þgure abord«e notamment parReeh(1968), a «et«e plus largement d«ecrit parBoyce

et al. (2007). Son «etude porte sur un glacier à terminus lacustre, le glacier Mendenhall, en

Alaska. Pendant deux ann«ees, suite à une fonte surfacique importante, ce glacier pos«e sÕest

rapidement aminci et une large portion est brutalement devenue ßottante, avant devöeler,

en r«eponse au ß«echissement g«en«er«e par les forces de ßottaison. Une autre «etude similaire

r«ealis«ee parWarren et al. (2001) sur un glacier à terminaison lacustre au Chili met elle aussi

en avant lÕimportance de ce ph«enomène dans le comportement observ«e du glacier. Dans

leur ouvrage,Benn and Evans(2010) rappellent que ce processus nÕa «et«e observ«e que sur

des glaciers à terminaison lacustres sujets à de rapides modiÞcations de leurs param`etres

environnementaux.

Dans le cas de ces glaciers, plusieurs «etudes ont «et«e men«ees sur les contraintes g«en«er«ees

par des forücages externes, tels que la houle, les mar«ees, ou la pr«esence de glace de mer (Reeh,

1968; Schmeltz et al., 2002; Reeh et al., 2003), et constituent une approche plus brutale

et p«eriodique de ce type de forücage. En 1985,Holdsworth (1985) montre que les e!ets de

fatigue dusà la houle et aux mar«ees peuvent fragiliser les plateformes ßottantes au niveau de
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la ligne dÕ«echouage, où la ßexion induite est la plus importante. En revanche, ces crevasses

basales peuvent öetre rapidement transport«ees avec lÕ«ecoulement de glace dans des zones où

la traction est moindre, et empöeche ainsi leur propagation et la d«esint«egration de ces plates-

formes. Ces «etudes sont reprises, notamment parMacAyeal et al. (2006) et Bromirski et al.

(2010), qui «etudient à lÕaide de sismomètres plac«es sur des plateformes ßottantes,non loin

de la plateforme de Ross, en Antarctique, les cons«equences de la houle à basse fr«equence

g«en«er«ee lors des grandes tempöetes de lÕh«emisphère nord, et concluent queleur impact direct

sur le vöelage dÕiceberg, sÕil ne peut pas öetre directement accus«e de provoquerle d«echargement

dÕicebergs, ne peut pas öetre totalement ignor«e.

Bassis et al.(2008), en e!ectuant une «etude analytique des contraintes environnementales

(houle, mar«ee, glace de mer, vent), montrent que les contraintes produites par les forücages

environnementaux sont unà deux ordres de grandeur inf«erieurs aux contraintes glaciologiques

au sein des plateformes de glace. Ils en concluent que les forücages externesne sont pas

su"sants pour expliquer la propagation des crevasses, bien quÕils puissent jouer un röole à

proximit«e temporelle dÕun «evènement de vöelage.

2.1.3.5 D«esint«egration des plateformes ßottantes

Un dernier type de vöelage a «et«e identiÞ«e sur plusieurs glaciers dÕAntarctique. IlsÕagit

de lÕe!ondrement très rapide de toute une plateforme de glace. Ces «evènements ont d«ejà eu

lieu sur plusieurs glaciers de la p«eninsule Antarctique.Scambos et al.(2000) ont largement

document«e ces «evènements : lÕ«el«evation des temp«eratures entraöõne une augmentation de la

fonte à la surface, et une densiÞcation des lacs de fonte (Fig.2.6), qui fragilisent toute

la plateforme par des contraintes de ßexion, et conduisent à sa d«esint«egration complète

(Scambos et al., 2004; Glasser and Scambos, 2008; Scambos et al., 2009; Cook and Vaughan,

2010; Banwell et al., 2013).

MacAyeal et al.(2003) proposent un m«ecanisme pour expliquer lÕacc«el«eration de la d«esin-

t«egration complète des plateformes de glace, telle quÕelle a «et«e observ«ee sur les plateformes

du Larsen A en 1995 (Rott et al., 1996) et du Larsen B en 2002 (Scambos et al., 2004). La

propagation de crevasses remplies dÕeauà travers lÕ«epaisseur de la plateformeisole de minces

portions de glace sur toute sa surface. Ces icebergs tournent ensuite sur eux-möemes de 90û

jusquÕà se stabiliser, repoussant ainsi la glace en aval, et permettantà dÕautres icebergs situ«es

en amont de tourner. SÕen suit alors une r«eaction en chaöõne menant à la d«esint«egration de la

plateforme.
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Figure 2.6 Ð Lacs de fonte de surface sur George VI Ice Shelf (2009). Cr«edit : A. Cook.
DÕaprèsCook and Vaughan(2010).

Le röole des lacs supraglaciaires est «etudi«e en d«etail parBanwell et al.(2013) et MacAyeal

and Sergienko(2013) et un m«ecanisme plus pouss«e est propos«e. Dans leur modèle, lÕaccumu-

lation dÕeau entraöõne un enfoncement progressif de la plateforme, augmentant dÕune part les

contraintes surfaciques tout autour, et les contraintes basales sous le lac, fragilisant la glace.

Par ailleurs, la propagation des fractures au fond des lacs est facilit«ee par la pression hydro-

statique, leur permettant de se vider rapidement à travers la plateforme. Une fois le lac vid«e,

son ajustement glaciostatique g«enère des contraintes en traction `a la base de la plateforme

et la propagation de crevasses, fragilisant encore davantage lÕensemble de la plateforme et

conduisant à sa d«esint«egration.

2.1.3.6 Conclusion

Dans cette partie, on a essay«e de dresser un r«esum«e des di!«erents m«ecanismes pouvant

d«eclencher des «evènements de vöelage. Ces m«ecanismes ont «et«e r«epartis en plusieurs cat«egories,

et hi«erarchis«es selon leur impact spatial et temporel. Le m«ecanisme dominant le vöelage dÕice-

berg est lÕ«etirement longitudinal associ«e à des variations spatiales de vitesse de surface. Si

les gradients de vitesses sont su"samment «elev«es, alors les crevasses sont capables de se

propager plus rapidement et dÕentraöõner du vöelage. Au contraire, si ces gradients sont trop

faibles, alors les crevasses peinent à se propager.
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Les m«ecanismes de second ordre sont le d«es«equilibre des forces au front,la fonte de la

partie immerg«ee du front, et le moment induit par les forces de ßottaison. Ces m«ecanismes

sont consid«er«es comme des processus de second ordre, car ils ont un domaine dÕimpact

plus r«eduit, et restent applicables dans les limites accord«ees par le comportement global du

glacier : si lÕ«etirement longitudinal est faible, alors les processus de second ordre r«egissent la

position et le taux de vöelage (Benn et al., 2007a). En sus, nous avons pr«esent«e un m«ecanisme

expliquant les d«esint«egrations de plate-forme de glace faisant intervenir leslacs de fonte,

comme cela a «et«e probablement le cas sur les plateformes du Larsen A et B.

Dans la suite, nous d«etaillons les lois de vöelage qui ont «et«e propos«ees et utilis«ees dans

les modèles. Dans un premier temps sont pr«esent«ees les approches empiriques (Sect. 2.2),

puis nous d«etaillons les approches physiques, sur lesquelles nous nous attarderons davantage

(Sect. 2.3).

2.2 Approches empiriques

Dans cette partie, nous d«etaillons deux critères sur lesquels sont bas«ees la plupart des lois

de vöelage d«etermin«ees empiriquement : il sÕagit de la Òhauteur au-dessus de la ßottaisonÓ, et

de la Òprofondeur dÕeau au terminusÓ. Nous mentionnons «egalement une approche propos«e

pour le vöelage des plateformes ßottantes, et pour chacune dÕelles, nous explicitonsleurs

limites dÕapplicabilit«e.

2.2.1 Hauteur au-dessus de la ßottaison (HAB)

Le premier critère discut«e ici est celui de la hauteur au-dessus de la ßottaison (van der

Veen, 1996). La hauteur au-dessus de la ßottaison correspond à lÕ«epaisseur de glace en excès

par rapport à lÕ«equilibre hydrostatique. En dÕautres termes, cÕest la hauteur de glace qui

nÕa pas (encore) apport«e sa contribution au niveau de la mer ou du lac. Elle se d«eÞnit

math«ematiquement par :

HAB = H !
! w

! i
Hw (2.2)

avec H lÕ«epaisseur de glace (ici, au terminus),Hw la profondeur dÕeau au terminus,! i la

densit«e de la glace, et! w la densit«e du milieu proglaciaire (lac ou oc«ean). Une illustration de

la hauteur au-dessus de la ßottaison est donn«ee sur la Fig.2.7.
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Figure 2.7 Ð Hauteur au-dessus de la ßottaison (HAB). CÕest lÕ«epaisseur de glace qui nÕa
pas encore apport«e sa contribution à lÕaugmentation du niveau de lÕeau.

Bas«e sur une «etude du glacier Columbia (Alaska) entre 1976 et 1992, lÕarticle montre que

le glacier nÕa jamais support«e une hauteur au-dessus de la ßottaison de moins de 50m. Van

der Veen a observ«e que si le glacier sÕamincit, et que la hauteur de glace au-dessus de la

ßottaison chute en dessous de 50m, le vöelage intervient et le glacier recule jusquÕà ce que

ce critère soit à nouveau satisfait. Ce critère est inspir«e dÕun critèreant«erieur deMeier and

Post (1987), selon lequel le terminus se situe au point où la pression e!ective devient nulle

(van der Veen, 1996).

Bien que ce critère ne soit pas le premier du genre, il a «et«e souvent employ«e. En particulier,

il a «et«e appliqu«e avec succès sur la mod«elisation du retrait de certains glaciers, tel que le

glacier du Hansbreen, au Svalbard (Vieli et al., 2001). Venteris (1999), quantà lui, compare le

comportement de glaciers patagoniens avec le modèle HAB, et en conclue un comportement

similaire.

2.2.2 Profondeur dÕeau au terminus

Le second critère de vöelage empirique repose sur une id«ee selon laquelle le taux devöelage

d«epend uniquement de la profondeur dÕeau au terminus du glacier. La première loi empirique

provient de Brown et al. (1982), qui relie le taux de vöelage proportionnellement à la pro-

fondeur dÕeau au terminus, suite à des «etudes statistiques de la d«echarge dÕiceberg, au front

de quinze glaciers dÕAlaska. Il applique ensuite sa loi lin«eaire sur le glacier Columbia, et y

trouve une concordance des r«esultats satisfaisante. Depuis, de nombreuses observations ont

«et«e r«ealis«ees sur di!«erents types de glaciers à terminaison marine ou lacustre, dans toutes les

r«egions du monde, sur des glaciers polaires et temp«er«es, des glaciers de montagne ou marins

(Warren et al., 2001; van der Veen, 2002; Boyce et al., 2007). Suite aux di!«erentes observa-
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tions r«ealis«ees, deux comportements di!«erents ont «et«e report«es, selon que les glaciers sont à

terminaison marine (Pelto and Warren, 1991) ou lacustre (Warren and Kirkbride, 2003).

Pelto and Warren (1991) ont men«e leur «etude sur des glaciers à front marin dÕAlaska, du

Groenland et du Svalbard, et en ont d«eduit une expression du taux de vöelage suivant :

VC = 70 + 8 .33Hw (2.3)

Warren and Kirkbride (2003), quant à eux, se concentrent sur lÕ«etude des glaciers à

terminaison lacustre de Nouvelle-Z«elande et proposent la loi suivante :

VC = 17.4 + 2.3Hw (2.4)

Ces donn«ees sont r«esum«ees parHaresign (2004) dans sa thèse de doctorat. La Figure2.8

illustre lÕensemble de ces donn«ees. Ces r«esultats corroborent les observations faites pr«ec«edemment

selon lesquelles le taux de vöelage des glaciersà front marin est un ordre de grandeur sup«erieur

à ceux à front lacustre.

Figure 2.8 Ð Variation du taux de vöelage en fonction de la profondeur dÕeau au terminus
pour di!«erents types de glaciers. DÕaprèsHaresign (2004).

La param«etrisation dePelto and Warren (1991) a «et«e utilis«ee à plusieurs reprises : en

particulier par Landvik et al.(1998), pour «evaluer lÕextension de la calotte du Svalbard lors du

dernier maximum glaciaire. De möeme,Dowdeswell and Siegert(1999); Siegert et al.(1999);

Siegert and Dowdeswell(2004) lÕemploient pour reconstruire les conditions glaciaires de la

calotte eurasienne. EnÞn, à lÕaide de la möeme param«etrisation,Bigg et al. (1997) simule la
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distribution de taille des icebergs vöel«es le long de la cöote Groenlandaise avant de mod«eliser

leur d«erive dans lÕoc«ean.

La param«etrisation de Warren et Kirkbride a «et«e, quant à elle, utilis«ee pour la recons-

truction de lÕ«evolution des lacs dÕeau douce proglaciaires dans la r«egion du nord-ouest du

Canada, lors de la dernière d«eglaciation, parStokes and Clark(2004). Finlayson et al.(2010)

emploient cette relation dans lÕ«evaluation de la d«echarge de glace de la calotte brittano irlan-

daise. En outre, les mesures de taux de vöelage propos«ees parWarren and Kirkbride (2003)

ont «et«e «egalement conÞrm«ees par une «etude ind«ependante deDykes et al.(2010), sur le retrait

du glacier Tasman, en Nouvelle-Z«elande.

En 2003, Hanson and Hooke(2003) mod«elisent par «el«ements Þnis lÕ«etat de contrainte

dans la glace au niveau du front du glacier, pour di!«erentes valeurs de profondeur dÕeau au

terminus. Les gradients du champ de vitesse horizontal ainsi obtenus conÞrment lÕassertion

selon laquelle taux de vöelage et profondeur dÕeau sont corr«el«es.

2.2.3 Plateformes de glace

Pour lÕestimation du taux de vöelage des plateformes ßottantes,Alley et al. (2008) pro-

posent une loi reliant le taux de d«eformation au taux de vöelage. Leur «etude sÕappuie sur des

observations de plusieurs plateformes de glace antarctiques et glaciersà terminaison ßottante

groenlandais. La loi obtenue est de la forme :

VC = 15000 ú#0.43, (2.5)

avec ú# le taux de d«eformation, donn«e par lÕobservation des gradients de vitesseà la surface des

plateformes. Dans cette «etude, les auteurs sÕappuient sur le m«ecanisme de premier ordre d«ecrit

en Sect.2.1.3.1. Le vöelage dÕiceberg est r«egi au premier ordre par lÕ«etirement longitudinal

sur la plateforme.

