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Résumé

Les glaciers tropicaux sont des indicateurs climatiques trés sensibles. Pour relier les
fluctuations de leur bilan de masse aux changements climatiques, nous avons réalisé un
bilan d’énergie a la surface du Glacier Zongo (16°S), en Bolivie, entre mars 96 et aoiit
98. Cette these présente, d’une part les méthodes employées pour obtenir le cycle annuel
du bilan d’énergie ponctuel, et d’autre part I’intérét de cette étude pour la compréhension
du fonctionnement du glacier et sa relation avec la climatologie locale.

Dans la premiére partie, nous nous attachons a décrire les conditions climatiques
régnant sur ce glacier, & partir des enregistrements des stations météorologiques
installées sur le Glacier Zongo. Les glaciers tropicaux sont soumis a des températures et
des radiations solaires incidentes peu variables au cours de ’année, alors que le débit du
torrent émissaire est trés saisonnier. Pour comprendre quels sont les flux d’énergie
responsables de la saisonnalité de la fusion en surface du glacier, nous avons dressé le
bilan d’énergie en un point du glacier, dans la zone d’ablation, 2 5150 m d’altitude.

Ce bilan d’énergie traduit un métabolisme propre aux glaciers tropicaux. L’albédo
est le parameétre essentiel qui contrdle la quantité d’énergie disponible pour la fusion en
surface du glacier. La particularité fondamentale de ces glaciers réside en la trés forte
consommation d’énergic sous forme de chaleur latente (ce qui se traduit par une
sublimation élevée). En outre, le flux de chaleur latente présente une saisonnalité
marquée a I’origine du régime hydrologique du torrent qui s’échappe du glacier. En effet,
en saison séche, la sublimation est maximale et il reste peu d’énergie pour la fusion d’ou
le faible débit du torrent émissaire. La situation opposée se produit en saison humide.

A Déchelle de I’ensemble de la période étudiée, le bilan de masse nettement
déficitaire de I’'année El Nifio 1997-98 s’explique surtout par un déficit de précipitations,
responsable d’une chute de [’albédo moyen annuel. Le manteau neigeux réduit lors de la
saison d’accumulation 1997-98 a disparu plus vite que celui de I'année précédente,
laissant affleurer une surface de glace sale, d’albédo faible, pendant une période plus
longue. De plus, Ia chaleur sensible plus élevée et la sublimation réduite ont aussi
contribué a augmenter la fusion superficielle, diminuant ainsi le bilan de masse du
glacier.



Abstract

Tropical glaciers are known to be very sensitive climatic indicators. To link the
fluctuations of their mass baluice to climate changes, we have realised a su.face energy
balance on Zongo Glacier (16°S), Bolivia, between march 96 and august 98. This work
presents firstly, the methods used to derive the local energy balance on this glacier, and
secondly, the interest of such a study to better understand the functioning of the glacier
and its relation with the local climate.

In the first part, a detailed description of the local climate is made from the records
of several automatic meteorological stations installed on Zongo Glacier. Tropical
glaciers are submitted to air temperature and incident solar radiation very little variable
throughout the year, although the discharge of the proglacial stream escaping from the
glacier is highly seasonal. To understand which energy fluxes are responsible for the
seasonality of the surface melting on the glacier, we have calculated the energy balance
on a point of the ablation area, at 5150 m.

The energy balance shows a special functioning of tropical glaciers. Like for the
glaciers of higher latitudes, the albedo is a very important parameter controlling the
amount of energy available for surface melting. But the main peculiarity of these glaciers
comes from the strong consumption of energy as latent heat flux, which corresponds to
high sublimation. Moreover, the latent heat flux is very variable with seasons which
explains the seasonality of the proglacial stream discharge. Indeed, during the dry
season, sublimation is the highest and therefore, very little energy remains for melting
explaining why discharge is low. The reverse situation is observed during the humid

season.

On the time scale of the entire measuring period, the very négative mass balance
of the 1997-98 El Nifio year is mainly explained by a deficit of precipitation, responsible
for a sharp decrease of the mean annual albedo. The reduced snow cover of the 1997-98
accumulation season has disappeared faster than during the previous year, leaving dirty
ice surfaces of very low albedo on larger areas than usually, and during a longer period.
Moreover, higher sensible heat flux and lower sublimation have both contributed to
increase the surface melting which also reduced glacier mass balance.

vi



Notations

Notations

A Terme d ablation dans le bilan énergétique

AAR Proportion de la zone d’accumulation par rapport a la
surface totale du glacier (Accumulation Area Ratio)

C Coefficient d’échange des flux turbulents de Crocus

O Chaleur spécifique de ’air a pression constante

Cpa Chaleur spécifique de I’air sec (dry) a pression constante

ELA Altitude de la ligne d’équilibre (Equilibrium Line
Altitude)

G Flux conductif dans la neige/glace

H Flux turbulent de chaleur sensible

| Intensité de la précipitation neigeuse

ITCZ Zone intertropicale de convergence des masses d’air
(Intertropical Convergence Zone en Anglais)

K Conductivité thermique de la neige/glace

L, ouL Chaleur latente de sublimation de la glace

L¢ Chaleur latente de fusion de la glace

L, Chaleur latente de vaporisation de I’eau liquide

LE Flux turbulent de chaleur latente

LWl Radiation grandes longueurs d’onde (ou thermique)
incidente (Long Wave en Anglais)

Lw?T Radiation grandes longueurs d’onde (ou thermique) émise
par la surface

LW, Contribution atmosphérique a la radiation grandes

longueurs d’onde incidente
LW,, LW, Bilan radiatif net des radiations grandes longueurs d’onde

M Quantité de masse fondue ou regelée par unité de temps et
de surface

Moy Moyenne

N Nébulosité ou fraction du couvert nuageux
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AT, Amplitude annuelle de température de Pair °C
ATy Amplitude journaliére de température de I’air °C
i Fonctions primitives selon z des fonctions @
Dphy Fonctions de Monin-Obukhov de mouvement (m,
momentum), de chaleur (h, heat) et d’humidité (v, vapor)
Iy Gradient adiabatique sec -9.8°C km'*
b, bilan de masse net spécifique cumuié mm w.e.
6 température potentielle °Couk
0, température potentielle de la surface °Couk
0* échelle caractéristique de température potentielle °Couk
o albédo
Omin albédo minimum instantané journalier
B coefficient d’absorption de la neige
A longueur d’onde Hm (=10'6m)
Ae coefficient de conduction effectif de la neige Wm' K’
A coefficient de conduction de la glace wWm'K!
€a émissivité de I’atmospheére
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Chapitre 1

Introduction : la glaciologie tropicale

1.1. Un bref historique

Au  XVII™ siecle, les premiers explorateurs naturalistes, envoyés par les
gouvernements européens, partent a la conquéte de 1’Amérique du Sud dans des buts
scientifiques variés. Tres vite, ces aventuriers sont fascinés par la Cordillére des Andes.
Charles Marie de La Condamine, jeune académicien frangais venu dans les Andes
mesurer un arc du Méridien terrestre au niveau de 1’Equateur, écrit dans son Jowrnal du
voyage a | ’Equateur [1751]:

“..deux chaines paralleles de hautes montagnes, qui font partic de la
Cordillere des Andes. Leurs cimes se perdent dans les nues et presque
toutes sont couvertes de masses énormes d’une neige aussi ancienne que le
monde. De plusieurs de ces sommets, en partie écroulés, on voit encore
sortir des tourbillons de fumée et de flamme au sein méme de la neige.”

Les voyageurs s’appliquent & observer, décrire et mesurer par triangulation les hautes
montagnes de cette Cordillére. Mais dés le début du XIX™™ siécle, la curiosité pousse les
plus téméraires d’entre eux a partir & I’assaut de ces hauts sommets. C’est ainsi que le
célebre voyageur scientifique allemand, Alexandre von Humbolt, foule le premier le
glacier du Chimborazo en Equateur, en 1802. C’est la premicre fois qu’un européen met
le pied sur un glacier des Andes, et c’est I'oeuvre d’un scientifique ! C’est donc
I’observation naturaliste, la géographie et la glaciologie qui ont poussé les hommes a
conquérir les géants des Andes.

Il faudra toutefois attendre le 18 mai 1877 pour que Charles Wiener, géographe,
anthropologue et archéologue ‘“chargé par la République Francaise d’une mission
d’exploration en Amérique méridionale”, atteigne le sommet d’un de ces géants,
PIllimani, au Sud de la Cordilleére Royale, en Bolivie. Ses compagnons offrent une triste
mine, “leur visage n’avait déja plus une apparence humaine” [...], “ils étaient verdatres,
avec des plaques violettes, les yeux rouges, couleur sang et avangaient en titubant”
[Charles Wiener ; Pérou, Bolivie, Récit de voyage, 1880]. Au sommet, le barométre
indique 318 mm de mercure, et le point d’ébullition est noté & 79.4°C. Le pic est baptisé
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Pico de Paris, et son altitude mesurée est de 20112 pieds anglais, soit 6131 m, “une
altitude que personne n’avait atteinte auparavant”. Singuliérement, le premier européen a
franchir la barre des 6000 m d’altitude n’était 1a encore pas un alpiniste mais un
scientifique, mué du noble désir de rapporter des connaissances. Contrairement a ce qu’il
croyait, Charles Wiener n’était pourtant pas le premier homme a atteindre le sommet
d’un géant de cette cordillére. En effet, de nombreux restes de cérémonies religieuses
trouvés sur des hauts sommets, témoignent du passage fréquent des Incas pour qui ces
montagnes, pourvoyeuses d’eau et de vie, revétaient un caractere sacré. En septembre
1995, deux archéologues, Johan Reinhard et Mario Mazuelo, ont découvert trois momies
inca, gées de plus de cinq siecles, libérées par le glacier de I’ Ampato, a 6300 m, au Sud
du Pérou [Reinhard, 1996].

