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De la glace �a la mer
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Introduction

En gagnant et perdant de la masse, les glaciers et les calottes polaires1 jouent
un rôle majeur dans l'�evolution du niveau des mers. Par exemple, dans les 20 000
derni�eres ann�ees, la fonte des grandes calottes de glace de l'h�emisph�ere nord apr�es
le dernier maximum glaciaire a caus�e une �el�evation du niveau des mers de 120
m�etres. Des observations r�ecentes indiquent que des modi�cations importantes
dans les vitesses d'�ecoulement de l'Antarctique et du Groenland sont en train
d'avoir lieu, sugg�erant que d'irr�eversibles changements ont pu commencer, ce qui
est particuli�erement inqui�etant pour l'avenir. Ceci a �et�e mis en �evidence dans le
dernier rapport publi�e par le Groupe d'Experts Intergouvernemental sur le Climat
(GIEC) en 2007. En outre, le GIEC a insist�e sur notre faible connaissance des
m�ecanismes clefs produisant les acc�el�erations de la perte de masse des calottes
et glaciers observ�ees actuellement, et a conclu que des pr�evisions �ables pour la
hausse du niveau des mers n'�etaient pas disponibles �a cette date. Depuis 5 ans,
de nombreux projets internationaux ont ainsi vu le jour pour s'int�eresser plus
pr�ecis�ement �a ce probl�eme.
Dans cet article je pr�esenterai les m�ecanismes physiques et les �equations math�ematiques
qui r�egissent l'�ecoulement de la glace, puis j'expliquerai un peu plus en d�etail ce
probl�eme de l'estimation de la contribution des glaciers et calottes polaires au
changement de niveau des mers.

1. calotte polaire, ou inlandsis : glacier de tr�es grande �etendue se pr�esentant sous la forme
d'une nappe de glace recouvrant la terre ferme et qui peut atteindre plusieurs milliers de m�etres
d'�epaisseur (source : wikip�edia)
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Figure 1 { Les di��erents processus physiques intervenant dans la dynamique des
�ecoulement de glace, vus sur un pro�l en coupe de calotte polaire.

1 L'�ecoulement de la glace

1.1 G�en�eralit�es : les processus physiques mis en jeu

La �gure 1 pr�esente les di��erents processus physiques qui interviennent dans
la dynamique de l'�ecoulement de la glace, passons les en revue.

Ecoulement. La premi�ere caract�eristique de la glace est qu'il s'agit d'un 
uide
incompressible non-newtonien, qui 
ue (s'�ecoule) sous son propre poids. Si on
regarde en acc�el�er�e des photos prises chaque jour d'un glacier de montagne, on
verra comme une rivi�ere de glace qui coule2. Mais contrairement �a ce qui se passe
pour l'eau liquide, les �echelles de temps de l'�ecoulement sont telles que les e�ets
d'acc�eleration sont n�egligeables. Le terme \non-newtonien" signi�e que la viscosit�e
de la glace d�epend non lin�eairement de la dynamique, elle est donn�ee par une loi de
comportement viscoplastique appel�ee la loi de Glen, qui mod�elise la complexit�e du
mat�eriau et de sa capacit�e �a se d�eformer. La glace est un mat�eriau d'autant plus
complexe que ses propri�et�es physiques sont variables �a l'int�erieur d'une calotte.
En e�et, les conditions de temp�erature et de pression ne sont pas homog�enes dans
la glace, ce qui modi�e ses propri�et�es. De plus, la pression et les fusions/regels
successifs induisent aussi des modi�cations de la structure cristalline, et donc des
propri�et�es physiques et m�ecaniques.

Bilan de masse. Le bilan de masse est la di��erence entre la glace qui s'accu-
mule (par les pr�ecipitations, ou le regel de l'eau en surface, dans les crevasses, ou

2. https://www.youtube.com/watch?v=HZaknW8m6tI

2



Figure 2 { Vitesses d'�ecoulement de la glace en surface (d'apr�es [6]).

sous la glace) et la glace qui disparâ�t (par fusion en surface ou au sol, par vêlage
d'icebergs, ou encore transport par le vent). Estimer ce bilan est un probl�eme
tr�es complexe, qui d�epend de nombreux ph�enom�enes ext�erieurs : les conditions
m�et�eorologiques et la temp�erature de surface in
uent sur la quantit�e de pr�ecipitations
neigeuses, sur la fonte, et sur le transport par le vent ; le 
ux g�eothermique in
ue
sur la fusion �a la base de la glace.