Cette «equation d«etermin«ee par observation a trouv«e une consistance physique dans le

travail de Amundson and Tru!er (2010), dans lequel les auteurs relient analytiquement le

taux de vöelage avec le taux de d«eformation et lÕ«epaisseur de glace au frontavant et après un

«evènement de vöelage.

En outre, cette param«etrisation a «et«e utilis«ee à plusieurs reprises cesdernières ann«ees.

Elle est impl«ement«e dans le modèle dÕ«ecoulement Ice Sheet System Modelling (ISSM) et

utilis«ee dansLarour et al. (2012). Winkelmann et al. (2011) sÕinspire de cette formulation

pour d«evelopper un critère de vöelage similaire. Elle est aussi valid«ee par observation du com-
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portement des glaciers à grande «echelle, en Antarctique et au Groenland (Joughin et al.,

2012), et à petite «echelle, au niveau du glacier Columbia, en Alaska, parWalter et al. (2010).

Hindmarsh (2012) lÕemploi comme condition limite dans une th«eorie de la couche limite ana-

lytique pour laquelle il mod«elise ensuite lÕ«ecoulement visqueux de glaciers et de plateformes

de glace.

2.2.4 Limitations

Ce type de repr«esentation pr«esente lÕint«eröet majeur dÕöetre facile `a impl«ementer dans

des codes de calculs, et repr«esente avec une bonne Þabilit«e les comportements observ«es sur

certains glaciers, ce qui promeut encore aujourdÕhui son utilisation. En revanche, ilpr«esente

de s«evères limitations. Dans le cas du modèle HAB, «etant donn«e que le vöelage intervient

avant que le glacier nÕatteigne la ßottaison, il interdit la formation de plateformes ßottantes,

et ne peut pas repr«esenter ou expliquer le vöelage des parties ßottantes ni la formation de

crevasses basales.

Hanson and Hooke(2000) «etudient les processus physiques pouvant expliquer la viabilit«e

du modèle empirique deWarren and Kirkbride (2003). Parmi leurs conclusions, ils relèvent

le fait que lÕaugmentation de la hauteur dÕeau au terminus augmente la contrainte d«eviatoire

en traction à la base du glacier, et facilite le vöelage. Dans leur conclusion, ils soulignent

n«eanmoins que la hauteur dÕeau au terminus nÕest probablement que lÕun des nombreux

paramètres qui modiÞent le taux de vöelage.

Par ailleurs, Alley et al. (2008) admettent lÕimpossibilit«e de prise en compte dans leur

approche des forücages externes secondaires tels que les vagues, mar«ees,les collisions avec des

icebergs ou des propri«et«es du mat«eriau glace (temp«erature, «epaisseur, g«eom«etrie) qui peuvent

intervenir dans le processus de vöelage. En outre, ayant «et«e calibr«e sur lesplateformes ßot-

tantes dÕAntarctique, ce modèle ne permet pas de repr«esenter le vöelage desglaciers «emissaires

pos«es, ou à la limite de la ßottaison, pr«esents en grand nombre sur les cöotesgroenlandaises.

De manière g«en«erale, ces lois empiriques soulèvent le problème de leur versatilit«e (cf.

Fig. 2.8). La plupart, si elles peuvent öetre e"caces dans un cas pr«ecis, restent inapplicables

dans dÕautres situations et par cons«equent, di"cilement impl«ementables dans un modèle en

vue de simulations complexes, dÕestimation Þable de d«echarge de glace ou de projections `a

grande «echelle.
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2.3 Approches physiques

Compte tenu de la faible versatilit«e des lois de vöelage bas«ees sur une analyse empirique

(application uniqueà des glaciers marins ou des glaciers dÕeau douce, sp«eciÞcit«e g«eographique

ou topographique des glaciers consid«er«es) et dans le but dÕam«eliorer la justesse des modèles

num«eriques, il est n«ecessaire dÕy int«egrer les processus physiques sur lesquels repose la for-

mation des icebergs (Nick et al., 2009). Cela sÕe!ectue en deux temps. DÕabord, il sÕagit de

comprendre comment se forment les crevasses et la faücon dont elles se propagent dans le

milieu (Nye, 1957; van der Veen, 1998a,b; Pralong et al., 2003). Ensuite, il est n«ecessaire de

d«eÞnir un critère de vöelage impl«ementable dans un modèle dÕ«ecoulement (Benn et al., 2007a;

Nick et al., 2010). Ces deux «etapes, bien que li«ees, sont à prendre en compte successivement.

Plusieurs de ces critères ont «et«e appliqu«es (Rist et al., 1999; Pralong and Funk, 2005; Jou-

vet, 2010; Cook, 2012) et des comparaisons entre ces m«ethodes ont «et«e r«ealis«ees (Mottram

and Benn, 2009; Nick et al., 2010). Dans cette partie, on se propose dÕ«etablir une liste des

m«ethodes et critères physiques actuellement propos«es dans la litt«erature.

2.3.1 Propagation des crevasses

2.3.1.1 Initiation et propagation dÕune crevasse

Les crevasses sont form«ees par rupture fragile de la glace ou du n«ev«e soumis à des

contraintes. LÕinitiation dÕune crevasse et son extension macroscopique requièrent lÕexistence

de micro d«efauts dans le mat«eriau glace à lÕ«echelle cristallographique se propageant à une

«echelle m«esoscopique, à partir de laquelle la propagation sÕe!ectue de manière fragile, au sens

de la m«ecanique de la rupture lin«eaire «elastique (LEFM) (Weiss, 2004).

Rist et al. (1996, 1999) «etudient la propagation de fractures sur la plateforme ßottante

de Ross et de Ronne-Filchner, en Antarctique, et montrent que la taille des Þssures initiales

n«ecessaires pour la propagation des crevasses est de lÕordre de plusieurs dizainesde cen-

timètres (environ 10 cm à 50 cm). Ces chi!res ont «et«e «egalement conÞrm«es parNath and

Vaughan (2003), pour lÕ«etude de propagation de crevasse à partir de Þssures pr«esentes sous

la surface de la glace. Les modèles de vöelage pr«esent«es dans les sections2.3.1.2et 2.3.1.3font

lÕhypothèse que ce type de Þssure est d«ejà pr«esent à la surface du glacier.

LÕinitiation dÕune crevasse peut se faire selon trois modes de fracturation : le mode I

correspond à lÕouverture dÕune fracture dans le plan normal à lÕaxe dÕextension maximal.En

mode II, la crevasse se d«eveloppe sous lÕe!et du cisaillement et dans la direction decelui-ci,
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les deux parois de la crevasse restant en contact. Le mode III correspondà une ouverture sous

un e!et de cisaillement, comme pour le mode II, mais celle-ci se fait dans un plan parallèle

au plan de la Þssure et parallèle au plan du front de la Þssure (d«echirement) (voir Figure

2.9).

Figure 2.9 Ð Modes de fracturation. DÕaprèsvan der Veen(1998b).

La plupart des «etudes men«ees sur le sujet ne considèrent que lÕouverture des crevasses

en Mode I, möeme si certaines «etudes ont «et«e men«ees en consid«erant«egalement lÕe!et du

cisaillement sur le d«eveloppement des crevasses et leur orientation (van der Veen, 1999).

2.3.1.2 Critère de Nye

En 1957, Nye propose une loi permettant de calculer la profondeur maximale dÕun champ

de crevasse en partant du principe que celle-ci sÕ«etend jusquÕau point où lesforces qui tendent

à ouvrir la crevasse sont exactement compens«ees par celles qui tendent `a la fermer. La force

tendant à ouvrir la crevasse est celle issue de lÕ«etirement longitudinal, et celle visant à la

fermer r«esulte du poids de la glace (Nye, 1957). Selon cette consid«eration, la profondeur maxi-

male de la crevasseds est celle pour laquelleSxx = Pi , avec Sxx la contrainte en traction,

et Pi = ! ! i gz la contrainte exerc«ee par le poids de la glace, qui augmente avec la profon-

deur(voir Figure 2.10a). Au-delà dÕune certaine profondeur, la pression glaciostatique devient

alors plus forte que la contrainte longitudinale, et la p«en«etration de la crevasse sÕinterrompt.

Math«ematiquement, ce critère sÕ«ecrit en fonction de la composante entraction du tenseur

des d«eformations ú#xx , à travers la loi de Glen reliant & et #. En accord avec notre système
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Figure 2.10 Ð Sch«ema des forces sÕexerücant sur une fracture unique (a) sans eau dans la
crevasse (b) avec de lÕeau dans la crevasse. DÕaprèsWeiss (2004).

de notation, la crevasse se propage ainsi à une profondeur telle que&xx = 0, et sÕ«ecrit :

ds =
2

! i g

$ ú' xx

A

%1
n

, (2.6)

où A est le paramètre de ßuidit«e.Weertman (1973) a compl«et«e en premier cette «etude en

pr«ecisant quÕune crevasse isol«ee se propage plus profond«ement dÕun facteur(/ 2, si lÕon enlève

lÕe!et dÕ«ecrantage des contraintes par les crevasses adjacentes. Par ailleurs, il montre quÕune

crevasse remplie dÕeau peut, en fonction du niveau dÕeau dans celle-ci, se propager `a travers

toute lÕ«epaisseur du glacier (Paterson, 1994). Dans cette conÞguration, en e!et, sÕajoute un

terme dÕouverture, à la contrainte longitudinale, correspondant à la pressionde lÕeau dans

la crevasse! wgdw (Benn et al., 2007a) (cf. Fig. 2.10b) :

ds =
2

! i g

$ ú' xx

A

%1
n

+
! w

! i
dw (2.7)

avecdw la hauteur dÕeau dans la crevasse. Un e!et de seuil n«ecessaire pour lÕinitiation de la

fracturation (ú' " ) est «egalement propos«e (Benn et al., 2007a) et ajout«eà ce critère, permettant

dÕy int«egrer une particularit«e propre à la LEFM (voir Sect.2.3.1.3).
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Comme «evoqu«e pr«ec«edemment, les crevasses basales peuvent jouer un röole non n«egligeable

dans le processus de vöelage. Elles peuvent se former en particulier au niveau de la ligne

dÕ«echouage, lorsque les forces de ßottaison imposent des contraintes en traction à la base du

glacier. Dans leur papier,Nick et al. (2010) d«eveloppent le critère de Nye en y impl«ementant

une physique d«ecrivant la formation de ce type de crevasse. Leur modèle sÕapplique ainsi aussi

bien aux terminus de glaciers pos«es que ßottants et fait lÕhypothèse que lescrevasses sont

proches les unes des autres, ce qui permet dÕignorer la concentration des contraintes autour

de lÕextr«emit«e dÕune crevasse unique. Dans ce cas, la hauteur de la crevasse basale sÕexprime

en prenant en compte la pression glaciostatique, la pression hydrostatique à lÕint«erieur de la

crevasse et la contrainte de traction li«ee à lÕ«ecoulement de la glace. Elle se r«esume alors par

lÕ«equation suivante :

db =
! i

(! w ! ! i )

!
2

! i g

$ ú' xx

A

%1
n

! Hab

"

(2.8)

avecHAB la hauteur de glace au-dessus de la ßottaison (cf. Eq.2.2).

Ce critère a «et«e utilis«e dans plusieurs modèles num«eriques, et est actuellement le plus

r«epandu dans les modèles dÕ«ecoulement le long dÕune ligne dÕ«ecoulement en 2D (Nick et al.,

2010; Cook et al., 2014; Lea et al., 2014; Todd and Christo!ersen, 2014). Il a «et«e adapt«e en

3D et appliqu«e sur le glacier Johnsons, en Antarctique, parOtero et al. (2010). Entre autres

modiÞcations, les auteurs lÕont rendu d«ependant de lÕ«epaisseur de glace et davantage sujet

aux e!ets 3D.

Ce modèle à lÕavantage dÕöetre simple et facile à impl«ementer (Mottram and Benn, 2009),

mais pr«esente certaines approximations : dÕune part, dans sa version principalement utilis«ee,

il ne prend pas en compte lÕe!et de seuil n«ecessaire pour initier la propagation de la crevasse.

DÕautre part, il ne sÕapplique que dans un champ de crevasse, et ne repr«esente donc pas la

propagation dÕune crevasse unique. En outre, il ignore ainsi la concentration de contraintes

autour de la pointe de la crevasse et «egalement la profondeur de celle-ci, dans son calcul de

propagation.

Principalement, il est bon de noter que ce critère, le plus utilis«eà lÕheure actuelle dansles

modèles physiques, nÕest pas un critère de propagation des fractures bas«e surla m«ecanique

de la rupture lin«eaire «elastique. Ainsi, il nÕintègre pas lÕe!et du proÞl de contrainte lelong de

la Þssure dans le calcul de sa propagation, mais considère uniquement le champ de contrainte

à un point donn«e, pour lequel la profondeur est donn«ee par&xx = 0.
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2.3.1.3 M«ecanique de la rupture

Le problème de la concentration des contraintes autour de lÕextr«emit«e de la Þssure a

«et«e largement discut«e dansSmith (1976) and Rist et al. (1996) et plus pr«ecis«ement d«etaill«e

dans van der Veen (1998a,b). Dans ces travaux, les auteurs appliquent la m«ecanique de

la rupture lin«eaire «elastique (Gri"th , 1921) à des crevasses uniques ou à des champs de

crevasses. Le principe de la LEFM repose sur le concept de facteur dÕintensit«e de contrainte

(stress intensity factor) qui caract«erise lÕintensit«e de la singularit«e du champ de contraintes

à la pointe de la Þssure (Lemaitre et al., 1988), et qui fournit un critère de rupture pour les

mat«eriaux fragiles (Anderson, 2005). Il sÕ«ecrit sous la formeK I , K II et K III , symbolisant

respectivement le facteur dÕintensit«e de contraintes en mode I, mode II et modeIII (voir

Fig. 2.9). En mode I, on lÕexprime math«ematiquement sous la formeK I = )&
$

(d s, avec)

un facteur dimensionnel qui caract«erise la g«eom«etrie du système,& le proÞl de contraintes en

traction ou compression le long de la Þssure, etds la profondeur de la crevasse. La capacit«e

de lÕ«etat de contrainte à propager où non la Þssure d«epend alors du critère choisi.