Ces pionniers des siecles derniers sont donc a I’origine de la glaciologie tropicale
qui s’est progressivement développée au cours du XX siécle dans les Andes. Le
travail présenté dans le cadre de cette thése se situe en quelque sorte dans la lignée des
premiéres observations menées par ces aventuriers. En effet, nous verrons que cette
étude s’appuie en grande partie sur des mesures effectuées sur le terrain, un peu a la
maniére de Charles Wiener qui, au sommet du Pico de Paris, avec les moyens du bord,
sort sa casserole et son réchaud pour mesurer le point d’ébullition de ’eau.

1.2. La zone intertropicale et les glaciers tropicaux

Les glaciers tropicaux représentent les couvertures glaciaires situées entre le Tropique du
Cancer (23°26°N) et le Tropique du Capricorne (23°26°S). Ces deux lignes imaginaires
définies astronomiquement, délimitent les régions du globe ou le Soleil passe deux fois
par an au zénith (une seule fois par an au Tropique, le jour du solstice).

1.2.1. Délimitation thermique de la zone intertropicale

Le Soleil reste en permanence a la verticale de cette zone intertropicale qui regoit ainsi le
maximum d’énergie. Pour cette raison, I’amplitude thermique annueile (AT,) de cette
moitié de globe terrestre reste inférieure a Pamplitude diurne (ATy). La zone
intertropicale peut étre délimitée au Nord et au Sud par les lignes ol ces deux amplitudes
sont égales, AT, = ATy. Dans ’hémisphére Nord, cette ligne suit assez bien le Tropique
du Cancer, alors que dans I’hémisphére Sud plus océanique, cette ligne est parfois située
loin au Sud du Tropique du Capricorne (Figure 1.1). Cette délimitation thermique de la
zone intertropicale est trés utile pour des études climatologiques. En effet, elle montre
que sous les Tropiques, les termes d’hiver et d’été¢ sont mal adaptés, et qu’il est
préférable d’utiliser un autre indicateur météorologique que la température de I’air pour
déterminer les saisons. Alexandre von Humbolt avait bien résumé ce trait caractéristique
de la zone intertropicale en disant que “la nuit est [’hiver des Tropiques”.
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Figure 1.1. Distribution des surfaces glaciaires dans la zone intertropicale, selon les
différents pays (d’apreés Kaser [1996])

1.2.2. Zones tropicales internes et externes en Amérique du
Sud

Il est utile de distinguer I’Equateur, ligne imaginaire qui délimite le globe terrestre en
deux hémisphéres identiques, de 1’équateur météorologique, induit thermiquement et
dynamiquement par la rotation de la Terre, qui correspond & une zone de convergence
des masses d’air intertropicales (ITCZ en Anglais). La position de [’équateur
météorologique suit avec un retard de quelques semaines la course du Soleil, et présente
comme lui deux points de rebroussement lors des solstices [Liljequist & Cehak, 1984
Kaser, 1996] (Figure 1.1). Sur les continents, les deux positions extrémes de 'ITCZ sont
bien plus éloignées que sur les océans ou I’inertie thermique est plus importante.

En Amérique du Sud, les systémes dépressionnaires viennent de I’Est, chargés
d’humidité de [’Océan Atlantique et du bassin amazonien. Ils voyagent
préférentiellement le long de 'ITCZ. Ainsi, les zones situées entre les positions extrémes
de '[TCZ sont marquées par une année rythmée par deux saisons humides, et deux
saisons moins humides. Ce climat est celui de la zone tropicale interne. A IPopposé, les
zones situées entre les Tropiques astronomiques, mais a [’extérieur des positions
extrémes de I’[TCZ, sont marquées par I’alternance d’une saison humide lorsque I'ICTZ
est présent, et une saison trés séche le reste de 'année [Hastenrath, 1991]. Cette zone,
appelée zone tropicale externe, présente un climat subtropical aride une partie de ['année,
et un climat tropical le reste du temps [Kaser, 1996]. C’est le cas de la Cordillere Royale
en Bolivie ou se situe le glacier qui va nous intéresser dans le cadre de ce travail [Montes
de Oca, 1982 ; Roche el al., 1990]. La saison humide s’étale d’octobre & mars, et la
saison séche de mai a aolt (cf. Chapitre 2).

[9S)
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1.2.3. Localisation et régimes des glaciers tropicaux

Au sens strict, les glaciers tropicaux sont ceux qui sont compris entre les trois limites
décrites ci-dessus, Tropiques astronomiques, AT, = ATy et ITCZ. IIs font donc partie de
la zone tropicale interne [Kaser et al., 1996]. La trés grande majorité d’entre eux est
située dans la Cordillére des Andes (71% au Pérou, 20% en Bolivie, 4% en Equateur, 4%
en Colombie, 0.1% au Vénézuélal) [Jordan, 1991 ; Kaser et al., 1996]. Quelques petits
glaciers survivent encore en Afrique (0.3% au Kenya, Tanzanie et Ouganda) et en
Océanie (0.1% en Nouvelle Guinée) (Figure 1.1) [Hastenrath, 1984 et 1995].

En fait, bon nombre de ces glaciers se trouvent juste sur la position la plus
méridionale de 'ITCZ, et jouissent d’un climat plutot typique de la zone tropicale
externe. C’est le cas des glaciers péruviens et boliviens. Ainsi, selon le climat auquel ces
glaciers tropicaux sont soumis, deux régimes glaciaires sont a distinguer. La Figure 1.2
est une illustration schématique de ces régimes, en comparaison du régime des glaciers
des régions tempérées. Dans le cas particulier de la zone tropicale externe qui nous
intéresse plus spécifiquement. I’ablation est réduite en saison seche, et devient maximale
en saison humide, la saison d’accumulation sur le glacier. Contrairement aux moyennes
latitudes, I’ablation persiste toute I’année dans la zone tropicale. C’est une particularité
importante des glaciers de la zone tropicale d’ou provient la majorité des différences de
comportement avec les glaciers tempéres.

1.3. L’étude des glaciers tropicaux

Avec leur 2.5 10° km”, les glaciers tropicaux ne représentent que 0.16% de la surface
totale englacée du globe [Kaser et al., 1996]. Si demain, tous ces glaciers disparaissaient,
I’augmentation du niveau moyen des océans n’atteindrait méme pas 1 cm ! Quel intérét a
I’étude de ces glaciers ?

1.3.1. Un intérét économique et social

Réservoirs d’eau potable, ces glaciers sont d’une importance vitale pour de nombreuses
régions des Andes. Ils régulent le régime des cours d’eau en soutenant les débits pendant
les 3 4 6 mois que dure la saison séche, surtout les années a pluviométrie déficitaire. De
grands territoires comme la cte désertique du Pérou et trois capitales, La Paz, Lima et
Quito, dépendent en grande partie de ces glaciers pour leur alimentation en eau potable,
et en hydroélectricité [Francou et al., 1997]. Qu’adviendrait-il si ces glaciers venaient a

disparaitre ?

Associés a des phénoménes sismiques et volcaniques, les glaciers tropicaux
peuvent étre a I’origine de lahars (éruption du Nevado del Ruiz en Colombie en 1985) ou
de laves torrentielles (écroulement du Huascaran suite & un séisme et destruction du
village de Yungay, Cordillére Blanche, Pérou, en 1970) [Liiboutry et al., 1977 ; Ames &
Francou, 1995]. Pour prévenir ces catastrophes naturelles meurtricres, il est nécessaire

d’étudier ces glaciers.

" Les pourcentages sont calculés par rapport & la surface totale des glaciers tropicaux égale a
2.5 10 km’.
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Figure 1.2. Comparaison schématique des régimes des glaciers des zones tropicales
internes et externes avec ceux des régions tempérées (d'apres Kaser et al., [1996])

1.3.2. Un intérét scientifique

La zone intertropicale représente environ 40% de la surface totale de notre planéte, et
elle accueille les deux tiers de la population mondiale. De plus, ¢’est dans cette zone que
la Terre capte le plus d’énergie solaire. Elle est donc le siége d’échanges énergétiques
considérables entre le sol et I’atmosphére. Aussi, son role est fondamental dans la
circulation atmosphérique globale, et dans la compréhension du climat de notre planéte.
Or, un des enjeux majeurs des scientifiques de cette fin de XX siecle consiste a
comprendre les mécanismes responsables du réchauffement de la Terre observé sur les
derniéres décennies. Changement climatique, phénoméne naturel ou perturbation
humaine, la question reste ouverte.