Conditions aux limites au fond. A la base de la glace il peut se passer essen-
tiellement deux choses : soit la glace est tr�es froide et elle adh�ere au socle rocheux,
soit elle glisse sur le sol. Le glissement a lieu pour diverses raisons : lorsque la
glace est temp�er�ee il y a �a sa base un �lm d'eau qui permet le glissement sur la
roche, elle peut aussi être pos�ee sur un s�ediment gorg�e d'eau, ou sur des d�ebris
rocheux, il peut aussi exister un r�eseau hydrologique sous-glaciaire (cavit�es reli�ees
par des ruisseaux, lacs, rivi�eres) sur lequel la glace glisse, etc. En Antarctique et
au Groenland, les zones de plus fort glissement sont situ�ees sur les côtes, dans des
vall�ees ressemblant �a des canyons ou �a des fjords. La �gure 2 pr�esente la carte des
vitesses d'�ecoulement en surface, et met clairement en �evidence de nombreux et
gigantesques 
euves de glace, qui s'�ecoulent �a une vitesse sup�erieure �a 10 km/an
(14 km/an pour le glacier Jakobshavn au Groenland, qui a produit r�ecemment des
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�episodes de vêlage3 d'icebergs spectaculaires4). Les calottes se prolongent parfois
sur la mer en de gigantesques plates-formes de glace 
ottantes.

Bestaire des r�etroactions. Une r�etroaction, ou feedback, a lieu lorsqu'une
cause produit un e�et qui agit en retour sur la cause du ph�enom�ene. L'instabilit�e
des petites calottesen est un exemple : lorsque l'altitude de la calotte devient trop
basse, sa temp�erature de surface augmente, ce qui induit davantage de fonte, et
donc une d�ecroissance suppl�ementaire d'altitude. Le ph�enom�ene peut ainsi s'am-
pli�er et la calotte disparâ�tre rapidement.

Mentionnons aussi le ph�enom�ene d'isostasie, ou encore rebond post-glaciaire,
c'est-�a-dire l'enfoncement du socle rocheux sous le poids de la glace. L'enfoncement
est de l'ordre du tiers, c'est-�a-dire qu'une �epaisseur de glace de 3000 m causera
l'enfoncement du socle �a 1000 m de profondeur, avec un temps de relaxation de
l'ordre de 10 000 ans. Ceci induit une r�etroaction sur la calotte, puisque l'enfonce-
ment induit une modi�cation de l'altitude de surface, donc de la temp�erature de
surface et du bilan de masse.

D'autres r�etroactions impliquent l'oc�ean : le niveau des mers joue un rôle sur les
calottes, par les conditions aux limites au bord lat�eral (pouss�ee d'Archim�ede), et
les calottes in
uent sur le niveau des mers. La temp�erature de l'oc�ean aux abords
et sous les plates-formes 
ottantes joue �egalement un rôle complexe, et la calotte
elle-même in
ue sur la circulation oc�eanique autour d'elle.

1.2 Mod�eles d'�ecoulement grande �echelle

Les �equations qui r�egissent l'�ecoulement de la glace sont les �equations de Stokes.
Les mod�eles num�eriques bas�es sur ces �equations sont tr�es coûteux �a r�esoudre
�a l'�echelle d'une calotte polaire. Si c'est envisageable avec les plus performants
d'entre eux pour le Groenland [2], en revanche pour l'Antarctique c'est encore
hors de port�ee. Pour pouvoir n�eanmoins faire des simulations, les mod�elisateurs
ont d�evelopp�e des mod�eles grande �echelle, bas�es sur l'approximation couche-mince,
Shallow-Ice, sur le même principe que celui qui donne les �equations de Saint-
Venant (Shallow-Water) �a partir des �equations de Navier-Stokes. L'id�ee est que les
�echelles verticales sont faibles (quelques kilom�etres d'�epaisseur) devant les �echelles
horizontales (quelques milliers de kilom�etres). Les mod�eles grande �echelle ont �et�e
initialement d�evelopp�es pour �etudier des probl�emes de pal�eoclimatologie, et pou-
voir simuler des milliers d'ann�ees. A�n d'appr�ehender un peu la complexit�e de
l'�ecoulement, on va d�ecrire ci-dessous un mod�ele grande �echelle [7] de calotte po-
laire avec et sans glissement basal. Pour simpli�er l'�ecriture on se placera en une
dimension d'espace, en coupe le long d'une ligne d'�ecoulement, mais bien sûr les
�equations s'�ecrivent de mani�ere similaire en deux dimensions.