Plusieurs approches successives ont «et«e propos«ees pour d«ecrire la propagation de la cre-

vasse.Smith (1976) considère que la crevasse se propage dans le milieu tant queK I % 0.

van der Veen(1998b), lui, fait intervenir la t«enacit«e du mat«eriau K Ic (fracture toughness).

Elle caract«erise la r«esistance m«ecanique du mat«eriau à la propagation de Þssures. Ainsi, la

rupture sÕinitie lorsque le facteur dÕintensit«e de contrainte d«epasse la t«enacit«e de la glace :

soit K I > K Ic . LÕapplication de ce critère n«ecessite donc la connaissance deK Ic : pour la

glace, celle-ci a «et«e mesur«ee sur des carottes de glace du Groenland et de dela plateforme de

Ronne entre 0, 1 MPa a1/ 2 et 0, 4 MPa a1/ 2 (Fischer et al., 1995; Rist et al., 1996). Schulson

and Duval (2009) proposent une valeur obtenue en laboratoire de 0, 1 MPa a1/ 2. Les r«esultats

montrent que la t«enacit«e de la glace augmente avec la densit«e,i.e. avec la profondeur de la

glace.

Dans son «etude, van der Veen applique le principe de superposition des contraintes, ce qui

lui permet de mod«eliser la contrainte totale subie par la glace comme la somme de chacune

des contraintes issues des di!«erents processus (pression glaciostatique,hydrostatique, terme

dÕouverture, pr«esence dÕeau dans les crevasses, densiÞcation du n«ev«e). Il permet ainsi de

prendre en compte facilement, par exemple, la variation de la densit«e avec la profondeur,

ce qui a pour e!et dÕaugmenter sensiblement la profondeur th«eorique des crevasses (voir

Figure 2.11). De möeme, la mod«elisation de la pression dÕeau dans les crevasses montre quÕune

crevasse remplie dÕeau jusquÕà 15 mètres de la surface sup«erieure peut se propager de manière
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instable jusquÕau lit rocheux, dans la mesure où la contrainte de traction subie par la glace

d«epasse les 150 kPa. Cette accumulation dÕeau de fonte dans les crevassesa «et«e reprise comme

m«ecanisme pour justiÞer lÕe!ondrement de certaines plateformes (Scambos et al.(2000, 2003);

Hulbe et al.(2004); Scambos et al.(2009) et Sect. 2.1.3.5).

Figure 2.11 Ð Profondeur de p«en«etration dÕune crevasse surfacique en fonction de la
contrainte en traction dans le cas dÕun glacier «epais de 500m (gauche), et 2500m (droite). La
profondeur de la crevasse est indiqu«ee pour deux valeurs de t«enacit«e (0, 1 et 0, 4 MPa1/ 2),
calcul«ee avec une densit«e variable. Les courbes pointill«ees et celle en trait Þn repr«esentent
la solution à densit«e constante deWeertman (1973) et de van der Veen(1998b). DÕaprès
van der Veen(1998b).

Un des points forts de cette approche est quÕelle sÕapplique aussi bien à une crevasse

isol«ee quÕà un champ de crevasse. En outre, (van der Veen, 1998a) propose une extension pour

mod«eliser de la möeme manière la propagation des crevasses basales. Par un calcul analytique,

il montre que la propagation de celles-ci sur un glacier pos«e nÕest possible que si lapression

de lÕeau dans la crevasse compense le poids de la glace. Elle requiert donc que le glacier

approche la ßottaison, et explique de cette faücon la faible quantit«e dÕobservationsde crevasses

basales sur les glaciers pos«es, par rapport aux plateformes ßottantes (Luckman et al., 2011;

McGrath et al., 2012). Cependant, ces «etudes men«ees dans le cadre de la m«ecanique de

la rupture lin«eaire «elastique sont incapables dÕexpliquer certaines observations, telles que

lÕinitiation de lÕouverture dÕune crevasse, ou lÕacc«el«eration de celle-ci. DansWeiss (2004) est

propos«e un m«ecanisme de rupture sous-critique, satisfaisant les observationsdÕacc«el«eration

de fracturation qui pr«ecèdent des «evènements de vöelage. Cette th«eorie reste toutefois limit«ee
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par le manque dÕobservations.

Rist et al. (2002) proposent une analyse de stabilit«e des plateformes de glace en Antarc-

tique à partir de mesures exp«erimentales de carottes de glaces r«ecup«er«ees sur la plateforme

de Ronne-Filchner. Les auteurs identiÞent une formulation empirique lin«eaire reliant le fac-

teur dÕintensit«e de contrainte avec la densit«e de la glace. En appliquant ces r«esultats à leur

modèle, ils d«eduisent la contrainte n«ecessaire pour empöecher la propagation instable des cre-

vasses basales et surfaciques. Ces r«esultats corroborent lÕanalyse devan der Veen(1998a,b),

en a"rmant que les crevasses de surfaces ne peuvent pas se propager au-delà dÕunecer-

taine profondeur, en lÕabsence dÕeau à lÕint«erieure de celles-ci. Cette loi a «et«ereprise par

Jansen et al.(2010), qui lÕappliquent sur une simulation dÕ«ecoulement sur la möeme plate-

forme ßottante, aÞn dÕidentiÞer la position et lÕorientation des crevasses surfaciques. En les

comparant avec des observations de surface, ils trouvent une concordance satisfaisante entre

mod«elisation et observation. La m«ecanique de la rupture lin«eaire «elastique a «egalement «et«e

compar«ee au critère de Nye et à des observations de terrain sur un glacier àterminaison

lacustre dÕIslande parMottram and Benn (2009). Les auteurs nÕobservent pas de di!«erence

notable entre les deux modèles.

2.3.1.4 M«ecanique de lÕEndommagement

Le troisième outil employ«e pour «evaluer la propagation de crevasses repose sur la m«ecani-

que lÕendommagement. SelonLemaitre et al. (1988), ÒLa th«eorie de lÕendommagement d«ecrit

lÕ«evolution des ph«enomènes entre lÕ«etat vierge et lÕamorücage de la ÞssuremacroscopiqueÓ. A

la di!«erence des deux m«ethodes pr«esent«ees ci-dessus qui «etudient le champ de contrainte à

un instant donn«e, la m«ecanique de lÕendommagement se concentre sur lÕ«evolution de zones

de glace endommag«ees à lÕ«echelle m«esoscopique. La th«eorie de lÕendommagement repose sur

lÕ«evolution et le transport dÕune variable dÕendommagement (habituellement not«eeD, et

dont la première apparition date de 1958 dansKachanov, 1958) qui va a!ecter la rh«eologie

de la glace, en diminuant sa viscosit«e. Cette variable d«epend de la densit«e de microÞssures

dans le milieu, et elle est comprise entre 0 pour un mat«eriau vierge et 1 pour un mat«eriau

complètement endommag«e. La m«ecanique de lÕendommagement a «et«e appliqu«ee à la frac-

turation de la glace à plusieurs reprises, surtout au cours des dernières ann«ees (Xiao and

Jordaan, 1996; Pralong et al., 2005, 2006; Jouvet, 2010; von Bock und Polach and Ehlers,

2013; Keller , 2013; Keller and Hutter, 2014; Krug et al., 2014), aussi bien pour les fractura-

tions de glaciers de montagne (chutes de s«eracs ou avalanches) (Pralong et al., 2003; Borstad



52 Chapitre 2. Le vöelage dÕiceberg, «etat de lÕart des connaissances

and McClung, 2011; Jouvet et al., 2011) que pour des plateformes ßottantes ou des glaces

polaires (Borstad et al., 2012; Duddu and Waisman, 2013, 2012; Borstad et al., 2013), et

dans di!«erents types de modèles en deux dimensions.

En extension par rapport à la th«eorie de Lemaöõtre, certains auteurs poussent lÕutilisation

de la m«ecanique de lÕendommagement à la repr«esentation du d«eveloppement des crevasses

macroscopiques, jusquÕau vöelage (Pralong and Funk, 2005; Duddu and Waisman, 2013; Duddu

et al., 2013). Le d«ebat reste ouvert sur le sujet. En th«eorie, la m«ecanique de lÕendommagement

peut öetre utilis«eeà de telles Þns dans le cadre de la propagation de fracture dans un mat«eriau

ductile, dans le cas où la propagation se fait par croissance et coalescence de cavit«e sÕop«erant

par d«eformations plastiques. En revanche, la fracturation de la glace se fait par rupture

fragile, möeme à des temp«eratures très proches de 0ûC, et donc ne rentrepas dans le cadre de

la m«ecanique de lÕendommagement.

JusquÕà pr«esent, les r«esultats obtenus avec la m«ecanique de lÕendommagement sont en

g«en«eral coh«erents avec les observations in situ. En particulier,Pralong and Funk (2005)

arrivent à reproduire la formation dÕune crevasse au terminus dÕun glacier suspendu et

lÕacc«el«eration de la glace dans les derniers instants pr«ec«edant la rupture. Par inversion de

lÕendommagement sur le Larsen B,Borstad et al. (2012) ont montr«e que lÕe!ondrement du

terminus ßottant sÕe!ectue lorsque la plateforme est endommag«eeà 60 %. DansBorstad et al.

(2013), les auteurs mod«elisent la production dÕendommagement sur la plateforme ßottante

du larsen C, et reproduisent avec une bonne exactitude g«eographique les zones de crevasses

observ«ees par satellite.

Cependant, la m«ecanique de lÕendommagement est encore peu utilis«ee dans les modèles,

du fait de la di"cult«e num«erique dÕimpl«ementation qui en d«ecoule. Elle nÕa pas encore «et«e

employ«ee pour simuler le vöelage dÕiceberg. Elle sera d«ecrite de faücon plus d«etaill«ee et utilis«ee

dans le cadre de cette thèse dans les chapitres suivants.

2.3.2 Critère de vöelage

Les m«ethodes pr«esent«ees pr«ec«edemment d«ecrivent lÕ«evolution des crevasses et leur profon-

deur maximale dans des glaciers pos«es et plateformes ßottantes. Une fois la profondeur de

crevasse calcul«ee par une m«ethode donn«ee, il sÕagit dÕappliquer un critère aÞn de d«eterminer

dans quelle condition le vöelage intervient.

Th«eoriquement, la d«echarge dÕiceberg sÕe!ectue lorsque les crevasses (basales ou surfa-

ciques) ont travers«e la totalit«e de lÕ«epaisseur du glacier. En pratique, ond«eÞnit une profondeur
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critique de crevasse à partir de laquelle on considère que la portion situ«ee en aval de celle-ci

est vöel«ee. Pour cela, deux critères sont principalement utilis«es :

Ñ les crevasses surfaciques atteignent le niveau de la mer

Ñ les crevasses surfaciques et basales se rejoignent, signiÞant une fracturesur toute

lÕ«epaisseur de la glace.

2.3.2.1 Propagation jusquÕau niveau de lÕeau

DansBenn et al. (2007a) est propos«e un critère selon lequel la position du terminus dÕun

glacier pos«e est d«eÞnie comme le point où la profondeur dÕune crevasse surfaciqueest «egale à

la hauteur de glace «emerg«ee, ou encore, lorsque la pointe de la crevasse atteint le niveau de

la mer (cf. Fig. 2.12a). On considère ensuite que le vöelage sÕe!ectue sur toute lÕ«epaisseur du

glacier. Deux observations soutiennent ce raisonnement : (i) le vöelage de la partie«emerg«ee

est souvent rapidement suivi par le vöelage des parties sous-marines, qui remontent, par

pouss«ee dÕArchimède (Motyka, 1997) (ii) les observations montrent que le vöelage intervenant

à proximit«e du front, une connexion hydrologique peut se mettre en place entre lacrevasse

et le milieu pro-glaciaire, permettant à la crevasse de se remplir dÕeau, et faciliteainsi sa

propagation jusquÕau fond (Benn et al., 2007a).

LÕint«eröet de ce critère est quÕil est simple dÕimpl«ementation. Il est le plus employ«edans

les modèles de vöelage dynamiques (Nick et al., 2010). Mais il pr«esente n«eanmoins plusieurs

limitations : (i) on suppose que la crevasse se remplie dÕeau (par jonction avec lÕeau au

terminus ou par fonte de surface) (Cook et al., 2012). Cette hypothèse peut paraöõtre lourde,

mais elle est soutenue par les observations selon lesquelles les fronts des glaciers sont souvent

parcourus de crevasses parallèles à lÕ«ecoulement, qui permettent ainsi laformation dÕun

r«eseau entre les crevasses transverses et lÕoc«ean. (ii) Ce critère, en lÕ«etat, ne sÕapplique quÕà

une simulation 2D en ligne dÕ«ecoulement. En r«ealit«e la crevasse doit se propagerdans la

direction transverse à lÕ«ecoulement pour isoler totalement un morceau de glace et entrainer

le vöelage, ce qui n«ecessite de modiÞer le critère pour y int«egrer les e!ets 3D (Benn et al.,

2007a; Otero et al., 2010).

Dans un r«ecent article,Cook et al.(2014) mod«elisent le comportement du glacier Helheim,

au Groenland, et appliquent une s«erie de forücages externes r«ealistes à proximit«e du front,

quÕils classiÞent ensuite par ordre dÕimportance, en fonction de la r«eponse observ«ee du glacier.

Ces quatre types de forücages sont la pr«esence dÕeau dans les crevassessup«erieures, la variation

de la pression e!ective au socle, lÕundercutting par lÕoc«ean, et lÕe!et de la glace de mer et du
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Figure 2.12 Ð Sch«ema illustratif des variables utilis«ees dans la description des critères de
vöelage bas«es sur (a) la profondeur de crevasse jusquÕà la ligne de ßottaison (b) laprofondeur
de crevasse jusquÕau lit rocheux. DÕaprèsBenn and Evans(2010).

m«elange de glace au front du glacier.

De möeme,Lea et al. (2014) emploie «egalement ce critère pour reconstruire le retrait du

glacier Kangiata Nunaata Sermia depuis 1761, et testent la sensibilit«e de leur modèle en

comparant lÕ«evolution de la position du front en r«eponse à des forücagesatmosph«eriques et

oc«eaniques avec des proxys environnementaux. Les auteurs concluent en a"rmant que la

profondeur dÕeau dans les crevasses surfaciques, contrainte par le taux de fonte surfacique

est le paramètre le plus sensible de leur modèle.