Les glaciers de montagne ont une inertie de réponse faible aux changements
climatiques. Aussi sont-ils le centre de nombreuses études pour comprendre la relation
entre ces glaciers et le climat [e. g. Kuhn, 1979 ; Oerlemans & Hoogendoorn, 1989 ;
Oerlemans, 1994 ; Oerlemans et al., 1998], ou pour apprécier leur impact sur |’élévation
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du niveau marin [e. g. Meier, 1984 ; Oerlemans & Fortuin, 1992 ; Zuo & Oerlemans,
1997]. De par leur position privilégiée proche de zones densément peuplées, et au sein de
la région clé pour la dynamique du climat global, les glaciers tropicaux sont des
indicateurs climatiques particuliérement intéressants. Alors qu’il était communément
accepté que la zone intertropicale réagissait d’une fagon moindre aux changements
climatiques [CLIMAP, 1976 ; IPCC, 1996], I’analyse des carottes de glace prélevées a
6000 m d’altitude sur le Huascaran (Cordillere Blanche, Pérou), semble montrer que la
différence de température entre le dernier Age Glaciaire et aujourd’hui serait de 8 a
12°C, différence supérieure a celle rapportée pour les régions tempérées [Thompson et
al., 1995]. Une autre carotte de glace prélevée au Sud du Pérou (Quelccaya Ice Cap) a
permis un enregistrement des régimes de précipitations durant les 1500 dernieres années
[Thompson et al., 1985]. Pour la période récente, les auteurs se sont attachés a interpréter
le recul accéléré des glaciers tropicaux depuis la fin des années 1970 en terme de
réchauffement global et d’effet de serre. Par exemple, Stefan Hastenrath a utilisé les
longues séries de données disponibles sur les glaciers du Mont Kenya, et donne une
quantification de I’augmentation de I’humidité et de la température, relative aux
diminutions des surfaces glaciaires observées entre 1899 et 1987 [Hastenrath & Kruss,
1992]. D’autres auteurs ont réalisé des analyses statistiques de manicre & expliquer les
fluctuations de fronts des glaciers ou leur bilan de masse, par des variations des
paramétres météorologiques [e. g. Kaser et al., 1990 ; Ribstein et al., 1995]. Enfin, les
glaciers andins sont directement concernés par les événements El Nifio qui perturbent
profondément le climat local, et ainsi impriment un signal visible au niveau des glaciers
[Thompson et al., 1984 ; Francou et al., 1995]. En conclusion, les glaciers tropicaux sont
a I’évidence, des outils intéressants pour mieux comprendre le climat tropical et méme
global.

1.4. Objectifs et plan de ce travail

Toutefois, pour bien comprendre la relation glacier - climat, une étape incontournable
consiste en 1’étude des transferts d’énergie a ’interface entre le glacier et I’atmosphere
[e. g. Kuhn, 1979 ; Oerlemans & Fortuin, 1992]. 11 suffit de réaliser un inventaire des
flux d’énergie qui arrivent a la surface du glacier, de ceux qui en repartent. On obtient
ainsi un bilan, le bilan d’énergie de surface du glacier, c’est-a-dire la quantité d’énergie
disponible pour réchauffer ou fondre la neige/glace. Cette analyse énergétique nous
renseigne sur les réactions du glacier (pertes ou gains de masse) face aux modifications
des flux d’énergie induits par des changements des paramétres météorologiques
(radiation, température, humidité, nébulosité, vent, etc.). C’est en quelque sorte le lien
physique entre le bilan de masse et les paramétres météorologiques. Comprendre cette
relation permet de raisonner en sens inverse, et interpréter les fluctuations de masse du
glacier a plus longue échelle de temps, en terme de variations des parametres
météorologiques donc d’évolution climatique.

Tres rares sont les études de bilan énergétique réalisées sur les glaciers tropicaux.
Des travaux sur le bilan radiatif ont été menés sur le Glacier Lewis (Mont Kenya)
[Hastenrath & Patnaik, 1980 ; Hastenrath & Kruss, 1988], et sur la calotte de glace de
Quelccaya (Sud Pérou) [Hastenrath, 1978]. Soit le bilan d’énergie était incomplet, soit
I’étude portait sur une période de temps trop courte pour étre représentative du climat
local. Ainsi, de fagon a pouvoir utiliser les glaciers tropicaux comme marqueurs
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climatiques, il devenait urgent de pallier cette lacune et réaliser un bilan d’énergie
complet sur une longue période de temps. C’est ce que nous avons effectué sur le Glacier
Zongo, dans la Cordillere Royale en Bolivie.

Le calcul du bilan d’énergie sur un glacier nécessite de collecter des données
météorologiques a I’aide d’une station météorologique automatique (SMA), et s’appuie
sur un grand nombre de mesures de terrain pour valider les calculs. Dans le chapitre 2,
nous présenterons successivement le glacier au centre de cette étude, le climat local a
I’aide des données météorologiques obtenues avec la SMA, les mesures complémentaires
de terrain nécessaires pour une bonne compréhension du climat local et donc pour la
réalisation d’un bilan d’énergie précis. En outre, comme le sujet de cette étude porte sur
les particularités des glaciers tropicaux par rapport aux autres glaciers de montagne du
monde, nous fournirons dans ce chapitre quelques résultats des mesures sur ’hydrologie
et les bilans de masse du Glacier Zongo.

Dans le chapitre 3, nous nous appliquerons a décrire les méthodes utilisées et les
problemes rencontrés lors du calcul de ce bilan énergétique. Le chapitre 4 permettra
ensuite de commenter les résultats et de sonder I’intérét d’une analyse de bilan
énergétique sur un glacier a travers deux applications. La premiére consistera a
comprendre les régimes hydrologiques du glacier grace a ’étude des transferts d’énergie,
et la seconde sera I’explication de I’influence de 1’événement El Nifio 1997-98 sur le
glacier. Plusieurs de ces chapitres ont donné lieu a des publications scientifiques. Ces
articles figurent au fil de la lecture [Wagnon et al., 1998, Sous presse et Soumis] ou en
annexe de la thése [Wagnon et al., 1999].






2.1. Equipement du glacier

Chapitre 2

Analyse climatique, hydrologique et
glaciologique du Glacier Zongo

2.1. Le glacier et son équipement

Réaliser des calculs de bilan d’énergie sur un glacier revient a faire de la micro-
météorologie fine. Aussi, il nous a paru indispensable d’effectuer une description précise
du Glacier Zongo et de détailler P’appareillage météorologique, hydrologique et
glaciologique installé sur celui-ci. Cet inventaire du dispositif de mesure est
particuliérement utile pour juger de la qualité des appareils utilisés.

Le Glacier Zongo posséde le réseau de mesures le plus dense de la zone
intertropicale et peut-&tre méme du monde. De la fagon la plus succincte possible, nous
nous attacherons a décrire seulement les appareillages utiles & I’étude du bilan d’énergie.
Les procédures de collectes de données dans le but de réaliser un bilan d’énergie, a I’aide
d’un appareillage adapté et de méthodes adéquates, se sont en fait mises en place
lentement, par tdtonnements, et ont nécessité une constante interaction entre le travail de
terrain et I’analyse de ces données. Cette lente évolution du matériel et des méthodes est
consignée en détail dans les rapports annuels de collectes des données sur le Glacier
Zongo [Rigaudiére et al., 1995 ; Wagnon et al., 1995 ; Berton et al., 1997 ; Sicart et al.,
1998].

2.1.1. Le Glacier Zongo et son bassin versant

Ce glacier fait partie du massif du Huayna Potosi (16°15°S, 68°10°W) situé au coeur de
la Cordillére Royale en Bolivie, & environ 30 km au Nord de La Paz (Figure 2.1). Cette
cordillére de direction NW-SE marque la limite entre I’ Altiplano & I’Ouest (haut plateau
bolivien d’altitude moyenne 4000 m) et le haut bassin de ’Amazone & I’Est (altitude
inférieure &4 2000 m), appelé les Yungas en Bolivie. De nombreux sommets dépassent les
6000 m comme le Huayna Potosi qui culmine & 6088 m. Le Glacier Zongo s’écoule dans
une vallée sur 3 km et sa surface totale atteint 2.1 km”. Entre 6000 et 5150 m, la partie
supérieure du glacier, bordée a I’Ouest par la face rocheuse escarpée du Pic Milluni
(5770 m), présente une pente importante de 30° orientée au Sud-Est (Figure 2.1). Entre
5150 et 4900 m, I’altitude de son front, le glacier s’écoule plus tranquillement vers I’Est,
entre deux moraines abruptes. A 1’exception de la trés raide partie sommitale en amont
de la rimaye a 5700 m, ce glacier est tempéré c’est-a-dire homéotherme a la température
du point de fusion de la glace [Francou et al., 1995].
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De ce glacier s’échappent plusieurs ruisseaux alimentant un lac drainé par un
torrent unique que nous appellerons le torrent émissaire. Son débit instantané est obtenu
par une station limnimétrique a 4830 m (Figure 2.1). Le bassin versant en amont de cette
station poss¢de une surface de 3 kmz, dont 77% sont englacés (Figure 2.1). Les zones
rocheuses ainsi que le lit rocheux du glacier sont constitués de granodiorite imperméable,
si bien que toute I’eau de fusion ou de ruissellement transite par la station limnimétrique

[Ribstein et al., 1995].