3. vêlage : perte par un glacier de fragments, sous forme d'icebergs
4. http://www.youtube.com/watch?v=hC3VTgIPoGU
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Conservation de la masse. L'�equation de conservation de la masse r�egit l'�evolution
de l'�epaisseur de glaceH (t; x ) au temps t en un point d'espacex :

@H
@t

= _bm �
@

�
UH

�

@x
; H jt =0 = H0; H � 0 (1)

avec
{ H (t; x ) l'�epaisseur de glace,H0(x) l'�epaisseur initiale
{ U(t; x ) la vitesse eul�erienne moyenn�ee verticalement :

U(t; x ) =
1

H (t; x )

Z H (t;x )

B ( t;x )
u(t; x; z ) dz

o�u B (t; x ) est l'altitude de la base de la glace.
{ _bm (t; x ) le bilan de masse net en surface

Bilan de masse en surface. _bm (t; x ) d�epend de la temp�erature en surface :
8
<

:

_bm = Acc + Abl

Acc = f (TS )
Abl = g(TS )

avec
{ Acc( t; x ) le taux d'accumulation (pr�ecipitations neigeuses)
{ Abl( t; x ) le taux d'ablation (fonte)
{ TS (t; x ) la temp�erature en surface
{ f; g des fonctions donn�ees

La �gure 3 montre ce bilan en fonction de la temp�erature de surface. En pratique,
le bilan est quasiment soit de l'accumulation, soit de l'ablation. La zone o�u ablation
et accumulation coexistent est tr�es r�eduite. L'endroit o�u le bilan s'annule s'appelle
la ligne d'�equilibre, elle intervient dans l'instabilit�e des petites calottes : lorsqu'une
calotte passe sous cette ligne, elle devient instable et disparâ�t. R�eciproquement,
si une calotte est assez grande, elle reste au-dessus de cette ligne, son bilan est
donc toujours positif et elle est stable.
Finalement, la temp�erature de surface elle-même d�epend du pointx (si la ligne
d'�ecoulement n'est pas �a latitude constante), de l'altitude de la surface S(t; x ) et
de la temp�erature en x = 0 au niveau de la mer Tclim (t) (qui est g�en�eralement
assez mal connue) :

TS (t; x ) = Tclim (t) + b x + c S(t; x )

o�u b; csont des coe�cients donn�es.

Dynamique. La vitesse U(t; x ) ne d�epend que de la g�eom�etrie de la calotte,
c'est la somme de deux contributions :

U = Ud + Ug
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Figure 3 { Accumulation, ablation et bilan de masse en surface en fonction de la
temp�erature de surface.

avec Ud la composante de la vitesse li�ee �a la d�eformation et Ug la composante
de la vitesse li�ee au glissement. La vitesse li�ee �a la d�eformation est donn�ee par la
relation fortement non-lin�eaire suivante :

Ud = � a1
@S
@x

H 2

3
� a2

�
@S
@x

� 3 H 4

3
; S = B + H (2)

o�u
{ S(t; x ) est l'altitude de la surface et B (t; x ) l'altitude de la base de la glace ;
{ a1; a2 sont des coe�cients (qui peuvent varier...).

La vitesse li�ee au glissement v�eri�e l'�equation elliptique suivante :

@
@x

�
4H�

@Ug
@x

�
= �gH

@S
@x

� � b (3)

o�u � est la viscosit�e e�ective de la glace,� b(t; x ) = � � (t; x )Ug(t; x ) est la contrainte
de cisaillement basal et� (t; x ) > 0 le coe�cient de friction basale. Ce coe�cient
mod�elise de mani�ere simpli��ee la nature du socle (s�ediment, roche, glace temp�er�ee
ou pas, avec ou sans eau, etc.). On pourrait �egalement envisager une loi plus
complexe, non-lin�eaire, o�u � (t; x ) d�epend de Ug.
On voit ainsi avec ces quelques �equations la complexit�e et les non-lin�earit�es du
couplage entre la g�eom�etrie, la dynamique, le bilan de surface et la temp�erature.
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2 Le probl�eme du niveau des mers