2.3.2.2 Jonction des crevasses surfaciques et basales

Une adaptation du critère pr«ec«edant a «et«e propos«ee parNick et al. (2010). Dans ce nou-

veau critère, Nick considère que le vöelage se fait lorsque les crevasses surfaciques atteignent
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les crevasses basales. Dans le cas dÕun glacier dont le terminus est pos«e, la faible occurrence

de crevasses basales requiert la pr«esence dÕeau dans les crevasses surfaciques, n«ecessaire à

celles-ci pour se propager au-delà dÕune certaine profondeur (van der Veen, 1998b). Lorsque

le glacier approche la ßottaison, ou dans le cas dÕune plateforme ßottante, ce ph«enom`ene est

facilit«e par le fait que les crevasses basales se propagent vers le haut plus ais«ement. Ce critère

illustr«e sur la Figure2.12b sÕadapte donc bien aux glaciers à la limite de la ßottaison et aux

plateformes ßottantes.

La comparaison entre les deux critères de crevasse pr«esent«es ici et celui de hauteur au-

dessus de la ßottaison (Sect.2.2) a «et«e men«ee dansNick et al. (2010). Les auteurs comparent

le d«eplacement du front dÕun glacier «emissaire synth«etique, dans le cas de retrait ou dÕavanc«ee,

forc«ee avec une intensit«e similaire dans chacun des cas. Les deux critères physiques montrent

des r«esultats similaires, tandis que le critère de ßottaison (HAB) sÕ«ecarte fortement de ce

r«esultat. De möeme,Vieli and Nick (2011) utilisent ce critère pour «evaluer les forücages externes

capables de reproduire les variations de dynamique observ«ees sur le glacier du Jakobshavn,et

«etudier les r«etroactions entre vöelage, retrait du glacier, et diminution du frottement lat«eral.

Plus r«ecemment,Nick et al. (2013) proposent des projections de la d«echarge de quatre gla-

ciers «emissaires groenlandais (Petermann, Kangerdlugssuaq, Helheim et Jakobshavn) jusquÕà

lÕhorizon 2200, à lÕaide du möeme modèle. Une «etude similaire à celle deCook et al.(2014) est

men«ee parTodd and Christo!ersen (2014), sur le glacier Store, au Groenland. La di!«erence

majeure r«eside dans le fait que les auteurs ne mod«elisent pas la pr«esence dÕeau dans lescre-

vasses pour faciliter leur propagation, et que dans leur «etude, le vöelage intervient lorsque les

crevasses basales et surfaciques se rejoignent. Le modèle ainsi propos«e permet de repr«esenter

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

2.3.2.3 Taux de d«eformation

En reprenant lÕ«etude men«ee parAlley et al. (2008), Levermann et al.(2012) proposent une

loi bas«ee sur les taux de d«eformation dans les directions principales. Ce modèle d«evelopp«e

et appliqu«e initialement aux plateformes de Ronne, Ross, et Larsen, a «et«e d«evelopp«e et

complexiÞ«e parAlbrecht and Levermann(2012, 2014). Dans ces derniers articles, les auteurs

«etudient lÕinitiation et d«eveloppement des crevasses en 2D plan sur la plateformede Ronne, à

lÕaide du modèle par di!«erences Þnies PISM (Parallel Ice Sheet Model) (Winkelmann et al.,

2011). Dans cette nouvelle formulation, ils font intervenir une densit«e de fracture #, qui

a!ecte la rh«eologie de la glace, dÕune faücon similaire à lÕendommagement, mais sÕappliquant
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sur des crevasses macroscopiques, et non pas des micro Þssures. Ensuite, lÕinitiationdes

crevasses se fait selon le critère de von Mises sur les contraintes principales, tandis que la

croissance de la fracture se fait par satisfaction dÕun critère uniquement bas«ee sur les taux de

d«eformation principaux ú#1,2. Ils obtiennent ainsi une loi de vöelage d«ependant dÕune constante

de proportionnalit«es fonction de la densit«e de fractures dans le milieuk! de la forme :

VC = k! ú#1 ú#2 (2.9)

Une des limites de cette loi est celle avanc«ee parBenn et al. (2007a), à savoir que les

«evènements de vöelages individuels ou li«es aux m«ecanismes de second ordre ne peuvent pas

öetre pr«edits par cette relation.

2.3.2.4 Approche statistique

Une autre approche consisteà traiter le vöelage via une m«ethode statistique.Bassis(2011)

proposent une formulation selon laquelle le d«etachement dÕiceberg r«epond à unedistribution

probabiliste, pouvant öetre inßuenc«ee par des forücages externes, via la modiÞcation de taux

de transition, qui d«eÞnissent la probabilit«e que le front avance ou recule. Les auteurs font

lÕhypothèse que le retrait du front est un processus ergodique. De cette faücon, ils parviennent

à repr«esenter aussi bien le d«etachement ponctuel dÕicebergs tabulaires etle vöelage à haute

fr«equence de plus petits blocs de glace. Cette formulation autorise la formationde langues de

glaces et de plateformes de glaces, et ainsi permet de mod«eliser tout type de glacier «emissaire.

Dans leur param«etrisation, en suivant les «etudes deReeh (1968) et Hanson and Hooke

(2003) sur la localisation des contraintes maximales, dans le cas de glaciers pos«es, lapro-

babilit«e de d«etachement est plus importante à une distance du front «egale à une «epaisseur

du glacier. En revanche, dans le cadre de la mod«elisation des langues et plateformes ßot-

tantes, cette probabilit«e est «equi r«epartie sur toute la longueur de la plateforme. Cette loi

ne n«ecessite que de formuler les taux de transition par des termes physiques (bas«es sur la

comparaison avec les donn«ees sismiques, ou les observations de propagation de crevasses),

avec lÕint«eröet dÕöetre applicable à une grande vari«et«e de simulations. La di"cult«e majeure

«etant bien entendu de trouver une formulation physique de ces taux de transition.

N«eanmoins, les auteurs rappellent que ce type de critère, actuellement, se limiteà une

approche bidimensionnelle, en ligne dÕ«ecoulement, car la forme du front de vöelage, en deux

dimensions planes, ou en trois dimensions, est d«eÞnie respectivement par une courbe ou un

plan courbe, ce qui nÕest actuellement pas pris en compte dans la formulation propos«ee par
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Bassis (2011). Ce type de modèle nÕest encore que peu utilis«e, malgr«e son impl«ementation

en cours dans le modèle ISSM (Larour et al., 2012).

2.3.2.5 Param«etrisation g«en«erale

Dans le but de les int«egrer aux modèles dÕ«ecoulement,Amundson and Tru!er (2010)

essayent de rendre plus g«en«erale la loi empirique de profondeur dÕeau au terminus (cf.2.2).

Ils prennent comme base de r«eßexion lÕobservation devan der Veen(1996), selon laquelle le

vöelage intervient lorsque la hauteur de glace au-dessus de la mer d«ecroit en dessous dÕune

valeur seuil. Ils ajoutent à ce critère dÕinitiation le fait que le front se retirejusquÕà une

position pour laquelle lÕ«epaisseur au terminus atteint une seconde valeur critique. Cette

assertion repose sur le fait que lÕ«epaisseur de glace après un «evènement devöelage est toujours

sup«erieure à lÕ«epaisseur pr«ec«edant lÕ«evènement. Les deux «epaisseurssont donn«ees par des

fonctions inconnues d«ependant du taux de d«eformation, de lÕespacement des crevasses, de la

temp«erature de la glace et de lÕ«etat de ßottaison du glacier, ainsi que dÕ«eventuels forücages

externes (mar«ee, houle, glace de mer, m«elange de glace). Dans cette formulation, le taux

de vöelage est gouvern«e au premier ordre par lÕ«epaisseur de glace, la variation longitudinale

dÕ«epaisseur, le taux de d«eformation et la fonte au terminus.

Ce d«eveloppement est destin«e à am«eliorer les modèles de vöelages bas«es sur lÕ«epaisseur de

glace au terminus, leur permettant ainsi de prendre un compte un large panel dÕ«evènements

de vöelage, de type dÕ«ecoulements et de g«eom«etries. Les auteurs admettent n«eanmoins lÕinca-

pacit«e de cette param«etrisation à prendre en compte certains processus, tels que la stabilit«e

des plateformes ßottantes ou la relation entre la g«eom«etrie du glacier etlÕespacement des

crevasses. Comme pour lÕapproche pr«ec«edente, une des di"cult«es majeures r«esidedans le fait

de caler ces param«etrisations.

2.3.2.6 Modèles par «el«ements discrets

Le dernier type dÕapproche abord«e dans cette partie concerne les modèles de particules,

comme ceux utilis«es dansûAstr¬om et al.(2013) et Bassis and Jacobs(2013). Dans ces modèles,

le glacier est repr«esent«e par un assemblage de ÒparticulesÓ de glaces (dÕune taillemoyenne

de 1 m) qui interagissent les unes avec les autres. Les collisions entre particulescomme les

liaisons sont trait«ees de faücon «elastique, et ces dernières se rompent lorsque les contraintes de

cisaillement ou de traction excèdent une valeur donn«ee (respectivement 1 MPa et 0.1 MPa

pour Bassis and Jacobs, 2013).
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ûAstr¬om et al.(2013) pr«esentent plusieurs essais de validation. Ils mod«elisent un «evènement

de vöelage depuis un glacier pos«e sur un sur un plan inclin«e, pour lequel le frottement basal

varie aÞn de simuler une transition rapide de glissement basal de typesurge(voir Fig. 2.13).

Figure 2.13 Ð Illustration dÕun «evènement de vöelage simul«e par un modèle dÕ«el«ements dis-
crets, à di!«erents instants. Un bloc de glace de 200 m de long sur 50 m de haut est pos«e
sur un plan inclin«e à 18û. Les liaisons entre les particules sont indiqu«ees par des traits verts.
Lorsque ces liaisons sont rompues, seules les particules noires sont visibles. Le trait «epais
rouge repr«esente une zone de fort frottement basal. DÕaprèsûAstr¬om et al. (2013), Fig. 6.

Le modèle deBassis and Jacobs(2013) reproduit plusieurs types de vöelages observ«es,

des petits icebergs dans le cas de glaciers pos«es, jusquÕau vöelage de largesicebergs tabulaires

via la fracturation de plateformes de glace. Les auteurs concluent que les di!«erents r«egimes

de vöelage d«ependent en premier lieu de la g«eom«etrie du glacier, amenant à divers «etats de

contrainte dans la glace. Ils mettent «egalement en avant lÕimportance de lÕ«evacuation des

icebergs pour le vöelage dÕautres icebergs, proc«ed«e observ«e et d«ecrit plus pr«ecis«ement dans

Amundson et al.(2010). De möeme, ils parviennent à reproduire le retrait du glacier Helheim,
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au Groenland, entre 2001 et 2008.

Mais pour des raisons de coöut num«erique, ce type modèle reste pour lÕinstant limit«e

à des applications en deux dimensions le long dÕune ligne dÕ«ecoulement. Une comparaison

de comportement de la d«eformation visqueuse dÕun bloc de glace a «et«e entrepriseentre le

modèle dÕûAstr¬om et Elmer/Ice. Les r«esultats montrent que le comportement, sÕil est similaire,

pr«esente un fort d«ecalage temporel. LÕ«ecoulement dans Elmer/Ice est cinq ordres de grandeur

plus rapide que le modèle dÕûAstr¬om. Les auteurs le justiÞent par un e!et de ÒblocageÓ du

mat«eriau granulaire lorsque les particules se retrouvent ordonn«ees dans une conÞguration

sp«eciÞque, bloquant ainsi lÕ«ecoulement.

Cependant, la plus grosse limitation de ce type de modèle vient du fait quÕil est, de par

sa conception, incapable de repr«esenter un «ecoulement viscoplastique. En revanche, certaines

avanc«ees proposent son couplage avec Elmer/Ice. LÕ«ecoulement visqueuxdu glacier est ainsi

mod«elis«e avec Elmer/Ice. Puis, la g«eom«etrie du front est reproduite dans lemodèle par

«el«ements discret, qui repr«esente ensuite la propagation fragile des fractures caract«erisant le

vöelage, jusquÕà lÕobtention dÕun nouveau front stable. Celui-ci, à son tour, est r«einject«e dans

Elmer/Ice pour la poursuite de la simulation (Zwinger andûAstr¬om, 2014).

2.4 Bilan

Le processus de vöelage est un ph«enomène complexe qui interagit avec la dynamiquedu

glacier. Au-delà de lÕ«etude qui consiste à comprendre les «etroites interactions entre le vöelage,

la dynamique du front et la r«eponse du glacier, nous nous sommes attach«es à d«etailler

les di!«erents processus li«es à la d«echarge de glace. Quatre m«ecanismesresponsables de la

d«echarge ont «et«e identiÞ«es et hi«erarchis«es entre le processus de premier ordre que consti-

tue lÕ«etirement longitudinal associ«e à des gradients de vitesse, et les processus de second

ordre. Ces derniers ne sont pas dÕimportance moindre, mais simplement d«ependants dans

leur amplitude du processus principal.

On a ensuite d«etaill«e les lois empiriques utilis«ees dans la repr«esentation du vöelage dÕiceberg

et vu que celles-ci, möeme si elles montrent de s«evères limitations, ont n«eanmoins permis de

mettre en avant une distinction comportementale entre les glaciers à frontmarins, dont la

r«eponse en terme de taux de vöelage est plus importante, et les glaciers à front lacustre, dont

la r«eponse est inf«erieure dÕenviron un ordre de grandeur.

Les approches physiques se sont multipli«ees au court des dernières ann«ees.Elles se r«evèlent
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aujourdÕhui n«ecessaires pour quantiÞer pr«ecis«ement la quantit«e de glace rejet«ee dans les

oc«eans par ce m«ecanisme. A ce niveau, plusieurs critères sont propos«es, tant pour la forma-

tion des crevasses que pour la repr«esentation de la d«echarge m«ecanique des icebergs. Ils sont

en majorit«e bas«es sur un bilan des forces en actionà lÕint«erieur du glacier, mais se di!«erencient

par leurs approches (bilan des forces, m«ecanique de la rupture lin«eaire «elastique, endomma-

gement). Elles sont plus pr«ecises et semblent repr«esenter avec une exactitude acceptable les

observations r«ealis«ees sur le terrain, mais restent n«eanmoins marginales et toujours lourdes

dÕimpl«ementation.