AHuayna Potosi 6088m

6000

Pic de Milluni

uayna Potosi

168

0 1000 m

glacier
== |imite du bassin versant

e balise

<4~ pluviométre

O puits - carottage

B station hydrométrique
SMA station météo. automatique
T thermographe

2 Chacaltaya

lLa Paz 4
[0, 68,W
Alpaca Rio Zongo

Figure 2.1. Carte simplifiée du bassin versant du Glacier Zongo et de son équipement

2.1.2. Inventaire des équipements

L’étude du Glacier Zongo a débuté en juillet 1991 & ’initiative de 'IRD (L’Institut de
Recherche pour le Développement, anciennement ORSTOM). Le Tableau 2.1 est une

liste chronologique de tous les appareils qui ont été installés sur ce glacier. La Figure 2.1
permet de les localiser sur le bassin versant.
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Tableau 2.1. : Liste chronologique des appareils installés sur le Glacier Zongo

Dates Equipement et Mesures réalisées Buts
Juil. 91 15 balises d’ablation entre 4900 et 5200 m, et 3 balises Bilan de masse
d’accumulation & 5600 m - Mesures mensuelles d’ablation mensuel
Juil. 91 Station limnimétrique (4830 m) - Enregistrement instantané des Bilan
hauteurs d’eau, transformées en débit hydrologique
Juil. 91 Pluviometres : a 4770 m - Mesures journaliéres ; a 4855, 4860, Bilan
4945, 5080 et 5165 m (sur les moraines) - Mesures mensuelles hydrologique
Juil. 91 Thermographe papier (4770 m) - Mesures instantanées Enregistrement
météo.
Sept. 91  Puits et mesures de densité de neige - Mesures en Sept. et Avril Bilan de masse
annuel
Sept. 91  Topographie de la zone d’ablation - Mesures annuelles Vitesse,
longueur
Fév. 934 SMA Campbell (4830 m) - Moy. demi-horaires de T, SW{, p Enregistrement
Fév.95  (installé en Mai 94) météo.
Fév.93  Thermomeétre Omnidata sur {a moraine (5165 m) - Moy. toutes les Enregistrement
2h météo.
Oct. 93 SMA Campbell a la surface du glacier (5150 m), dans I’axe Enregistrement

d’écoulement - Moy. demi-horaires de T (30 et 180 ¢m au-dessus de météo.
la surface), RH (180 ¢cm), u (220 cm), SW{, SwT (100 cm),

R (100 cm)
Mai 94  Sonde d’ablation a ultrasons (5150 m) - Moy. demi-horaires Ablation a
5150 m
Avril 95 SMA Mevis (4770 m) - Moy. demi-horaires de T (190 cm), RH Enregistrement

(190 cm), p (200 cm), SWH (155 cm), u (230 cm), Ty (-100 cm) météo.

Mars 96 SMA bilan d’énergie Campbell (5150 m) - Moy. demi-horaires de T Bilan d’énergie
et RH, avec aspiration d’air (30 et 180 cm), u (30 et 180 cm), SWY, local, 5150 m
SWT, R (100 cm), T; (-20, -30, -50, -70, -100, -150, -270 cm) -
Valeurs instantanées toutes les 1/2h de ’ablation, et direction du
vent (180 cm)

Avril 96 SMA Campbell (5550 m) - Moy. demi-horaires de T (200 cm), Enregistrement
SWi, SWT, R (100 cm), u et direction de vent (250 cm) météo

Juil. 96 2 SMA Campbell (5025 m) - Moy. demi-horaires de T et RH, avec Enregistrement

Oct. 96 aspiration d’air (60 et 200 cm), u et direction de vent (240 cm), météo

SWI, SWT (100 cm)

2.1.3. Description des appareils et périodes d’enregistrement

Tous les appareils installés sur le bassin versant du Glacier Zongo ne sont pas utiles a
cette étude. Aussi, nous ne détaillerons que les appareils qui présentent un intérét pour la
suite.
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2.1.3.1. Mesures météorologiques
o Mesures de précipitations

Depuis juillet 1991, un réseau de pluviométres totalisateurs (cylindres métalliques, gris
ou noirs, de hauteur 1 m ou 1.2 m et de surface de captation 2000 sz) est installé sur les
moraines autour de la zone d’ablation du glacier. Les altitudes sont indiquées sur le
Tableau 2.1. Ces pluviométres sont mesurés chaque début de mois et totalisent les
précipitations mensuelles. Une couche de 1 cm d’huile flotte a la surface de ces
pluviométres pour éviter toute perte due & I’évaporation. Des problémes de fuite ou
d’oubli de lecture des pluviométres ont entrainé quelques lacunes dans la série de
données, mais seul le mois de janvier 1997 présente une absence totale de mesure.

En outre, un pluviométre classique de surface de captation 314 cm” est situé dans
le prolongement de la vallée empruntée par le glacier, a 1 km de son front, a 4770 m
(lieu communément appelé “la Plataforma”). Ce pluviométre est relevé chaque matin a
7h par un observateur et donne donc la précipitation depuis la veille a la méme heure.
Comme il est trés rare qu’il neige ou pleuve entre minuit et 7h du matin, cette valeur est
affectée au jour précédent. Aucune lacune dans cette série de données n’est a déplorer
depuis 1991.

D’un appareil a Pautre, les dispersions observées sur les mesures sont de I’ordre
de 20% et indépendantes de Daltitude. De plus, elles sont dues aux différences de
matériel. En effet, le pluviométre de la Plataforma de surface de captation 314 cm’
semble moins adapté pour collecter la neige que les pluviométres totalisateurs de surface
de captation bien supérieure. Pour évaluer cette différence, un pluviométre totalisateur a
6té installé a coté du pluviométre de la Plataforma en septembre 1994, et ce dernier
présente une sous-estimation systématique des précipitations de I’ordre de 20%. Pour la
suite, nous appliquerons systématiquement une correction de +20% aux mesures de
précipitations du pluviométre classique de la Plataforma. De plus, le site semble avoir
une influence notable sur ces dispersions de mesures. Par exemple, le pluviométre situé a
5080 m, bien abrité au pied d’une paroi rocheuse, présente des valeurs toujours
supérieures (de I’ordre de 10%) & celui situé au sommet de la moraine a 5165 m, dans
une zone ventée. Aussi, bien que le pluviométre & 5080 m soit plus éloigné de la SMA a
5150 m, nous I’avons préféré a son voisin de 5165 m pour fournir une estimation des
précipitations sur le site de Ia station, qui est aussi un site abrité et peu venté. Nous avons
par ailleurs considéré que les précipitations mesurées 4 la Plataforma et corrigées de leur
erreur systématique donnaient une bonne estimation des précipitations du glacier. Ces
valeurs présentent I’avantage d’étre journaliéres et sans lacunes.

e Station météorologique automatique 2 S150 m

Cette étude de bilan d’énergie ne traite que des données météorologiques recueillies par
la SMA a 5150 m. Cette station fonctionne depuis le 28 mars 1996. Elle est située au
centre du glacier, sous la falaise du Pic Milluni, sur un plateau quasiment horizontal, au
pied de la grande chute de séracs descendant du plateau supérieur 2 5500 m (Figure 2.1).
Orientée au Sud-Est, elle est éclairée par le Soleil dés le lever du jour. L’aprés-midi, elle
se trouve a I’ombre du Pic Milluni vers 15h30-16h00 selon la saison.

Les différentes mesures sont réalisées dans la couche limite de surface par des
capteurs Campbell, fabriqués au Royaume Uni. La Figure 2.2 est une représentation
schématique de cette station automatique et permet de localiser les différents capteurs.
Toutes les 15 secondes, la SMA réalise une mesure et enregistre les moyennes demi-
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horaires et journaliéres de diverses variables météorologiques, ainsi que des maxima ou
minima journaliers. Le Tableau 2.2 est un récapitulatif des mesures effectuées, des
appareils utilisés avec la précision affichée par le constructeur et de leur situation sur la
SMA.

Tableau 2.2. : Liste des capteurs de la SMA a 5150 m

Quantité mesurée Type de capteur Hauteur, cm Précision

Température de I’air, °C Thermocouples Cu-Cst* 30 et 180 +0.3°C

Pression de vapeur, hPa Thermocouples Cu-Cst (meche 30 et 180 +0.3 hPa
humide)

Vitesse de vent, m 5™ Campbell Met One, et 05103- 30 et 180 +1.5%
Young

Direction du vent, ° Campbell 05103-Young 30et 180 +3°

Radiation courtes longueurs  Campbell SP1100 et Li-Cor 100 +3%

d’onde incidente, W m™ (0.35 <A <1.1 pm)

Radiation courtes longueurs Campbell SP1100 et Li-Cor 100 +3%

d’onde réfléchie, W m™ (0.35 <A <1.1 pm)

Radiation nette, W m™ Bilanmétre Q-6 100 de +3%a
(0.25 <A <60 um) £10%**

Température de la Thermocouples Cu-Cst =20, -30, -50, -70, 0.5°C

neige/glace, °C -100, -150, -270

Ablation, cm Sonde a ultrasons, UDGO1 environ 200 +] cm

* Cu-Cst sont les symboles pour Cuivre et Constantan.

#* [ a précision varie selon ’horizontalité du capteur.

Sur un glacier, 4 cause du fort pouvoir réfléchissant de la neige/glace, il est
indispensable de protéger correctement les thermometres contre les radiations, et de les
ventiler 4 aide d’une aspiration d’air permanente [Hardy et al., 1998]. Pour réaliser ces
mesures de température et d’humidité de I’air, nous avons utilisé des psychrometres mis
au point par 'INRA, équipés de 2 thermocouples, 1’un & méche séche, I’autre a meche
humide. Ces thermocouples sont & I’intérieur de 2 cylindres blancs emboités, de
diameétres respectifs 8 et 12 cm, et couverts par un disque blanc de diamétre 30 cm
(Figure 2.3). Une aspiration d’air de 4 m s est assurée a I’intérieur de ces cylindres par
des petits ventilateurs situés sous les thermocouples, alimentés en énergie par une
batterie (12 V/100 Ah) reliée par un panneau solaire de puissance 43 W.