2.1 Les param�etres sensibles

La contribution des glaciers et calottes polaires au changement de niveau des
mers est essentiellement la combinaison de deux ph�enom�enes : la modi�cation du
bilan de masse en surface (en raison des modi�cations climatiques et/ou d'altitude
de la calotte) d'une part, et l'�evacuation de la glace par vêlage d'icebergs dans les

euves de glace et les plates-formes 
ottantes d'autre part. Ici on ne consid�ere pas
la contribution li�ee aux modi�cations de bilan de masse en surface. En e�et, ces
modi�cations sont intrins�equement li�ees au changement climatique, sont �egalement
tr�es complexes, et font l'objet d'actives recherches par ailleurs.
La perte de masse des calottes polaires par vêlage d'icebergs est contrôl�ee par un
petit nombre de 
euves de glace. On estime par exemple qu'environ 10% de la
p�eriph�erie de l'Antarctique contrôle 90% de l'�evacuation de la glace. La pr�esence
ou non de 
euves de glace est intimement li�ee �a la nature des conditions basales,
qui permettent ou pas un fort glissement et donc de grandes vitesses d'�ecoulement.
Un autre param�etre essentiel est la g�eom�etrie du socle rocheux (altitude et pente),
notamment dans les zones côti�eres. La vitesse de d�eformation d�epend en e�et �a
la fois de l'altitude de surface S(t; x ) mais aussi de l'�epaisseur de glaceH (t; x ),
et donc de l'altitude du socle B (t; x ) = S � H . De plus, la profondeur du socle
joue �egalement sur l'�epaisseur de glace (�a altitude de surface �x�ee), donc sur les
conditions de pression �a la base de la glace, qui elles-mêmes in
uent sur la pr�esence
ou non d'eau liquide.

2.2 Les observations disponibles

Comme on l'a vu pr�ec�edemment, les conditions �a la base de la glace sont li�ees �a
la profondeur et la nature du socle et aux conditions hydrologiques et thermiques.
Les observations pour les conditions de frottement �a la base sont tr�es limit�ees. En
e�et il est quasiment impossible d'aller faire des mesures sous la glace, sauf dans de
rares points de forages profonds o�u le socle a �et�e atteint. Dans ces cas-l�a, l'analyse
de la glace des carottes renseigne sur ces conditions basales. Les exp�eriences en
laboratoire sont assez peu repr�esentatives, il est en e�et impossible de restituer
la pression �equivalente �a des milliers de m�etres d'�epaisseur de glace. L'autre in-
certitude cruciale est sur la nature du socle : s'agit-il de s�ediments, de roche, de
d�ebris de roche ? La pr�esence d'eau liquide, d�eterminante pour le glissement, est
aussi li�ee �a des param�etres mal connus comme le 
ux g�eothermique. On n'a donc
aucune mesure pour la loi de frottement et les coe�cients associ�es.
Pour la profondeur du socle, on dispose d'un nombre limit�e de mesures, faites par
avion. Les observations sont ainsi restreintes �a des traces de survol. En ces points
de mesure, la pr�ecision est d'une vingtaine de m�etres. En dehors des points de
mesure, des strat�egies d'interpolation (en g�en�eral par krigeage) sont utilis�ees, mais
l'incertitude dans les zones non observ�ees peut aller jusqu'�a plusieurs centaines
de m�etres. Les �gures 4 et 5 montrent l'�etat de l'art des cartes actuelles pour
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Figure 4 { Carte d'observations de topographie du socle rocheux en Antarctique
Bedmap2, obtenue �a partir de mesures e�ectu�ees par avion en survol au-dessus
du continent, d'apr�es [1]. Le plus haut sommet culmine �a plus de 4500 m�etres. A
cause du poids de la glace, de nombreuses zones sont situ�ees environ 1000 m�etres
sous le niveau des mers.
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Figure 5 { Carte des erreurs estim�ees pour les observations de topographie du
socle rocheux en Antarctique, d'apr�es [1]. L'incertitude maximale atteint 1000
m�etres dans les zones non observ�ees, elle descend autour de 20 m�etres au niveau
des points de mesure (traces de survol par avion).
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Figure 6 { Vitesses de surface pour le Groenland. A gauche, les vitesses observ�ees
par satellite. A droite, les vitesses reconstitu�ees apr�es assimilation du champ� (x).
Les principaux glaciers �emissaires (vitesses sup�erieures �a 10 km/an) sont bien
reproduits par l'assimilation de donn�ees. Source : [3].

l'Antarctique : la premi�ere est une carte de socle, la deuxi�eme est celle des erreurs
estim�ees. On voit clairement sur cette deuxi�eme carte les trace de survol d'avion,
o�u la pr�ecision est bonne, et les zones non observ�ees, avec de grandes erreurs pos-
sibles. Pr�ecisons ici que le relief de l'Antarctique est tr�es chahut�e, et tout �a fait
similaire �a nos Alpes, avec des changements brutaux d'altitude et des châ�nes de
montagnes.
Les autres observations dont on dispose, et qui permettront d'extraire de l'infor-
mation pour retrouver les param�etres non observ�es, sont des donn�ees de surface,
obtenues par satellite : altitude de la surface, vitesse de la glace en surface.