La question de la formation des icebergs et de leur impact sur la dynamique glaciaire qui

se pose depuis les ann«ees 1960 reste toujours dÕactualit«e, comme le prouvent lesscientiÞques

dans la recherche dÕune loi polyvalente et p«erenne. Mais cÕest avec le d«eveloppement des

techniques num«eriques et la facilit«e dÕaccès aux machines de calcul que les mod«elisations

physiques se sont r«eellement d«evelopp«ees. N«eanmoins, comme cela est rappel«e dans le der-

nier rapport du GIEC, la compr«ehension des processus reste à am«eliorer aÞn der«eduire les

incertitudes quant à lÕestimation de la contribution des calottes polaires à lÕaugmentation du

niveau des mers. Il devient donc «evident que les futurs modèles num«eriques ne peuvent pas

se contenter de lois de vöelage empirique, mais ils doivent approcher au maximum les r«ealit«es

physiques et en incorporer les processus. CÕest dans cette optique que sÕarticulele travail qui

est pr«esent«e dans la suite de ce rapport.
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R«esum«e

Comme cela a «et«e «evoqu«e aux chapitres pr«ec«edents, la repr«esentation convenable des pro-

cessus de vöelage constitue un d«eÞ majeur pour la mod«elisation de la d«echarge des calottes.

Il sont n«ecessaires pour int«egrer les interactions entre dynamique du front et r«eponse gla-

ciaire dans le cadre dÕune «evaluation pr«ecise de lÕ«evolution des calottes aux longues «echelles

spatiales et temporelles.

Dans ce chapitre, on pr«esente une param«etrisation de vöelage bas«ee sur la m«ecanique de

lÕendommagement et celle de la rupture. Elle di!ère des param«etrisations utilis«ees pr«eala-

blement de par la combinaison de ces deux approches. La m«ecanique de lÕendommagement

permet de d«ecrire les processus lents de d«egradation de la glace à une m«eso«echelle au moyen

dÕune variable dÕendommagement, et r«etroagit ainsi sur lÕ«ecoulement visqueux de la glace en

modiÞant sa rh«eologie. Une particularit«e de cette approche r«eside dans le fait quÕelle permet

de conserver un historique des d«egradations subies par la glace lors de son «ecoulement.

La m«ecanique de la rupture, quant à elle, permet de repr«esenter la propagationrapide de

fractures caract«erisant la rupture fragile de la glace.

La r«eponse du modèle repose sur plusieurs paramètres num«eriques : ceux-ci sont «echan-

tillonn«es par hypercube latin, et une analyse de sensibilit«e est men«ee sur une g«eom«etrie

simpliÞ«ee (en 2D ligne dÕ«ecoulement) du glacier Helheim, au Groenland. Elle permet dÕex-

traire les jeux de paramètres dÕendommagement conduisant à une r«eponse glacière coh«erente

avec lÕ«evolution pass«ee. La dynamique glaciaire laisse alors «emerger plusieurs populations de

tailles dÕ«evènements modestes (50 m à 150 m) et de courte p«eriode (4 à 15jours). LÕanalyse

fr«equentielle r«evèle «egalement une cyclicit«e intrinsèque dans la position dufront, li«ee à la

topographie du socle et au jeu de paramètres dÕendommagement impos«e. Elle sugg`ere ainsi

la probabilit«e dÕune variabilit«e naturelle de la position du front des glaciers «emissaires.

Le travail r«esum«e ici fait lÕobjet dÕun 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.
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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 boththe

slow sub-critical surface crevassing and fast propagation of crevasses when calving occurs.

First, damage of the ice occurs over long timescales and enhances the viscous ßow of ice. Then

brittle fractures propagate downward, on very short timescales, considering the ice body as

an elastic medium. The model is calibrated on Helheim Glacier, South-West Greenland, one

of the well monitored, fast-ßowing outlet glacier. This allows to identify sets of model 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 between 1930 and today.

3.1 Introduction

Over the last decades, discharge of ice from Greenland and Antarctic ice sheetsstrongly

increased (Shepherd et al., 2012), due to either an intensiÞed submarine melting, or an increa-

sing rate of ice calving. Recent observations have shown that the ice loss is almost equally

distributed between these two sink terms despite some regional di!erences (Rignot et al.,

2010; Depoorter et al., 2013). Ice loss by iceberg calving has been evaluated to 1321± 144

gigatonnes per year for Antarctica in 2013 (Depoorter et al., 2013) and 357 gigatonnes per

year for Greenland between 2000 and 2005 (Rignot and Kanagaratnam, 2006). These Þgures

could become more signiÞcant, as the front destabilization can exert a strongpositive feed-

back on glacier dynamics. Indeed, the abrupt collapse of the front can impact the whole

glacier equilibrium, leading to both upstream thinning and accelerationby a loss of but-

tressing, in turn leading to a further increase in ice discharge (Gagliardini et al., 2010b).

The collapse of Larsen B ice shelf in 2002 (Scambos et al., 2004) or the disintegration of the

ßoating tongue of Jakobshavn Isbrae, on the West coast of Greenland ice sheet the same

year (Joughin et al., 2008a) are two examples on how perturbations near the ice front a!ect

the upstream and even grounded portion of the adjacent glaciers. In the sakeof projecting

ice sheet evolution, a deep understanding and representation of the processes occurring at

the front are necessary, especially those concerning iceberg calving.

Most studies dealing with iceberg calving follow the approach proposed byBenn et al.

(2007b,a). They introduced a criterion suggesting that calving occurs when a crevassepene-

trates the glacier below the water level. The computation of the crevasse penetration 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 Òcrevasse-depthÓ

criterion has been applied to individual marine-terminated glaciers of Greenland and An-

tarctica, allowing a successfull reproduction of the front variations (Nick et al., 2010; Otero

et al., 2010; 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 reproduce observed

behaviour. However, this model is based on an instantaneous stress balance combined to an

empirical criterion for calving. Consequently, it cannot account for the physical processes

related to fracture propagation, such as the stress concentration at thetip of crevasses, and

does not take into account the role of the stress history on the accumulation of damage,

which may inßuence calving occurrence time and amplitude.

Another approach to model calving has been done using discrete elements models (Bassis

and Jacobs, 2013; ûAstr¬om et al., 2013). These models show interesting results in terms of

calving processes and iceberg size distribution. However, the coupling of such models with

Þnite-di!erence or Þnite-element glacier or ice-sheet models is not straightforward, and their

computational cost is important.

For a few years, some authors have focused on continuum damage mechanics in order to

represent both the development of micro-defects in the ice to the development ofmacro-scale

crevasses, and their e!ects on the viscous behaviour of the ice while keeping a continuum

approach. Initially developed for metals deformation (Kachanov, 1958), damage mechanics

has recently been applied to ice dynamics to study the apparition of a single crevasse(Pralong

et al., 2003; Pralong and Funk, 2005; Duddu and Waisman, 2013) or to average crevasse Þelds

(Borstad et al., 2012). On the other hand, linear elastic fracture mechanics (van der Veen,

1998a,b) has been used to describe the rapid propagation of surface and bottom crevasses

through the ice. This approach has rarely been used in ice-sheet modeling. The reason is

that a realistic representation of crevasses requires a high mesh reÞnementusually 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 accumulation of

damage as the ice is transported through the glacier, and the critical fracturepropagation in

the vicinity of the calving front. The slow development of damage represents the longtimes-

cales evolution of purely viscous ice, while the use of fracture mechanics allows to consider

calving events occurring at shorter timescales, for which the ice can be considered as a pu-



64 Chapitre 3. Modèle de vöelage

rely elastic medium. The description of the physics implemented is presented in Sect.3.2,

covering the damage initiation and its development, the fracture propagation and its arrest

criterion. In Sect. 3.3, sensitivity tests are carried out on Helheim Glacier, and results are

discussed.

3.2 Model Physics

3.2.1 Governing equations for ice ßow

3.2.1.1 Ice ßow and rheology

We consider an incompressible, isothermal and gravity-driven ice-ßow in which the ice

exhibits a non-linear viscosity. The ice ßow is ruled by the Stokes equations (i.e. Navier-

Stokes equations without inertial term), meaning the momentum and the mass balance:

div(! ) + ! i g = 0 (3.1)

div(u ) = 0 (3.2)

where! represents the Cauchy stress tensor,g the gravity force vector, ! i the density of ice

and u the velocity vector. The Cauchy stress tensor can be expressed as a function of the

deviatoric stress tensorS and the isotropic pressurep, with ! = S ! pI and p = ! tr (! )/ 3.

Ice rheology is represented by a non-linear Norton-Ho! type ßow law calledGlenÕs ßowlaw,

which reads:

S = 2" ú" (3.3)

This equation links the deviatoric stressS to the strain rate ú" . The e!ective viscosity "

writes:

" =
1
2

(EA)! 1/n I (1! n)/n
ú! 2

(3.4)

where I 2
ú! 2

represents the square of the second invariant of the strain rate tensor,A is the

ßuidity parameter andE is an enhancement factor, usually varying between 0.58 and 5.6 for

ice-ßow models (Ma et al., 2010), depending on the fabric and on the stress state.

3.2.1.2 Boundary conditions

The upper surface is deÞned as a stress-free surface. In the coordinate system (x, y, z),

it obeys the following equation:

$zs

$t
+ us

$zs

$x
+ vs

$zs

$y
! ws = as (3.5)
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wherezs refers to the elevation of the upper surface, and (us, vs, ws) are the surface velocities.

The surface mass balanceas is prescribed as a vertical component only. As we neglect any

e!ect of atmospheric pressure, normal and tangential stresses at the surface are zero:

&nn |s = 0

&nt i |s = 0 ( i = 1, 2)

Subscriptsn and t i respectively refers to normal (pointing outward) and tangential directions.

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

$zb

$t
+ ub

$zb

$x
+ vb

$zb

$y
! wb = ab (3.6)

where (ub, vb, wb) are the basal velocities, andab represents the vertical component of the

basal mass balance (melting or accretion). At the bed, the glacier can be either grounded or

ßoating. The grounded part of the glacier undergoes a shearing stress which is represented

by a non-linear Weertman-type friction law:

u án = 0

&nt i |b = t i á(&án)|b = Cum! 1
b ut i (i = 1, 2)

whereC and m = 1/ 3 are respectively the friction coe"cient and exponent.ub is the norm

of the sliding velocity u b = u ! (u án b)n b, with n b the normal outward-pointing unit vector

to the bedrock. Where the ice is ßoating the free surface is forced by an external sea pressure

normal to the surface:

&nn |b = ! ! wg(lw ! zb)

&nt i |b = 0 ( i = 1, 2)

where ! w is the water density, lw the sea level, andzb refers to the elevation of thebottom

surface. The position between the grounded and ßoating part of the basal boundary, i.e.

the grounding line, is part of the solution and computed solving a contact problem following

Durand et al. (2009) and Favier et al. (2012). The inverse method described inJay-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 deÞned as a third free-surface, which can also undergo melting. In analogy

to the other free surfaces we get:

$xf

$t
+ vf

$xf

$y
+ wf

$xf

$z
! uf = af (3.7)
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where (uf , vf , wf ) are the frontal velocities, andaf characterizes the frontal mass balance.

The ice front is exposed to the water pressure below sea level and is stress-free above sea

level. These Neumann conditions read:

&nn |f = ! max(! wg(lw ! z), 0)

&nt i |f = 0 ( i = 1, 2)

The list of physical and numerical parameters used in this paper is given in Tab.3.1.

Some boundary conditions are speciÞc to the 2D ßowline application conducted in Sect.3.3,

and are described in detail in Sect.3.3.2.

3.2.2 Continuum damage mechanics model

Continuum Damage Mechanics (CDM) was introducedby Kachanov (1958) to quantify

the degradation of mechanical properties resulting from the nucleation of internal defects

such as microcracks or voids. In this case, the internal defects must be smallcompared to

the representative volume element over which damage is considered. In case of ductile failure,

when the propagation of a macrocrack is associated with the nucleation of defects (voids)

ahead of crack tip in a so-called fracture process zone (FPZ), damage mechanics has been

used to describe the macrocrack propagation itself. There is so far no evidenceof such ductile

failure in ice. Consequently, we use in the present work damage mechanics to deal with the

e!ect of a Þeld of crevasses on ice ßow, and not to describe the propagation of an individual

crevasse. Here,as stated by Lemaitre et al. (1988), 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 material, even

when the level of damage isvery high. Slow deformation is typically encountered in glaciology,

when ice ßows slowly under its own weight following the surface slope. CDM has been

successfully used in ice-ßow models to deal with some glaciological problems such as theßow

acceleration of large damaged areas or the opening of crevasses in hanging glaciers (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, viscosity,...) resulting

from a population of defects which e!ect is averaged at a mesoscale. When considering an

anisotropic approach, damage must be represented as a second order tensor (Murakami and
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Ohno, 1981; Pralong and Funk, 2005). However, followingPralong and Funk(2005), we here

consider isotropic damage as a Þrst approximation. In this case, the state variableD is a

scalar quantity, which varies between 0 and 1. While the ice is considered undamaged for

D = 0, full damage is attainable with D approaching 1.

To describe the e!ect of damage on the ice ßow, an e!ective deviatoric part ofthe Cauchy

stress tensor is introduced:

÷S =
S

(1 ! D)
, (3.8)

This e!ective stress can be understood as the original force applied on an e!ective undamaged

area only. Using the equivalence principle ofLemaitre et al. (1988), strain is a!ected by the

damage only through the e!ect of an e!ective stress entering the constitutiveequation (see

Eq. 3.3) at the place ofS, and thus change the expression of the Cauchy stress tensor! in

the Stokes equations (See Eq.3.1) . Thereby, there is no need to deÞne an e!ective strain

rate.

Our approach deals with a modelling of the viscoplastic ßow of ice. The viscous behaviour

of the ice is described using GlenÕs ßow law, which links the deviatoric part of the Cauchy

stress tensor to the strain rate tensor. Consequently, when accounting only for viscous de-

formation, damage of the ice only impacts the deviatoric part of the Cauchy stress tensor,

and not the cryostatic pressure.