La radiation peut aussi perturber les mesures de température dans le manteau
neigeux. Aussi, les thermocouples placés en mars 1996 dans la neige a -20, -30, -50, -70
et -100 cm étaient protégés de la radiation courtes longueurs d’onde par des cylindres
blancs horizontaux de diameétre 30 cm, et longueur 40 cm. Ceux placés dans la glace a
-150 et -270 cm étaient suffisamment profonds pour s’affranchir de cette protection.
Pour augmenter I’inertie thermique de ces capteurs, et éviter une conduction de la
chaleur a travers le fil, depuis la surface, ces thermocouples étaient collés sur une plaque
métallique blanche de 5 cm x 5 cm.
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Figure 2.3. Schéma d’un psychrométre a aspiration d’air mesurant les températures
seche et humide a 5150 m

En mars 1996, la plupart de ces capteurs étaient neufs et calibrés. Cependant, de
fagon a s’assurer de la bonne précision de ces appareils, de nombreuses
intercomparaisons entre capteurs de méme type ou de types différents ont été menées au
cours de cette longue campagne de mesure (intercomparaisons entre anémomeétres
Young et Met One, entre bilanmétres Campbell Q-6 et Q-7, entre sondes Platine de
température et thermocouples, entre psychrométres manuel et INRA, etc.). Tous les 10
jours environ, une visite de routine a la station permettait de récolter les données, de
réajuster les hauteurs et I’horizontalité des appareils, de réaliser ces intercomparaisons,
de remplir les réservoirs des psychrometres pour la méche humide et de s’assurer du bon
fonctionnement de la station et de ses appareils. Cependant, nous n’avons pu éviter
certaines lacunes dans les données répertoriées dans le Tableau 2.3. La période de
mesure entre le 28 mars 1996 et le 31 aolit 1998 totalise 811 jours de données
météorologiques exploitables pour le calcul du bilan d’énergie local a 5150 m, et 75
jours de lacunes dans ces données.
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Tableau 2.3. : Périodes de lacunes de données de la SMA ¢ 5150 m

Dates Jours perdus Raison de cette lacune
27/05-05/06/96 10 Panne de batteries de la centrale

06/07-18/07/96 13 Panne de batteries de la centrale

29/08-31/08/96 3 Tempéte de neige - capteurs recouverts, anémométres bloqués
12/09-19/09/96 8 Révision des psychromeétres, changement des ventilateurs
07/01-21/02/97 46* Débranchement accidentel du bilanmétre

16/02-18/02/97 3 Forte accumulation - capteurs inférieurs recouverts
26/07-02/08/97 8 Erreur de I’opérateur a la décharge des données
16/12-19/12/97 4 Dysfonctionnement de la centrale

23/01-11/02/98 20 Dysfonctionnement de la centrale

04/03-07/03/98 4 Dysfonctionnement de la centrale

15/04-16/04/98 2 Réorganisation de la station - changement de centrale

* Le bilan d’énergie a pu étre établi pendant cette période en recalculant R a ’aide de SW, SWT, et T.

e Fiabilité des mesures a 5150 m, et corrections effectuées

Mis a part les pannes des capteurs ou de la centrale d’acquisition fréquentes dans ces
conditions rudes qui entrainent la perte compléte des données, il est difficile de tester la
fiabilit¢ des mesures dans cet environnement glaciaire de trés haute montagne, surtout
lorsqu’il s’agit de longues séries comme il est question ici. Les problémes sont liés au
milieu montagnard (givre, accumulation de neige sur les capteurs, gel des appareils, etc.)
et au milieu glaciaire. En effet, effectuer des mesures météorologiques au-dessus d’une
surface de neige/glace est une opération délicate, notamment en ce qui concerne les
températures, les pressions de vapeur ou les radiations, facilement perturbées par
I’intense radiation courtes longueurs d’onde qui régne dans cet environnement [Equipes
de M. Kuhn (Innsbruck) et J. Oerlemans (Utrecht), communications personnelles, 1996
et 1998]. Aussi, bien que cette SMA fonctionne depuis octobre 1993, les mesures de
température et d’humidité de I’air ne sont utilisables que depuis le 28 mars 1996, date de
I’installation des psychrometres munis de thermocouples ventilés (Tableau 2.1). Pour
apprécier la fiabilité des mesures, nous avons réalisé des intercomparaisons entre
capteurs comme nous I’évoquions précédemment, et nous avons effectué des séjours de
plusieurs jours et nuits sur le site de la SMA, séjours mis a profit pour compléter les
mesures de cette station (cf. section suivante). L.’analyse des mesures enregistrées ainsi
que ces contrdles directs sur le terrain nous ont permis de relever des situations
particuliéres ou certaines mesures sont perturbées. Le Tableau 2.4 récapitule les
variables météorologiques enregistrées par la SMA a 5150 m, les situations pour
lesquelles ces variables risquent de perdre en fiabilité, et les corrections éventuelles qui
ont ét¢ réalisées dans ces cas.

En conclusion, les mesures qui présentent les plus fréquents problémes de fiabilité
sont la radiation courtes longueurs d’onde incidente, la radiation nette toutes longueurs
d’onde, principalement en saison humide, le matin, pendant 2 4 3 heures, et aussi
Phumidité toutes les nuits de I’année. Pour les radiations, des corrections tout a fait
Justifiées sont appliquées systématiquement et permettent donc de conserver I’intégralité
de la série de mesures. Par contre, aucune correction n’est possible pour I’humidité au
cours de la nuit. Par conséquent, il faudra garder a I’esprit pour la suite de I’étude, que
ces mesures d’humidité nocturne sont légérement surestimées. 1l n’est pas possible de
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calculer un ordre de grandeur de la précision de ces mesures nocturnes, mais celui-ci doit
probablement étre moyen (~ £10%). En ce qui concerne la direction du vent, avant le 16
janvier 1998, nous stockions les moyennes demi-horaires. Or, si le vent vient du Nord, la
girouette oscille entre 340 et 20°, la moyenne donne 180°, exactement la direction
opposée a la direction réelle ! Il nous a fallu prés de 2 ans pour comprendre qu’il valait
mieux enregistrer les valeurs instantanées chaque demi-heure !

Tableau 2.4. Perte de fiabilité de certaines variables météorologiques enregistrées par la
SMA et correction éventuelle

Variable Situation entrainant perte de fiabilité Correction effectuée

Occurrence du probléme

T Mauvaise aspiration d’air (¢’était le cas  Correction inutile (ventilation efficace
avant I’installation de la batterie en série quand SW{ est forte). De toutes fagons, les
avec le panneau solaire, le 12/09/96). mesures effectuées avant le 12/09/96 ne
Toutes les nuits, ou périodes couvertes avant 12/9  seront pas au centre de cette étude.

RH, e Idem a T + probléme de gel de laméche Aucune correction. Malgré la ventilation
humide la nuit. permanente 24h/24, les mesures nocturnes
Toutes les nuits, et quelques jours froids (saison restent probablement un peu trop élevées.
seche)

u Problémes de gel certaines nuits, surtout  Elimination des mesures fausses c’est-a-
en saison humide. Trés souvent, seul un  dire restant nulles ou anormalement faibles
des capteurs est perturbé. (en comparaison du second capteur) sur
15 jours concernés sur I’ensemble plusieurs heures.

Direction Le mat de soutien de la SMA a parfois Elimination des données entre deux visites
pivoté sur lui-méme, décalant ainsi de routine, ot ’on s’est apercu du
’origine des directions du Nord probléme. Des erreurs supplémentaires de
géographique réel. stockage font que les mesures ne sont
3 mois concernés sur I’ensemble utilisables que depuis le 16/01/98.

swi Capteur couvert de neige en saison Correction systématique en prenant un
humide albédo de 0.9 :

Ceci ne concerne que 2 & 3 heures au maximum, SW{ =Sw1/0.9
pour 3 jours sur 4 de la saison humide

SwT Aucun probléme rencontré

R Capteur couvert de neige en saison Correction systématique en reproduisant la
humide ou coupole givrée le matin. forme de la courbe pour les jours sans

2 43 heures au maximum, au lever du jour, pour 9 probléme, aux jours perturbés. Ceux-ci
jours sur 10 en saison humide, et T sur 5 en saison ~ présentent un pic trés négatif anormal au
séche lever du soleil (R<-150 W m™).

; Emergence des thermocouples en Dés qu’une sonde présente des valeurs
surface, influence de la radiation SW+ positives, ses mesures suivantes sont
Perte compléte de données entre sept.97 et avril 98 éliminées.

2.1.3.2. Mesures complémentaires a 5150 m

Pour améliorer notre connaissance de la météorologie sur le site de la SMA 4 5150 m de
facon a pouvoir calculer un bilan d’énergie le plus complet et précis possible, nous avons
jugé utile de réaliser un certain nombre de mesures complémentaires lors de missions
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prolongées sur le terrain. Ces missions se sont déroulées pendant la saison séche (22-28
aolt 1996 ; 19-27 mai 1997 ; 31 juillet - 12 aoft 1997 ; 10-14 avril 1998) et pendant la
saison humide (13-18 novembre 1996 ; 1-8 mars 1997 ; 1-10 octobre 1997 ; 26-30 mars
1998).