2.3 Quelques r�eponses via les m�ethodes inverses

Le probl�eme qui consiste �a retrouver les conditions basales (altitude du socle et
loi de friction) �a partir des observations est un probl�eme inverse. En e�et, le socle
B (t; x ) et le coe�cient � (t; x ) sont des param�etres d'entr�ee pour les �equations
du mod�ele (1,2,3), et les mesuresS(t; x ) et Usurface (t; x ) en sont des sorties. Le
probl�eme direct consiste �a estimer les sorties �a partir des entr�ees, le probl�eme in-
verse fait donc... l'inverse.
L'assimilation de donn�ees est le nom d'un ensemble de m�ethodes math�ematiques
permettant de trouver les param�etres d'entr�ee optimaux a�n que le mod�ele co•�ncide
au mieux avec les observations. Il existe deux grandes classes de m�ethodes d'assi-
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milation. La premi�ere s'appelle l'assimilation variationnelle [5], elle est bas�ee sur
la th�eorie du contrôle optimal. Le prototype d'algorithme variationnel s'appelle
le 4D-Var ; c'est celui qui est utilis�e quotidiennement �a M�et�eo-France pour re-
caler le mod�ele atmosph�erique sur les observations a�n de fournir les pr�evisions
m�et�eorologiques. L'id�ee de la m�ethode est de former une fonction (d�ependant des
param�etres que l'on cherche) qui mesure l'�ecart entre les observations et le mod�ele,
et de chercher les param�etres qui minimisent cet �ecart. Cette m�ethode fait appel
�a des techniques d'optimisation par m�ethode de descente dans la direction de plus
grande pente, celle du gradient, calcul�e par la m�ethode adjointe.
La deuxi�eme classe de m�ethodes regroupe les m�ethodes stochastiques de �ltrage,
bas�ees sur l'estimation statistique optimale. Le prototype de ces m�ethodes est le
�ltre de Kalman [4] ; ce sont ces m�ethodes qui sont utilis�ees par les centres de
m�et�eorologie am�ericains. L'id�ee est de calculer directement les param�etres opti-
maux en calculant la matrice de gain de Kalman du syst�eme.
Dans l'�equipe MOISE [9] (INRIA Grenoble { Rhône-Alpes, Laboratoire Jean
Kuntzmann), en collaboration avec des glaciologues du LGGE (Laboratoire de Gla-
ciologie et de G�eophysique de l'Environnement), et dans le cadre du projet ANR
ADAGe [8], nous mettons en �uvre ces deux types de m�ethodes pour r�esoudre
le probl�eme inverse �evoqu�e ci-dessus. La �gure 6 montre un exemple de r�esultat
pour le Groenland : �a gauche �gurent les vitesses de surface observ�ees, �a droite les
vitesses reconstitu�ees par assimilation du param�etre de glissement� , qui sont en
bon accord avec les observations. Le champ de� ainsi obtenu permet ensuite de
faire des simulations �a l'�echelle du si�ecle et d'estimer la contribution du Groenland
�a la mont�ee du niveau des mers [3].

Conclusion

Les di�cult�es pour ce probl�eme restent nombreuses : les fortes non-lin�earit�es
empêchent toute justi�cation th�eorique et posent des probl�emes de convergence des
algorithmes ; le manque d'observations directes et la m�econnaissance de certains
processus font que les incertitudes sont fortes ; les sources d'incertitude elles-mêmes
sont nombreuses, et leurs statistiques (indispensables pour les algorithmes d'in-
version) sont mal connues et di�ciles �a mod�eliser, etc. N�eanmoins, les m�ethodes
inverses sont des outils puissants pour estimer l'�etat d'un syst�eme g�eophysique,
en combinant l'information math�ematique contenue dans les �equations et l'infor-
mation physique contenue dans les observations, et leur application en glaciologie
ouvre de nombreuses perspectives.
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