3.2.2.1 Damage evolution

Damage is a property of the material at the mesoscale. It is therefore advected by the

ice ßow, and evolves through time depending on the stress Þeld. To take this evolution into

account, we prescribe an advection equation reading:

$D
$t

+ u& D =

&
'(

')

f (* ) if f (* ) > 0

0 otherwise
(3.9)

where the right hand side represents a damage source termf (* ). This term can be written

as a function of a damage criterion* and a numerical parameterB , which we will henceforth

call damage enhancement factor:

f (* ) = B á* (3.10)

In Sect. 3.3, 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 damageincrease,

and its physical expression is a critical step in the formulation of a CDM model. Commonly

used criteria are the Coulomb criterion (Vaughan, 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 under compressive loading

(e.g. Weiss and Schulson, 2009). The von Misès 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 ÒpressureÓ (either positive or negative),

and symmetric in tension and compression. For all these reasons, it is not suited to describe

ice fracturing processes. The Hayhurst criterion (Hayhurst, 1972; Gagliardini et al., 2013b),

which involves the maximum principal stress, the cryostatic pressure, and the VonMisès

stress invariant, was designed to describe creep damage in ductile materials, and it 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&I . 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 would also be

able to represent a broad variety of crevasses observed on glaciers, such as splaying crevasses.

Anyway, the implementation of another criterion in the model would be straightforward, and

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

* (&I , &th , D) = max { 0,
&I

(1 ! D)
! &th } (3.11)

Here &th represents a stress threshold for damage initiation. The corresponding envelope of

the damage criterion is represented in the space of Mohr circle in Þgure.3.1.

The stress threshold for damage initiation&th corresponds to the overload which must be

applied in order to reach the ice strength and initiate degradation. To account forsub-grid

scale heterogeneity, we introduce some noise on&th : &th = &th ± +&th , where "# th
#th

follows

a standard normal distribution with a standard deviation of 0.05. &th is the mean stress

threshold, and usually reaches several tens of kilo-Pascals (Pralong and Funk, 2005). To

avoid negative values for&th arising from the sub-grid scale heterogeneity, the lower bound

&th > 0 is prescribed. Sensitivity of the model to this parameter will be discussed in Sect.

3.3.
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Figure 3.1 Ð Damage envelope in the space of principal stresses.&I and &II respectively
represent the Þrst and the second principal stress, while&th is the stress threshold. The
shaded area corresponds to stress conditions that will cause damaging in the calving model.

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. However,

it remains consistent with the approach ofBenn et al. (2007a), who stated that it is the

longitudinal stretching associated to longitudinal velocity gradients which exert a Þrst order

control on the development of crevasses in glaciers. Moreover, it is consistent with the fracture

mechanics approach explained in Sect.3.2.3which considers crevasses opening in pure tension

only.

3.2.2.2 Viscosity modiÞcation

As pointed by Pralong et al. (2003) and Pralong and Funk (2005) on alpine hanging

glaciers, the ice ßow is altered by the accumulation of micro-defects in the ice: damage

softens the ice and accelerates the creep. This softening is taken into account through the

introduction of the e!ective stress within GlenÕs law.

When introducing the e!ective deviatoric stress tensor÷S and taking into account the

equivalence principle, as described in Sect.3.2.2, Eq. (3.3) reads :

÷S = ( A)! 1/n I (1! n)/n
ú! 2

ú" (3.12)
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When combined with Eq. (3.8), it becomes:

S = ( A)! 1/n (1 ! D)I (1! n)/n
ú! 2

ú" (3.13)

By identiÞcation with Eq. (3.3) , one can link the enhancement factor E with the damage

D, such as

E =
1

(1 ! D)n (3.14)

For undamaged ice (meaningD = 0), E = 1, the ßow regime is unchanged. When the

damage increases (D > 0), E > 1, the viscosity of the ice is reduced, and so the velocity

of the ßow increases. This formulation of the enhancement factor is consistentwith the

expected behaviour, and it has already been used in previous studies, such asBorstad et al.

(2012). The damage then evolves under the e!ect of the stress Þeld, where the ice undergoes

a critical tensile stress&th in the direction of the principal stress, and it exerts a positive

feedback on the velocity Þeld.

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 way to simulate

sub-critical crevasse nucleation and propagation (Weiss, 2004) at a mesoscale, and its role on

creep enhancement. However, calving events are triggered by rapid propagation of preexisting

fractures, at very short timescales and speeds reaching a signiÞcant fraction of the speed of

sound. Thus, this process cannot be represented by a viscous rheology (Weiss, 2004). Instead,

at such short timescales, the medium should be considered as elastic. In these conditions, Li-

near Elastic Fracture Mechanics (LEFM) provides a useful tool to account forthese features

and matches well with the observations done on crevasse depths (Mottram and Benn, 2009).

The application of LEFM on the penetration of surface crevasses, originally introduced by

Smith (1976), was used by several authors since (Rist et al., 1999; van der Veen, 1998a,b;

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 account fast and

slow processes controlling glacier fracturing. In LEFM, three modes of crackpropagation can

be considered: Mode I, Mode II and Mode III, which respectively refer to opening, 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 factorK . van der Veen

(1998a) proposed an expression forK I in an idealized case where the opening stress is

constant in the vertical direction. For the considered opening mode I, in the coordinate

system (x, y, z), K I reads:

K I = )& xx

$
(d (3.15)

where&xx is the horizontal component of the Cauchy stress tensor,d 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 byvan der Veen(1998a), fracture propa-

gation was a function of the di!erence between the opening deviatoric stressSxx , resulting

from horizontal velocity gradients, and the cryostatic pressure (creep closure) &p = ! i gz,

corresponding to the weight of the ice, thus,&xx = Sxx + ! i gz.

However, when considering real cases, the opening termSxx (and so&xx ) is not constant

over depth z or lateral coordinatey. Consequently, the appropriate formula to calculate the

stress intensity factor for an arbitrary stress proÞle&xx (y, z) applied to the crack is given by

the weight functions method (Labbens et al., 1974):

K I =
* y= yr

y= yl

* z= d

z=0
) (z, d, H) &xx (y, z) dy dz (3.16)

where yl ! yr 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 stressintensity

factor at the tip of the crack can be seen as the sum of contributions of all individuals

point loads along the crack length. In our case, instead of considering the value of the along-

ßow component of the deviatoric stress tensor at the tip of the crack, we multiplied it by

the weight function ) (z, d, H) at each vertical coordinate and integrated it over the initial

crevasse depth (Labbens et al., 1974). In this way, the e!ect of an arbitrary stress proÞle 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 stress intensity

factor is higher than the fracture toughnessK Ic . The toughness is a property of the material

and strongly depends on the ice porosity. Several experiments have been carried out to relate

the value ofK Ic to the porosity (Fischer et al., 1995; Rist et al., 1996; Schulson and Duval,

2009). Inferred values range from 0.1 MPa.m1/ 2 to 0.4 MPa.m1/ 2. In our calving model, we
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Figure 3.2 Ð Crevasse shape. See Tab.3.1 for parameters list.

adopt a constant value of 0.2 MPa.m1/ 2. The model sensitivity to this value will be discussed

in Sect. 3.3.3.4.

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 notched

geometries, that have been proposed, we use the one corresponding to an edge crack in an

inÞnitely 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 Appendix3.A.

3.2.3.2 Critical damage contour and fracture initiation

From Eq. (3.16), it is easily understandable that an initiation of crevasse propagation

requires a combination of both su"cient tensile stress and large enough initial crevasse

depth to exceed fracture toughness. In our model, the size of pre-existing ßaws isdictated

by a contour of critical damage on the near-surface of the glacier, where damage reaches a

critical value Dc. For application to the LEFM theory, we consider that the depth of this

damaged layer corresponds to the initial crevasse depthd (see Fig.3.3). One must keep in

mind that this value of Dc is another threshold which needs to be set. The sensitivity of the

model to this parameter will be tested in Sect.3.3.

Compared to the work ofvan der Veen(1998a,b), we do not consider the presence of

water-Þlled crevasses for the initiation of crack propagation, nor the formation of basal cre-

vasses.These questions are brießy addressed in Sect.3.2.4. Without these features, however,

our model is su"cient to provide a lower bound for crevasse propagation.
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Figure 3.3 Ð (a) Shape of a grounded glacier and (b) zoom on one crevasse. The red curve
illustrates the contour of critical damageD = Dc, for which we compute the along-ßow
component of the Cauchy stress tensor&xx multiplied by the weight function and integrated
over the crevasse depthd.

3.2.3.3 Fracture Arrest

Once the conditions for fracture initiation are fulÞlled, we consider that the crevasse

propagates vertically. In van der Veen(1998b), crevasses propagate downward as long as

the inequation K I % K Ic is satisÞed, thus assuming thatK I = K Ic represents both a crack

propagation and a crack arrest criterion. Such arrest criterion is probably misleading, as the

stress intensity factor at arrest, though non-zero, is always lower thanthe stress intensity

factor at propagation (Ravi-Chandar and Knauss, 1984), mostly as dynamical e!ects have to

be taken into account for the arrest condition. Therefore, followingRavi-Chandar and Knauss

(1984), we use a crevasse arrest criterion:K I < K Ia , with K Ia = , K Ic 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.3.3.3.4.

In this simpliÞed LEFM framework, calving would theoretically occur only ifK I remains

larger than K Ia down to the bottom of the glacier. However, as a result of the cryostatic

pressure and hydrostatic pressure,K I becomes negative before reachingd = H . To overcome

this inconsistency, authors have proposed alternative criteria.Benn et al. (2007b) proposed

a Þrst-order approach considering that calving of the aerial part of the glacier occurs when a

surface crevasse reaches the sea-level. This criterion is supported by two observations. 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 surface crevasse
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reaching sea level may be Þlled with water, if a connection exists to the open sea (Benn et al.,

2007a). In this case, the crevasse will propagates further downward. Indeed, the water adds

a supplementary pressure! wgdw , where dw represents the height of water in the crevasse,

equal to the height between the sea level and the crack tip. This supplementary hydrostatic

pressure, added to the tensile opening stress, counterbalances the cryostaticpressure and/or

the ocean water back pressure. Consequently, the opening full stressSxx dominates the force

balance and one expects the crevasse to propagates downward. We performed the calculation

of K I in the case where a crevasse reaching sea level becomes water-Þlled. The resulting stress

intensity factor becomes positive (up to one kilometer upstreamfrom the front) over the

entire glacier depth, thus supporting BennÕs criterion. This parametrization was successfully

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 depthdf equals to the sea

level. If K I |df % K Ia , the calving occurs.

This framework has two consequences. Firstly, the stress proÞle&x ! x ! used to calculate

K I |df for the arrest criterion is estimated before the propagation of the crevasse. This pro-

pagation modiÞes&x ! x ! , but this e!ect is not considered here. Secondly, if the condition

K I |d % K Ic is fulÞlled but not K I |df % K Ia , nothing happens in the model whereas one

would expect some brittle crevasse propagation down todf to occur. In other words, our mo-

del considers LEFM to describe calving but not to simulate crevasse propagation upstream

of the calving front.

The calving model described in the previous sections is summarized in Fig.3.4.

The CDM and LEFM models have been implemented in the Þnite element ice sheet / ice

ßow model Elmer/Ice. More information regarding Elmer/Ice can be found inGagliardini

et al. (2013a). A speciÞc improvement of the model was done by incorporating an automatic

remeshing procedure when a calving event occurs. The mesh is rescaled, and the variables

are interpolated onto the new geometry. The corresponding method is described in Todd and

Christo!ersen (2014)Õs supplementary material. Adittionnally, we implemented an horizontal

interpolation for the damage and the stress Þeld, allowing calving to occurs between nodes,

thus reducing the horizontal mesh dependency.

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

3.2.4.1 Water-Þlled 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 e!ect on their propagation, as

it adds a supplementary hydrostatic force in the stress balance tending to favor crevasse

opening.van der Veen(1998b) showed that a water-Þlled crevasse is able to propagate the

whole thickness of the glacier, and trigger calving, as soon as its water-level remains higher

than about 10! 20 m below the surface.

The implementation of this feature in our modelling framework is straightforward. Todo

so, we just have to add a water pressure term in the expression of the Cauchystress tensor,

depending on the water level in the crevassedw , reading:
&
'(

')

&#
xx (y, z) = &xx (y, z) if z > dw

&#
xx (y, z) = &xx (y, z) + ! wg(dw ! z) if z < dw

(3.17)

Then, the stress intensity factor is computed following Eq.3.16, using &#
xx (y, z) instead of

&xx (y, z). 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 constrained and di"cult to

measure.

3.2.4.2 Basal crevasses

At the current stage of development, the model does not include the representation of

basal crevasses. These latter are invoked as a possible explanation for the production of large

tabular icebergs, as they require a full-thickness fracture penetration. This basal propagation

is only possible if the glacier is near or at ßotation, such that the tensile stress is large enough

to initiate fracture opening (van der Veen, 1998a).

Nick et al. (2010) included basal crevasses in a physically-based calving law, by adding

the pressure of water Þlling crevasses in the estimate of the penetration length.Once the

penetration of top and basal crevasses covers the full thickness of the glacier, calving occurs.

In our experiments, we did not notice a su"cient tensile stress in order to generate damage

at the base of the glacier, and some work is currently undertaken to study this process.

Technically, capturing the fracture propagation at the base of the glacier relies in integrating

the e!ect from the water pressure at glacier base, reading:

&w(z) = ! wg(Hp ! z), (3.18)

with Hp the piezometric head, which represent Òthe height above the base to which water

in a borehole to the bed will riseÓ (van der Veen, 1998a). But this implementation requires

knowledge regarding the value ofHp, which is di"cult to estimate if the glacier is grounded.

ConsideringHp = lw could be considered as a reliable upper bound in the vicinity of the

front. At the present state, however, our framework still propose a lower bound for calving

event size and front retreat.

3.2.4.3 Crevasse shielding

Considering the case of highly crevassed glacier surfaces and closely-spaced crevasses, our

fracture propagation framework could not rely on a parametrization, which onlyconsider lone

crevasse propagation. In this case, problems arise from the fact that the stress concentrations

at crevasse tips are reduced by the presence of neighbouring crevasses (shielding e!ect). The

consequence is that it would become harder for a crevasse to propagate downward under the
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same stress condition.van der Veen(1998b) proposed a parametrization, which could be a

potential improvement of our model. In case of a constant tensile stress proÞleSxx , the stress

intensity factor is modiÞed as a function of the distance between neighboring crevassesl and

the crevasse depthd, and reads:

K I |shielding = D(L)Sxx

#
((dL ), (3.19)

L =
l

l + d
, (3.20)

whereSxx is the tensile stress, andD(L) is a weight function which depends onL. However,

this kind of parametrization would require an estimation ofl , which cannot be obtained from

our modelling framework at the present stage. Once an estimation ofl could be obtained from

another mean, the introduction of such shielding e!ect in Eq. (3.16) would be straightforward.