Ces séjours sur le glacier étaient destinés a controler la SMA et aussi a réaliser le
plus possible d’observations qualitatives pour mieux comprendre la micrométéorologie
locale : régimes de vent, types de temps, état de surface, types de nuages, heures de
début et fin de fusion superficielle, etc. La nébulosité était estimée en dixiémes toutes les
15 minutes la journée et 2 heures la nuit.

Nous avons aussi mesuré la température de surface toutes les 2 heures, a ’aide de
sondes Platine de température collées sur des plaques métalliques blanches de 5 cm x
5 cm, posées a la surface, et recouvertes d’une fine pellicule de neige. Lorsqu’elles
étaient exposées a la radiation solaire la journée, ces sondes présentaient régulierement
des valeurs positives, ce qui est irréaliste. Néanmoins, la nuit, ce systtme a permis de
nous donner une évolution des températures avec une précision estimée a +0.5°C. La
journée, dés que commengait la fusion superficielle, cette température de surface était
fixée a 0°C.

La sublimation locale a pu étre obtenue grace a un réseau de 10 lysimétres. Le
terme de “lysimétre” désigne un bol plastique translucide a fond plat, rempli de
neige/glace et enfoui dans la neige jusqu’a son bord supérieur, de fagon a ne laisser en
contact avec I’atmosphére que la surface de neige/glace qui doit représenter au mieux les
surfaces avoisinantes. Nous avons utilisé deux types de lysimétres, 7 ronds de surface
165 c1n2, profondeur 10 cm, et 3 rectangulaires de surface 395 cmz, profondeur 10 cm.
Toutes les 4, 8 ou 12 heures, ces lysimétres étaient pesés a 1’aide d’une balance précise
au gramme, ce qui correspond a une précision de £0.061 mm pour les lysimétres ronds,
et £0.025 mm pour les rectangulaires. Ce systéme particuliérement simple n’a pas permis
de mesurer la sublimation sur une échelle de temps de 4h car les pertes de masse
restaient inférieures a la précision de la balance. Par contre, les résultats sont acceptables
a I’échelle de la journée, et la précision est estimée a +£0.05 mm. Malheureusement, ce
systéme ne peut fonctionner lors de chutes de neige, et les mesures de sublimation en
saison humide sont rares. La sublimation a toutefois pu étre mesurée entre les chutes de
neige, et nous avons estimé qu’elle était nulle pendant.

Au cours de ces missions prolongées, un réseau de 12 balises en PVC blanc
mesurées matin et soir fournissait I’ablation ou I’accumulation semi-journaliére sur le
site. Ces mesures étaient bien sir accompagnées de mesures de densité de neige a I’aide
d’un cylindre métallique de volume 550 cm’, et de la balance de précision.

Pour mesurer la fusion journaliére sur le site, nous avons imaginé un systéme
appelé “boite a fusion”. Cette double boite blanche se compose d’une boite inférieure
étanche, de dimensions 50 x 50 x 20 cm. Une seconde boite supérieure de dimensions
50 x 50 x 15 cm vient s’encastrer dans la premiére. Le fond de cette boite supérieure est
constitué de 3 couches de grillage de maillage 1 mm. La “boite a fusion” est enfouie dans
la neige a la maniére des lysimétres, la boite supérieure qui affleure juste a la surface
étant remplie de neige. Lorsque la neige fond, ’eau percole a travers le manteau neigeux
de la boite supérieure, traverse le grillage et est collectée dans la boite inférieure. Ainsi,
il suffit chaque matin de récolter I’eau de la boite inférieure pour obtenir la fusion totale
de la veille.
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Enfin, depuis mars 1997, une nouvelle centrale automatique Campbell munie de 7
thermocouples Cu-Cst, correctement ventilés et protégés de la radiation, et positionnés a
0, 10, 20, 30, 40, 50 et 100 cm au-dessus de la surface, a fourni des profils de
température trés détaillés. Toutes les 5 secondes, une mesure de température était
réalisée pour stocker des moyennes toutes les 5 minutes. La température de référence des
thermocouples était donnée par un bain thermostaté a 0°C (mélange de glace et eau) ; la
précision sur les mesures est estimée a +0.3°C.

Lors de ces missions prolongées sur le glacier, nous avons constaté que la pression
sur le site variait peu (altimetre Avocet), et une valeur constante de 540 hPa a été adoptée
pour toute la période d’étude. De méme, Hardy et al. [1998] ont mesuré une amplitude
annuelle de la pression barométrique tres réduite au sommet du Sajama (6542 m), plus
haut volcan de Bolivie. Le Tableau 2.5 est un récapitulatif des observations et mesures
complémentaires menées lors de ces missions de terrain.

Tableau 2.5. : Mesures complémentaires des missions prolongées

Mesures qualitatives Mesures quantitatives - Appareils et fréquences de mesures
Régimes de vent Nébulosité estimée par [’observation (15 min)
Types de temps Température de surface sondes Platine (2h)

Etat de surface du glacier Sublimation 10 lysimatres (24h)

Types de nuages Fusion boite a fusion (24h)

Heures de début/fin de fusion Ablation/accumulation 12 balises, et densité (12h)
Profil détaillé de température SMA, et thermocouples (5 min)
Pression atmosphérique Avocet - 540 hPa

2.1.3.3. Mesures hydrologiques et glaciologiques

Ce sont les premiéres mesures que I’IRD ait réalisées sur le bassin versant du Glacier
Zongo, a partir de juillet 1991.

e Mesures hydrologiques

Un limnigraphe Ott 20 4 bande papier enregistre en continu les hauteurs d’eau du torrent
émissaire au niveau de la station limnimétrique a 4830 m. Cette station posséde un
déversoir en V qui permet un étalonnage précis pour convertir ces hauteurs d’eau en
débit. Des pannes du limnigraphe, des travaux de nettoyage de la station limnimétrique
ou des problémes divers ont entrainé des pertes de données plus ou moins fréquentes.
Les plus longues périodes de lacunes sont les suivantes : 08-15/03/92 ; 04-22/09/92 ;
27/10-17/11/93 ; 09-17/06/94 ; 22-28/06/94 ; 30/12/94-05/01/95 ; 31/01-05/02/96 ;
23/02-01/03/96 ; 06-26/07/97 ; 07/08-04/09/97 ; 02-11/03/98. Au total, prés de 7 mois de
données manquent entre septembre 1991 et aoit 1998.

e Mesures glaciologiques

Un réseau de balises situées entre le front et 5200 m, dont I’émergence est mesurée
chaque début de mois, permet de calculer un bilan glaciologique mensuel détaillé pour la
zone d’ablation (Figure 2.1). De plus, des mesures d’accumulation (entre 5500 et
5700 m) sont effectuées en fin de saison humide (avril) et en fin d’année hydrologique
(aolit), et permettent d’avoir le bilan spécifique annuel du glacier. Il faut noter cependant
que, du fait de la difficulté d’acces, aucune mesure n’est réalisée dans la chute de séracs
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entre 5200 et 5500 m. Le recul annuel du front du glacier est déterminé par topographie
chaque fin d’année hydrologique.

2.2. Conditions climatiques du Glacier Zongo

Une étude de bilan d’énergie doit toujours débuter par une analyse approfondie de la
climatologie locale [e. g. Marks et al., 1992 ; Van den Broeke et al., 1994 ; Bintanja &
Van den Broeke, 1995 ; Takeuchi et al., 1995a]. Aussi, ce chapitre traite des conditions
météorologiques rencontrées sur le bassin versant du Glacier Zongo, en accordant une
attention particuliére aux données météorologiques collectées par la SMA a 5150 m. 1l
faut donc distinguer la climatologie a I’échelle du glacier que nous traiterons briévement
au travers des mesures de précipitations, de la climatologie ponctuelle sur le site de la
SMA qui retiendra plus notre attention.

2.2.1. Pluviometrie

2.2.1.1. Variabilité interannuelle

La Figure 2.4 donne les précipitations annuelles et mensuelles recueillies & la Plataforma,
4 4770 m, pour 7 années hydrologiques (1° septembre au 31 aoft) entre septembre 1991
et aolit 1998. La moyenne pour toute cette période est de 970 mm d’eau par an. Deux
années ont une pluviométrie nettement excédentaire avec un total annuel proche de
1150 mm : 1993-94 et 1996-97. Deux années présentent une pluviométrie treés déficitaire
avec un total annuel autour de 800 mm : 1991-92 et 1997-98. 1l est intéressant de noter
ici que ces deux années anormalement seéches correspondent aux deux événements El
Nifio intenses qui ont marqué notre période d’étude. Nous reviendrons sur ce point dans
le chapitre 4. De plus, les deux cycles hydrologiques 1996-97 et 1997-98, qui sont au
centre de notre étude du bilan d’énergie, sont particuliérement contrastés puisqu’ils
présentent successivement les valeurs extrémes de la période représentée.