The major e!ect 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 as such resulting

in smaller size distribution of icebergs.

3.3 A case study

The model is applied to Helheim Glacier, a fast ßowing well-monitored glacier in South-

East Greenland. The abundance of observations there allows to confront and constrain our

model parameters against the past glacier evolution. For our model development, we focus

on a two-dimensional ßowline problem.

3.3.1 Data Sources

As stated by Andresen et al. (2011), Helheim glacierÕs front position remained within

an extent of 8km over the last 80 years. During these decades, the glacier showed multiple

advances and retreats. In particular, Helheim underwent a strong retreat between 2001 and

2005, before creating a ßoating tongue which readvanced beetwen 2005 and 2006 (Howat

et al., 2007). In the last decade, it has been intensively surveyed and studied (Luckman

et al., 2006; Joughin et al., 2008b; 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 a bedrock

topography covering the last kilometers, in the vicinity of the front. For this reason, 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 position corresponds to the

May 2001 pre-collapse geometry. In addition, we choose to consider the glacier as isothermal

near the ice front, prescribing a constant temperature of! 4.6$C (following Nick et al., 2009).

It can be noted here that the constant negative temperature may be inconsistent with the

calving criterion, as it will freeze any water in crevasses, and thus will prevent the glacier from

establishing a hydraulic connection with the proglacial-water body. However, this constant

value was chosen in order to produce a velocity Þeld consistent with the observations, and,

for sake of simplicity, we did not take into account the vertical variations of temperature. A

constant surface mass balanceas is taken from Cook (2012) who Þtted direct observations

from stakes placed over the glacier between 2007 and 2008, which are assumed to represent

the annual surface mass balance.

3.3.2 Flowline speciÞcations and numerics

Following our notation system, the ice ßows along the horizontal Òx-directionÓ and the

Òz-directionÓ is the vertical axis.

The geometry covers the last 30 km of the glacier, with an initial thickness varying

between 900 m at the inlet boundary, and 700 m at the front. Using the metric fromNick et al.

(2009), the beginning of the mesh is located at kilometer 319, and the front at kilometer347

(see Fig.3.5). This geometry is discretized through a structured mesh of10500quadrilateral

elements, reÞned on the upper surface and at the front. The element size decreasesfrom

150 m to 33 mapproaching the front in the horizontal direction, and from 3.3 m to 68.0 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 increasingreÞnement, such

as only negligible di!erence appears when reÞning more than 3.3 m at top surface. Thus, our

choice allows for a proper fracture initiation and damage advection, as well as a relatively

fast serial computation. We employed an Arbitrary Lagrangian Eulerian (ALE) method to

account for ice advection and mesh deformation, with a time step of 0.125 day. Sensitivity to

the time step size was also undertaken. Below the chosen value, no more signiÞcant di!erence

appears in the glacier behaviour, as well as in the calving event size and frequency.

The speciÞc boundary conditions adopted for the 2D application are described below,
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Figure 3.5 Ð Glacier location and geometry. (a) Location on the Greenland Ice Sheet (red
point). (b) Zoom on the Helheim terminus and the considered ßowline (red curve). (c)Mesh
constructed for this ßowline segment. The starting position correspond to thefront 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.3.2.1.2:

The basal friction C is inferred from the 2001 surface velocity data presented inHowat

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 day! 1 at depth. This constant melting parametrization

is inspired from the work ofRignot et al. (2010) on four West Greenland glaciers.

The inßow boundary condition (x = 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 velocity proÞle

of ux = 4000 m a! 1, in agreement with the observed surface velocity fromHowat et al.

(2007). However, this is not the case for the inlet ßux, which may vary, following the possible

evolution of inlet boundary thickness.

When dealing with a 2D ßowline representation of the ice ßow, we have to take into
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account some three-dimensional e!ects. Especially, lateral friction along therocky-margins

of the glacier can play a signiÞcant role, by adding a resistive stress to the ßow. Here, we

modify the gravitational force using a lateral friction coe"cient k, as proposed byGagliardini

et al. (2010b).

k =
(n + 1) 1/n

W
n +1

n (2A)1/n
(3.21)

This coe"cient depends on the GlenÕs ßow law parametersA and 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. It does not account for

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

Even if the velocity and the surface topography are known and correspond to the observed

state of the glacier in May 2001, some relaxation is necessary in order to obtain a stable steady

state (Gillet-Chaulet et al., 2012). 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 parameters&th , B , and Dc in a given range.

In order to distinguish the e!ect arising from di!erent damage parameters, we usea Latin

Hypercube Sampling (LHS) method with 16 distincts parameters combination for (&th , B ),

that we reproduced for three values ofDc.

The stress threshold&th is estimated to lie in range of [0.01, 0.20] MPa. The lower bound

is near to the one given inPralong and Funk(2005). If &th > 0.20 MPa, the modeledstresses

are not high enough to reach the damage threshold, and damaging, when existing, is too

weak.

The damage enhancement factorB was chosen within [0.5, 2.0]. The explanation for this

wide range is the following: when the damage criterion* is positive, the corresponding

damage increase releases the stress level in the ice. In reality, this processis happening

continuously, such that the stress level cannot exceed the edge of the envelope deÞned in

green line in Fig.3.1. However, as our model deals with a Þnite time step size, the stress level

may jump in the ÒdamagingÓ area (grey-shaded area in Fig.3.1). The role of damaging is then

to ÒpushÓ the stress back on the edge of the envelope: the rate of this stressdisplacement
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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-linear viscous ßow.

The critical damage valueDc has already been inferred in several studies (Pralong and

Funk, 2005; Borstad et al., 2012; Duddu and Waisman, 2013). Following these studies, we

used three values ofDC (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 steady state

for the damage Þeld, it is necessary to let the damage created upstream be advected to the

front. The model is therefore spun-up for 8 years: the front is kept Þx at its initial position,

without submarine frontal melting, nor the calving procedure. After 8 years, the frontis

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 (Andresen et al., 2011). The observations of sand deposits show that terminus

variation did not exceed 10 km. The knowledge of the potential trigger mechanismsfor these

cycles is still poor: according toJoughin et al.(2008b) and Andresen et al.(2011), the recent

retreat may have been caused by higher summer air and ocean temperature. Yet, the role of

the calving activity under these changes remains unclear. For these reasons, we do nottry

to reproduce the precise chronology of the HelheimÕs most recent retreat. Instead, we study

the dynamical behaviour of the model with respect to the di!erent sets of parameters, and

try to distinguish between unrealistic and realistic behaviours. To distinguish di!erent model

behaviour, simulations were run for 10 years using the parameter sets. The model response

can then be split in 3 classes, illustrated in Fig.3.6. The Þrst class of model behaviour

corresponds to the case where the calving does not happen often. The glacier advances too

far and builds up a ßoating tongue of several kilometers (blue line, Fig.3.6). The second class

illustrates a case with proliÞc calving, leading to a front retreat far upstream (yellow line).The

last range of behaviour is consistent with observations, where the terminus is punctuated

by regular or irregular calving events, forcing the glacier to keep its extent inan acceptable

range of values (red line).

This threefold classiÞcation of glacier behaviour can be generalized to the48 simulations.
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1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
330

335

340

345

350

355

360

Time (years)

F
ro

nt
 p

os
iti

on
 (

km
)

344

344.5

!  500/600 days

4 days
14 days

Figure 3.6 Ð Position of the calving front over ten years. Each color correspond to a set
of parameter&th , B , and Dc. The blue color represents an advance with almost no calving
(&th = 0.15 MPa, B = 0.84 MPa! 1, and Dc = 0.6) ; the yellow one corresponds to a severe
retreat (&th = 0.11 MPa, B = 1.30 MPa! 1, and Dc = 0.4) ; the red one presents a behaviour
consistent against observations (&th = 0.10 MPa, B = 1.75 MPa! 1, and Dc = 0.50). A zoom
of the consistent case is given in the inset.

In order to eliminate aberrant behaviour, weset a sanity-check, by considering plausible sets

of parameters as the ones which lead to a simulated front position within the range [340 km,

350 km]. The results are presented in Fig.3.7, in the parameter space (B , &th , Dc). We dis-

tinguish again the three classes, blue triangles, yellow circles and red diamonds, representing

respectively the case where the front exceeds 350 km, the case where the front retreats 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 triangles)

can be explained considering the parameters (B , &th ) as a Þrst approach. These underlying

simulations are characterized by a low value ofB and/or a high value of &th . This means

that either the incrementation of damage is too low, or the stress threshold is too high to

allow damage initiation. In these cases, damage production may be not su"cient to reach the

calving criterion D = Dc. In addition, when &th 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"cient depth to

trigger calving.

On the contrary, the too fast retreat of the front (yellow circles) can be explained as
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Figure 3.7 Ð Parameters set for the damage model discriminated byB, &th , Dc. Blue
triangles, and yellow circles respectively represent simulations for which front position exceed
350 km and simulation for which the front retreated below 340 km. Red diamonds are the
successful simulations. Colored stars correspond to the three parameterssets illustrated in
Fig. 3.6.

follows: whenB is high and/or &th is low, the initiation of damage is easy, and increments

quickly, leading to a high damage at the glacier surface. As a consequence, the criterion

D > D c can be more easily reached, leading to a too rapid sequence of calving events.

The chosen range for&th produces acceptable results. When related to the tensile strength

of snow and ice, it agrees with constraints from previous studies, especiallyBorstad (2011)

who inferred the tensile strength of snow and Þrn at the surface to be in the rangeof 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 Þrn density at

Helheim surface could probably help constraining this parameter further.

At last, parameter Dc is a control on whether the fracture propagates. If it is low, the

conditions for crevasse propagation are easily reached (as soon as the criterion on LEFM is

fulÞlled). If Dc is too high, damage may never reach a su"cient depth to initiate fracture

propagation (See Fig.3.7). As a consequence, this value controls the location of the calving

front. However, it is tightly linked with ( B , &th ) 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 hide the fact

that there is a continuum in the behavior of the glacier, depending on the value of (&th , B ,

Dc), and the boundaries between classes are not abrupt. Thus, simulations may present some

front position out of the range [340 km, 350 km] (and then considered as unrealistic), but

still have a general dynamics which is not far from realistic behaviours (e.g. yellow curve on

Fig. 3.6).

3.3.3.4 Realistic behaviour

The acceptable parameter combinations are lying on the 3D diagonal described with red

diamonds in Fig.3.7. During these simulations, the front remained between the two limits and

has a consistent behaviour when compared to observations. The simulation corresponding to

the parameter set&th = 0.11 MPa, B = 1.30 MPa! 1, and Dc = 0.50 (red star in Fig. 3.7),

can be seen as an example of consistent behaviour. As represented in Fig.3.8a,b, damage

increases in the area where the traction is high enough to exceed&th , mostly over bumps.

This is consistent with observations of glaciers ßowing over slope ruptures (Pralong and Funk,

2005). In these regions, the damage develops up to a depth of almost 15 m, at a rate high

enough to reach the critical damage valueDc at the front and initiate calving (see Fig.3.8c

and Fig. 3.8d).

Mottram and Benn (2009) investigated crevasse depth in the vicinity of the terminus of

an icelandic freshwater calving glacier, and showed that most crevasses were nodeeper than

10 m. In our model experiment, damage reaches depths of 5 m to 15 m before calvingoccurs.

As described previously, this value ofd 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 described through

a small sizes / high frequency events distribution. This activity is characterized by quasi-

periodic front retreats of limited extent (between 50 m and 150 m), associated with a period

varying from about 3 to 15 days (down to 1 day for very fast front retreat, see Sect.3.3.3.5).

These features can be seen in the inset in Fig.3.6). 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 frequency

oscillation (see Fig.3.6), with a period of # 500/600 days and a 500 m amplitude. This
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Figure 3.8 Ð State of Helheim glacier after 365 days of simulation for the set of parameter
(&th = 0.11 MPa,B = 1.30 MPa! 1, and Dc = 0.50) corresponding to the red star on Fig.3.7.
* is the damage criterion, positive where damage will accumulate. (a) Damaging areasof
Helheim glacier and (b) zoom on the red rectangle; (c) Damage Þeld and zoom on thered
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 the complex interactions

and feedbacks between damage parameters and ice ßow, we can suggest an explanation for

these features. Damage reduces ice viscosity, fastens the ice ßow, and adjustsglacier geometry.

This softening also reduces the stress level as well as the rate of damaging. Additionally, the

damage is advected until it reaches conditions where crevasse propagation can trigger calving

events (probably because of bending stresses at the front, or processes referred to as second-

order processes inBenn et al., 2007a). This calving event results in an immediate increase

of the tensile stress in the vicinity of the front (due to force imbalance at the new ice cli!).

The subsequent increase of damage where the geometry readjusts may trigger a ÒcascadeÓ of

calving events leading to an important (cumulative) retreat of the glacier front over a limited

time scale (a few days / weeks), until the front moves back to a position where the damage

is too low to initiate calving. Repeating this process several times leads to the calving cycles

highlighted in Fig. 3.6.

To investigate the strength of this feature, we ran this simulation (red curve in Fig. 3.6)

eight times, using only di!erent local disorder realizations. The Fourier spectrum of the

terminus position (Fast Fourier Transform visible in Fig.3.9) exhibits a low frequency peak
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Figure 3.9 Ð Frequential response of the calving front variations for 8 realizationsof the set
of parameters (&th =0.11MPa, B = 1.30 MPa! 1, Dc=0.50), computed over 10 years. Grey lines
represent the frequency spectrum for each of the eight simulations, and the corresponding
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.3.8, which is likely related to the ÒcascadeÓ

mechanism described above. This feature remains for di!erent parameters sets(B , &th , Dc)

(not shown). In Fig. 3.9, 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 (driven by the

bedrock topography) exert a control on the calving dynamics, by modifying therate at

which damage primarily develops in the ice. Thus, in the experiments presented in this

paper, the slow cycles which can be observed in Fig.3.6 are not related to any variability in

the external forcing (which remain constant), but result from the internal glacier dynamics.

This brings us to the conclusion that a variation of the front position of severalkilometers is

not necessarily the consequence of an external forcing, though they might well be triggered

by it.
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Figure 3.10 Ð Distribution of the calving events sizes corresponding to the 12 realistic
simulations. Di!erent modes can be related to various damage parameters combinations.
Calving event size axis is truncated at 200 m. However, a few events, up to 2000 m, were
recorded.

3.3.3.5 Sensitivity analysis

The analysis proposed in the previous section for one parameters set can be extended to

the 12 simulations which successfully passed the sanity check, and this shows that the modelÕs

response remain qualitatively unchanged when changing damage parameters. Altogether, we

identiÞed 6534 distinct calving events. Characteristics calving event sizes emerge from the

distribution, similar to those visible in the inset in Fig. 3.6, which are illustrated in Fig. 3.10.

When applied on Helheim Glacier,Cook et al. (2014)Õs model furnished a mean calving

event size of 450 m, with a frequency of around 14 days. On Store Glacier, for the 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 period is within

the range of these two modelling studies.

However, one has to remember that this plot should not be interpreted as an icebergs size

distribution. Indeed, one must distinguish between the front retreat and the size of resulting

iceberg(s), which may be strongly di!erent, as the calved portion of ice can fragment into
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many icebergs and/or capsize. However, distribution of the distance of front retreat may

remain an interesting parameter to calibrate the model, but it would require a continuous

tracking of the front position of the actual glacier, as discrete determination of the position

(Joughin et al., 2008b) 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 dataset existing

on Helheim glacier.

Additionally, the inßuence of other parameters discussed above was also undertaken.

Results show that the model is only slightly sensitive to the parameterK Ic . As ice toughness

increases, it becomes more and more di"cult to initiate fracture propagation. However,

changing the value of ice toughness does not change the general behaviour of the system.

Varying , does not have a signiÞcant impact. Indeed, the computation of the arrest criterion

is realized at depth equals to the sea level. At this depth, the stress intensity factor is larger

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

Finally, the sensitivity to the initial heterogeneous micro-defects distribution introduced

in Sect.3.2.2.1was tested. The standard deviation of the distribution of stress threshold"# th
#th

was varied within the range [0.005 ; 0.2]. Results are robust under these changes, though the

spatial and temporal variability of the front position is modiÞed (not shown). The higher

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 crevasse Þelds,

over long timescales, while considering ice as a viscous material. It also allows for the elastic

behaviour of breaking ice, consistent with the critical crevasse propagationtriggering cal-

ving events, characterized by very short timescales. The model has been applied to Helheim

Glacier, which allowed to constrain the parameter space for the most importantfree para-

meters. Within these constraints, the simulated ice front shows cyclic calving events, while

the glacier front stays within the range position observed over the last century.

The three decisive parameters are the damage initiation threshold&th , the e!ect of da-

mage on the viscosity, quantiÞed by the enhancement factorB , and the critical damage

variable Dc. The Þrst 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 toDc 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 speci-

Þc glacier to a poorly known external forcing and with limited observations. Under these

conditions, we show that some sets of parameters deÞnitely produce a reasonable behaviour,

but one should not readily transfer these to another conÞguration without consideration,

and make sure that the response of the model is realistic. Despite this limitation, this cal-

ving model based on realistic physical approaches gives reliable results and could be easily

implemented in classical ice-ßow models.

The calving process described in this paper is immediately driven by the variation in

longitudinal stretching associated with horizontal velocity gradients, producing aÞrst-order

control on calving rate, as stated byBenn et al. (2007a). Local aspects, involving undercut-

ting or force imbalance at ice cli!s are described as second-order calving processes. 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 Ð Physical and numerical parameters. Tunable parameters are underlined.

Parameter Symbol Value Unit
Fluidity parameter A MPa! 3 a! 1

Damage enhancement factor B 0.5 to 3 Pa! 1

Bed friction parameter C Pa m! 1/ 3 s1/ 3

Crevasse depth d m
Water depth inside the crevasse dw m

Damage variable D 0 to 1
Critical damage variable Dc 0.4 to 0.6

GlenÕs enhancement factor E 1
Gravitational acceleration g 9.81 m s! 2

Ice Thickness H m
Lateral friction coe"cient k Pa m! 4/ 3 a1/ 3

Stress intensity factor (Mode I) K I MPa m1/ 2

Fracture toughness (Mode I) K Ic 0.2 MPa m1/ 2

Arrest criterion (Mode I) K Ia MPa m1/ 2

Sea level lw m
Bed friction exponent m 1/ 3

Glen exponent n 3
Deviatoric stress tensor S Pa

E!ective deviatoric stress tensor ÷S Pa
Velocity Þeld u m s! 1

Channel width W m
Fracture arrest parameter , 0.5

Weigth function ) m! 1/ 2

Strain rate ú#
Viscosity " MPa! 1 a

Water density ! w 1000 kg m! 3

Ice density ! I 900 kgm! 3

Cauchy stress tensor & Pa
E!ective Cauchy stress tensor ÷& Pa

Maximum principal stress &I Pa
Stress threshold &th 20 á 103 to 200 á103 Pa



Appendix

3.A Weight function for stress intensity factor

As stated byGlinka (1996), the weight function for the computation of the stress intensity

factor depends on the speciÞc geometry of the initial crack. For an edge crack in a Þnite width

plate, the weight function is given by:
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The weight function depends on 3 numerical parameters, polynomial functions of the ratio

d/H . They read:
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Chapitre 4

Impact de la fonte frontale et du
m«elange de glace

R«esum«e

Deux m«ecanismes sont g«en«eralement propos«es pour expliquer les variations saisonnières

de la position des fronts de vöelage des glaciers «emissaires : la fonte de la partie immerg«ee du

front et la r«esistance oppos«ee par le m«elange de glace (m«elange ßottantde glace de mer et

dÕicebergs frottant contre les parois du fjord) au front du glacier. Le modèle d«evelopp«e au

chapitre pr«ec«edent nous permet une «etude approfondie de ce ph«enomène.

Dans ce chapitre, nous appliquons plusieurs forücages dÕintensit«e variable en fonte ouen

m«elange de glace au front de g«eom«etries 2D simpliÞ«ees. 216 simulations de 17ans chacune

sont men«ees sur 23 setups di!«erents (en terme dÕ«epaisseur de glace, de vitesse dÕ«ecoulement

et de paramètres dÕendommagements), assurant ainsi une robustesse aux r«esultats obtenus.

Le modèle montre que la fonte au front des glaciers entraine une r«eponse limit«ee du front

du glacier, qui ne varie que de quelques centaines de mètres. Le bilan de masse saisonnier

et interannuel reste inchang«e. Le m«elange de glace, en revanche, a!ecte plusfortement la

position du front en la faisant varier de plusieurs centaines de mètres à plusieurs kilomètres.

Ses cons«equences sur le bilan de masse du glacier, si elles sont faibles, ne sont pas entièrement

n«egligeables. Nos r«esultats montrent que le m«elange de glace r«eduit le taux dÕendommagement

à la surface et empöeche la propagation des fractures au niveau de la mer. En outre, il fait

apparaöõtre une distinction de comportement entre les glaciers pos«es ou ßottants, en r«eponse

à une perturbation. Dans le premier cas, les contraintes en surface augmentent de möeme que

la fr«equence de vöelage, tandis que lÕamplitude de chaque retrait de front d«ecroöõt.LorsquÕil

est ßottant, le ph«enomène inverse est observ«e. EnÞn, dans cette dernière conÞguration, on

montre que les forücages les plus forts peuvent, dans certains cas, changer lÕ«equilibre du glacier

en modiÞant le buttressing et le ßux de glace à la ligne dÕ«echouage. Ces conclusions reßètent

lÕimportance dÕa"ner les observations de terrain pour mieux contraindre les modèles.

Le travail pr«esent«e dans ce chapitre a vocation à faire lÕobjet dÕune publicationdans les

prochaines semaines.
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4.1 Introduction

In the context of global warming, the contribution of the cryosphere to the elevation of

sea level is a major concern: the sea level is projected to rise between 0.26 m to 0.82 m

in 2081-2100, relative to 1986-2005, depending on the four RCPs scenarios(Representa-

tive Concentration Pathway for greenhouse gas concentrations trajectories) considered in

the IPCC Þfth assessment (Church et al., 2013). Greenland Ice Sheet (GIS) negative mass

balance, which has been measured about! 142± 49 Gt a! 1 over the past two decades, has re-

cently increased over the last years, reaching an estimated value of! 263± 30 Gt a! 1 between

2005 and 2010 (Schrama and Wouters, 2011; Shepherd et al., 2012), and ! 359.8± 28.9 Gt a! 1

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 Wouters(2011); Khan et al. (2014)), which

has become a major contributor to Sea Level Rise (SLR) (Cazenave, 2006; Rignot et al.,

2011b).

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 make a simple

mass balance extrapolation unreliable, without trying to understand processes controlling

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 and frontal

melting), and the negative surface mass balance (SMB). The part of ice discharge in thetotal

mass loss was evaluated around 40 % to 60 % (Rignot et al., 2008b; van den Broeke et al.,

2009; Khan et al., 2014), corresponding to! 156.3 ± 40.9 Gt a! 1. Ice discharge is therefore

an unavoidable mechanism, and if the two related processes (melting and calving) a!ect the

front position directly, they also modify the force imbalance at the front: feedbacks with the

ice ßow 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 sustainedby Straneo

et al. (2010), who stated that a rapid advective pathway exists between North AtlanticÕs

oceanic variability and ice-shelf margin in the vicinity of Sermilik Fjord, on Greenland east

coast. The underlying process suggests that submarine frontal melting promotes the emer-

gence of an ice bloc overhanging the water line, which calves rapidly (undercutting e!ect).

Remote observations on east GIS glaciers show a correlation between terminus 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 (wa-

ter velocity, temperature and salinity) of the heat transport within the water layers, and

summer melt rate measurements varies between 1 m day! 1 and 17 m day! 1, depending on

the glacier and associated fjord system (Motyka et al., 2003b; Rignot et al., 2010; Sutherland

and Straneo, 2012; Bartholomaus et al., 2013; Inall et al., 2014).

As another process, the ice m«elange (heterogeneous mixture of sea ice, marine ice, blown

snow, and fragments of icebergs) is suspected to hold an important role onglacier front

seasonal cycles (Higgins, 1991; Sohn et al., 1998; Reeh et al., 2001; Khazendar and Jenkins,

2003; Fricker et al., 2005; Copland et al., 2007; Joughin et al., 2008a,b,c; Amundson et al.,

2010). Observations showed that ice m«elange winter freezing is correlated withcalving rate

decrease, front advance and ice slowing down (Sohn et al., 1998; Joughin et al., 2008c),

and summer decay is followed by an increasing calving rate, a front retreat and the ice-

ßow acceleration (Higgins, 1991; Copland et al., 2007). Some authors argue that the ice-

m«elange may directly resist the ice ßow (Walter 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 m«elange layer

are clearly correlated, the underlying processes controlling this behaviour are still poorly

established.

Several attempts were made to incorporate the frontal melting and the ice m«elange back

force into ice ßow models. Especially, relation between calving and undercutting were al-

ready investigated inVieli et al. (2002): the authors applied a seasonal calving pattern on

a simpliÞed 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 contrary,OÕLeary and Christo!ersen(2013)

used a Þxed geometry to investigate the stress Þeld in the ice for di!erent melting patterns

and intensities. They showed that undercutting can become a strong driver for calving, due

to the stress concentration which arise at the upper surface. However, recent studies using

a calving parameterization based on an instantaneous stress balance (Benn et al., 2007b,a;

Nick et al., 2009, 2010) applied on 2D-simpliÞed geometries of Helheim (Cook et al., 2014)

and Store Glaciers (Todd and Christo!ersen, 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 m«elange, its e!ect on glacier dynamics wasstudied by

Nick et al. (2010) and Vieli and Nick (2011) thanks to a depth and width-integrated mo-
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del combined to theNick et al. (2010)Õs calving parameterization. Both studies managed to

reproduce cycles of advance and retreat of the glaciers fronts within realistic amplitudes. Ho-

wever, the authors did not investigate the underlying processes further. In their study, Cook

et al. (2014) 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. On the

reverse,Todd and Christo!ersen (2014) applied a back force similar to the one evaluated by

Walter et al. (2012) on StoreÕs calving front, and showed that this realistic forcing is believe

to have a signiÞcant impact on its front advancing and retreating cycles.

In this chapter, we study the consequence of the submarine frontal melting and the

ice m«elange on glacier dynamics and terminus behaviour, using a full-Stokes ice-ßow Þnite

element model combined with a calving parameterization based on damage and fracture

mechanics. This allows for a complete representation of the stress Þeld in the vicinity of

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, we carried out more

than 200 simulations, combining a wide range of glacier sizes, ßow and damage parameters,

and forcing constraints. The ice-ßow model and the calving model are those presented in

Chap. 3 and setup as well as parameters lists are provided in Section4.2. Glacier responses

to seasonally variable forcings are presented in Section4.3. A deeper analysis of the processes

and mechanisms is undertaken in Section4.4, as well as the comparison between grounded

and ßoating glaciers behaviour.
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Figure 4.1 Ð Setup of the experiment.HT (x), HwT (x) and h respectively represent the
glacier thickness, the water depth, and the ice m«elange thickness. The glacier is grounded on
a solid bedrock with a slightly positive slope (exaggerated here) represented in braun thick
line. The grounding line is indicated by the red dot, at the abscissax = xG and the ice ßow
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

ßowline glacier geometries, with time-varying length (L) and thickness (H ). To do so, we

build-up 60 geometries, depending on Þve parameters: the inlet ice ßux (Finlet ), the water

depth (Hw), and the damage parameters (&th , B , Dc). 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 composed with

# 7000 quadrilateral elements. Horizontally, the reÞnement is higher at the front (10 m to

15 m) and in the vicinity of the upper surface (2 m to 3 m), to take into account the processes

occurring at the calving front, as well as the damage production and advection at the upper

surface. The setup is illustrated in Fig.4.1.

Boundary conditions are described as follows:

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

tion is obtained through the resolution of a contact problem (Durand et al., 2009).
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