300 91-92:827mm [92-93:1099 93-94:1145 94-95:868 95-96:949 96-97:1141 97-98:787

250 +
200 -

150

fgm" ol ".h..ll. ' .|||| h...uh"

sep-91 sep-92 sep-93 sep-94 sep-95 sep-96 sep-97

Figure 2.4. Précipitations mensuelles mesurées a 4770 m (Sept. 1991 - Aozt 1995)
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2.2. Analyse climatique

2.2.1.2. Saison humide, saison séche

Situé juste sur la position Ia plus méridionale de 'ITCZ, le Glacier Zongo est soumis a
un climat tropical humide une partie de ’année, et a un climat subtropical aride le reste
du temps [Kaser, 1996] (Figure 1.1). Il fait partie de la zone tropicale externe comme
définie par Kaser et al. [1996] (cf. Chapitre 1). Contrairement aux latitudes tempérees, le
climat est déterminé par des masses d’air homogenes, et par une oscillation de cette
ITCZ. Entre mai et aofit, I'ITCZ est au Nord de I’Equateur déplacant avec elle la ceinture
anticyclonique localisée a la latitude du Tropique du Capricorne, qui se retrouve centrée
sur la Bolivie. Ce pays jouit alors d’un climat subtropical aride, c’est la saison seche. Au
contraire, entre octobre et mars, 'ITCZ repasse dans 1’hémisphére Sud, jusqu’a la
latitude du Glacier Zongo qui se trouve alors soumis a un climat tropical humide. C’est
la saison des pluies qui coincide avec les flux intertropicaux d’Est apportant de la vapeur
d’eau depuis I’ Atlantique et |"Amazonie [Roche et al., 1990 ; Vuille et al., 1998].

D’aprés la Figure 2.4, prés de 85% des précipitations annuelles ont lieu lors de la
saison humide, entre octobre et mars, et environ les deux tiers tombent entre novembre et
février. Pendant cette saison, du fait de I’intense évaporation au-dessus de 1’Amazonie,
les masses d’air qui se déplacent d’Est en Ouest le long de I'ITCZ, sont fortement
chargées en humidité. Lorsqu’elles abordent la barriére des Andes, elles s’élévent, leur
température diminue, la pression de vapeur saturante chute et il y a précipitation. Les
maxima de précipitations ont lieu dans la frange d’altitude 1000-2000 m ou il n’est pas
rare d’avoir des valeurs annuelles de précipitations dépassant les 3 m d’eau. Ensuite, le
gradient de précipitation avec 1’altitude devient négatif car les masses d’air qui s’élevent
encore ont déja perdu la majeure partie de leur contenu en vapeur d’eau. Ainsi, au niveau
de la Plataforma, a 4770 m, les valeurs annuelles sont de Iordre de 1 m d’eau
(Figure 2.4). Sur le bassin versant du Glacier Zongo, le dispositif de mesures ne permet
pas d’évaluer le gradient de précipitation en fonction de I’altitude. Pendant la saison
séche (mai a aoit), la Bolivie est sous 'influence des solides anticyclones tropicaux qui
maintiennent une forte stabilité de la couche limite atmosphérique sur les Andes
boliviennes. L’advection des masses d’air amazoniennes humides est largement freinée,
le temps est stable avec une nébulosité nulle le plus souvent. En juillet et aolt, le passage
de rares fronts froids peut entrainer des chutes de neige conséquentes sur le glacier
pendant quelques jours [Ribstein et al., 1995 ; Hardy et al., 1998 ; Vuille, Sous presse}.

2.2.1.3. Cycle journalier des précipitations

Au niveau de la zone d’ablation du glacier, jusqu’a I’altitude de la SMA & 5150 m, les
précipitations présentent habituellement un cycle journalier lié aux phénoménes
convectifs qui se développent chaque jour sur le bassin amazonien. Le matin, en saison
des pluies, la surface du sol est rapidement réchauffée par le Soleil ce qui favorise le
brassage thermique de I’atmosphere au-dessus des Yungas. Ce brassage de plus en plus
intense en fonction de ’avancement de la journée, permet a la couche limite
atmosphérique de se développer verticalement sur plusieurs kilométres [Oke, 1987].
L’air humide des Yungas s’éléve alors par advection jusmi’au niveau du glacier. Vers
10-11h, celui-ci est progressivement envahi par le brouillard qui remonte depuis 1’aval
en empruntant la vallée du Zongo orientée a I’Est, et il commence alors a neiger. Lorsque
la nuit arrive vers 19h, la source de chaleur disparait, la convection thermique s’arréte et
’épaisseur de la couche limite atmosphérique se réduit brutalement a environ 100 m au
niveau des Yungas. Du fait de la stabilit¢ de I’atmosphere, I’advection des masses d’air
humide cesse progressivement et le ciel s’éclaircit lentement au-dessus du glacier. Aux
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alentours de minuit, I’atmosphére redevient claire et dés le lever du soleil, les cumulus se
développent a nouveau, et le cycle recommence. La Figure 2.5 est une illustration de ce
cycle journalier des précipitations, pour la courte période allant du 3 au 6 janvier 1995
(les précipitations sont ici enregistrées sur le site de la station limnimétrique, par un
pluviométre a augets basculeurs Campbell qui n’a malheureusement pas fonctionné apres
février 1995). Les précipitations ne sont pas mesurées sur le glacier mais le cycle y est
identique.

Pendant la saison séche, I’atmosphére reste stable jour et nuit, méme au niveau des
Yungas et ainsi, I’air humide ne peut pas envahir le glacier. Il arrive que du brouillard
vienne couvrir la zone la plus basse du glacier, mais le plus souvent, sans donner de
précipitations. Quelle que soit la période de I’année, il ne pleut jamais sur le glacier, les
précipitations se présentent toujours sous forme solide.

Précipitation (mm)

3,5

25 |

1,5 -

0,5 :

12h 24h 12h 24h 12h 24h 12h 24h
3 janvier 4 janvier 5 janvier 6 janvier

Figure 2.5. Cycle journalier des précipitations mesurées a 4830 m (3 au 6 janvier 1995)

2.2.2. Conditions météorologiques a 5150 m

Cette section traite des variables météorologiques enregistrées par la SMA & 5150 m,
dans la couche limite de surface au-dessus du glacier. Sur la période entre le 28 mars
1996 et le 31 aolit 1998, nous nous concentrerons sur les deux cycles hydrologiques
1996-97 et 1997-98, en commengant par les conditions de température, d’humidité et de
vent rencontrées sur le site de la SMA, pour ensuite décrire les mesures de radiations.
Pour terminer, nous parlerons des mesures de températures dans la neige/glace.

2.2.2.1. Température de I’air, humidité et vent

La Figure 2.6 montre les variations temporelles (valeurs journaliéres et moyenne mobile
sur 15 jours) de la vitesse du vent u (mesure 4 180 c¢m au-dessus de la surface),
température de 'air T, humidité relative RH et humidité spécifique q (mesures a 30 cm
au-dessus de la surface). Le Tableau 2.6 donne les moyennes annuelles et les valeurs
Jjournalicres extrémes des deux cycles hydrologiques représentés, 1996-97 et 1997-98,
ainsi que des saisons seches et humides de chaque cycle. Bien que la saison humide
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comporte 6 mois (octobre a mars), nous avons préféré donner des moyennes calculées
sur 4 mois seulement (novembre a février) de fagon a comparer plus aisément ces
moyennes avec celles de la saison séche qui dure aussi 4 mois (mai a aoGt).

Tableau 2.6. Moyennes et extrémes annuels el saisonniers de la température de I air,
["humidité et la vitesse duvent a 5150 m

Cycle 1 Sept. 96 - Aouit 97 Nov. 96 - Fév. 97 Mai 97 - Aoiit 97

Quantité  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.

T, °C -6.93 -1.84 225 -2.00 -0.26 225 -693 -3.84 -1.76
wms’ 036 2.35 7.34 0.36 1.88 486 146 2.85 7.34
RH, % 54.9 822 100 61.4 84.0 952  65.1 82.7 100
q, gkg'] 3.63 5.08 6.80 4.18 5.80 6.80  3.63 4.37 5.57

Cycle 2 Sept. 97 - Aot 98 Nov. 97 - Feév. 98 Mai 98 - Aoiit 98

Quantité  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.

7.°C  -6.18  -0.54 661 -1.53 1.06 361 -6.18  -2.56 1.12
ums' 026 1.99 480  0.39 1.63 386 0.49 2.41 4.80
RH % 564 816 100 56.4 81.5 97.5  66.3 822 100
g gkg'  3.87 5.54 704 425 6.17 704  3.87 4.78 5.78

Remarque : Les moyennes qui figurent dans ce tableau sont les moyennes des valeurs mensuelles, et non les
moyennes des valeurs journaliéres, ceci pour atténuer 1effet des périodes de lacune qui tend a déséquilibrer
certaines moyennes saisonniéres ou annuelles. De toutes fagons, comme les lacunes sont peu nombreuses sur
la période compléte, la différence ne porte que sur le troisiéme chiffre significatif (cf. Wagnon et al. [1999],
en Annexe, qui présente les moyennes annuelles comme moyennes des valeurs journaliéres).

Les minima et maxima des températures de 1’air qui figurent dans le Tableau 2.6
confirment que le Glacier Zongo est situé a I’intérieur de la délimitation thermique de la
zone intertropicale. En effet, I’amplitude thermique annuelle AT, est de 9.2°C et 12.8°C
respectivement pour les années hydrologiques 1996-97 et 1997-98 (calculée a partir des
moyennes journaliéres), ce qui est en général inférieur a I’amplitude journaliére ATy qui
atteint parfois des valeurs proches de 18°C (17.9°C le 3 novembre 1997, différence entre
le maximum et minimum instantanés). ATy, la moyenne de la différence de ces extrema
instantanés, est de 11.0°C et 11.2°C pour les 2 cycles consécutifs. Le fait que AT, et AT
soient proches constitue une preuve supplémentaire de ’appartenance du Glacier Zongo
a la zone tropicale externe.

o Comparaison saison humide, saison séche

A la différence de la zone tropicale interne, la zone externe présente une amplitude
thermique annuelle non négligeable, avec des températures de 1’air plus faibles en saison
séche qu’en saison humide (Figure 2.6 et Tableau 2.6). La différence entre les moyennes
de ces deux saisons est environ 3.5°C ce qui reste toutefois largement sous les écarts
entre moyennes estivale et hivernale des latitudes moyennes. Il est donc inapproprié de
parler d’été et d’hiver sur le Glacier Zongo, d’autant plus que lorsque ’on regarde les
valeurs journaliéres, celles-ci montrent des fluctuations sur quelques jours qui peuvent
atteindre facilement 6°C (surtout en saison séche).
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Figure 2.6. Valeurs journaliéres (trait fin) et moyennes mobiles sur 15 jours (trail épais)
de la vitesse du vent, u, de la température de 'air, T, des humidités relative, RH et
spécifique, q a 5150 m (Mars 1996 - Aoiit 1995) '
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2.2. Analyse climatique

Si ’on ne s’attarde pas sur ses fluctuations a court terme, I’humidité relative reste
¢levée et a peu pres constante d’une saison a 'autre (Figure 2.6 et Tableau 2.6). Cela
peut paraitre suspect & premiére vue, mais il faut ses souvenir que cette variable
météorologique est mesurée a 30 cm au-dessus de la surface du glacier qui constitue un
réservoir fantastique de vapeur d’eau, quel que soit le type de temps observé. L humidité
spécifique présente quant a elle une saisonnalité plus marquée, en rapport avec la
saisonnalité des températures (un volume d’air plus chaud pouvant contenir plus de
vapeur d’eau). L humidité spécifique de la saison humide est supérieure de 1.4 g kg'] a
celle de la période séche pour les deux cycles.

Nous avons vu dans la section 2.1.3.1. que I'humidité nocturne est toujours
légérement surestimée et peu précise, du fait des problemes de gel de la meche des
thermocouples humides. De fagon a mieux se rendre compte de I’erreur commise sur RH
et q la nuit, nous avons reporté uniquement les moyennes de la journée (entre Sh et 17h)
sur la Figure 2.7 (pour T, RH, et q). De méme, Ie Tableau 2.7 résume les moyennes et
valeurs journaliéres extrémes de chaque cycle et de chaque saison.

Tableau 2.7. Moyennes et extrémes annuels et saisonniers de la température de ['air et
de ’humidité a 5150 m, entre 9h et 17h chaque jour

Cycle 1 Sept. 96 - Aoiit 97 Nov. 96 - Fév. 97 Mai 97 - Aot 97
Quantité  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.
T, °C -4.61 1.36 6.18  -1.12 2.11 6.18 -4.61 0.27 2.93
RH, % 441 73.2 100 52.0 77.5 95.1 441 70.6 100
q, gkg" 3.71 5.65 7.04  4.63 6.30 7.04 371 5.01 6.50
Cycle 2 Sept. 97 - Aoiit 98 Nov. 97 - Fév. 98 Mai 98 - Aoiit 98

Quantité  Min. Moy. Max.  Min Moy. Max.  Min. Moy. Max.

7, °C -1.78 2.74 7.13 0.46 3.56 713 -1.78 1.59 4.96
RH, % 43.7 74.5 100 46.8 77.3 95.6 499 71.4 100
q, gkg'] 4.07 6.36 7.80  4.65 6.98 7.80  4.46 5.60 6.82

Remarque : cf. Tableau 2.6.

Lorsque I’on ne prend que les moyennes de la journée (9h - 17h), la température
de I’air est déplacée de plus de 3°C vers les valeurs positives ce qui est logique et
évident. Par rapport aux moyennes journaliéres établies sur 24h, la saisonnalité est
légeérement atténuée avec une différence de température entre saisons de moins de 2°C
alors qu’elle était de 3.5°C.

Comme les valeurs nocturnes, anormalement élevées, sont éliminées, 1’humidité
relative est plus faible de 7 a 9% en moyenne sur chaque cycle. Cette différence,
finalement assez réduite, suggére que les valeurs nocturnes d’humidité ne sont pas aussi
surestimées que ce que nous craignions. En outre, on voit que la saisonnalité est
légerement marquée avec une différence de 6 & 7% entre les deux saisons. Cette
saisonnalité n’est pas flagrante, ce qui revient a dire que quels que soient les types de
temps, ’humidité relative reste élevée car elle est mesurée au-dessus d’une source
importante de vapeur d’eau.
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Figure 2.7. Moyennes entre 9h et 17h (trait fin) et moyennes mobiles sur 15 jours (trait
épais) de la température de 'air, T, des humidités relative, RH et spécifique, g a 515 0 m
(Mars 1996 - Aoiit 1998), et valeurs journaliéres de la vitesse du vent, u.
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L humidité spécifique quant a elle, cumule les saisonnalités des températures et de
I’humidité relative, si bien qu’elle présente une saisonnalité un peu plus marquée que
dans la Figure 2.6. Notamment, la transition entre saison humide et saison séche est plus
brutale.

Globalement, le Glacier Zongo est peu venté et le site de la SMA est
particuliecrement bien abrité, avec une moyenne annuelle de la vitesse du vent qui
dépasse a peine les 2 m s Néanmoins, il existe une différence systématique de cette
vitesse entre les deux saisons, celle en période séche étant environ 1 m s plus élevée
(Figure 2.6 et Tableau 2.6). D’un jour a l'autre, les conditions peuvent changer
radicalement avec des maxima dépassant les 7 m 5! (en valeur journaliere). Ces maxima
se produisent surtout en saison séche, avec ’arrivée des fronts froids. Quelle que soit la
saison, deux régimes préférentiels de vent sont a distinguer sur le site de la SMA. La
nuit, le refroidissement radiatif de la surface fait chuter la température de 1’air a son
voisinage, et favorise ainsi le développement d’un régime de vent catabatique. Ce vent
froid s’écoule par gravité depuis la partie supérieure du glacier en suivant la ligne de plus
grande pente, dans la direction NW-SE. La journée, avec le réchauffement des Yungas
proches, un régime advectif se met en place vers 10-11h et les masses d’air humide
remontent la vallée du Zongo, dans la direction E-W. La Figure 2.8 est une illustration de
ces régimes préférentiels de vent pour la période allant du 16 janvier au 14 avril 1998.
Deux pics de fréquence sont visibles : un premier bien net centré sur les directions 280-
300°, qui correspond au vent catabatique descendant du glacier, et un second pic,
beaucoup moins marqué, centré sur 70-80°, le vent advectif montant. La SMA est en fait
située a un virage du glacier, ce qui explique pourquoi il n’y a pas exactement 180°
d’écart entre ces deux directions privilégiées (cf. Figure 2.1). Sur ces trois mois figurés,
appartenant a la saison des pluies, le vent catabatique a prédominé plus de la moitié du
temps, et le vent montant, environ un quart du temps. En saison séche, ce régime advectif
est freiné et parvient difficilement jusqu’a 5150 m. Ces jours-1a, le régime catabatique
persiste la nuit et la journée. Du fait de ’absence de nébulosité en saison seche, le
refroidissement radiatif est plus intense ce qui explique les vents catabatiques en
moyenne plus forts qu’en période humide.

e Comparaison cycle 1 (1996-97), cycle 2 (1997-98)

Dans I’ensemble, pour la température, [’humidité et Ie vent, ces deux cycles consécutifs
présentent des caractéristiques identiques. Néanmoins, des différences de détail sont a
noter. Le cycle 2 est en moyenne plus chaud de 1.3°C par rapport au cycle précédent, si
bien que la saison humide 1997-98 affiche des températures journaliéres positives la
quasi-totalit¢ du temps (Figure 2.6 et Tableau 2.6). De méme, alors que I’humidité
relative est inchangée, I’humidité spécifique est plus élevée lors du deuxiéme cycle.
Enfin, la vitesse du vent est encore plus faible en 1997-98 (moyenne annuelle de
2.0m s") que ’année précédente (moyenne annuelle de 2.4 m s'l), ce qui correspond a
une diminution de 15% de cette vitesse, répartie également entre les saisons.
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Figure 2.8. Fréquence des directions de vent a 5150 m entre le 16 janvier et le 14 avril
1998 (1 mesure instantanée par % heure soit 4302 au total)

2.2.2.2. Gradients verticaux de température, humidité et vent

La Figure 2.9 montre les variations temporelles (valeurs journaliéres et moyenne mobile
sur 15 jours) des gradients verticaux de la vitesse du vent u, de la température de P’air T
et de I’humidité spécifique q (mesures réalisées entre 30 et 180 cm au-dessus de la
surface). Le Tableau 2.8 donne les moyennes annuelles et les valeurs journaliéres
extrémes des deux cycles hydrologiques représentés, 1996-97 et 1997-98, ainsi que des
saisons séches et humides de chaque cycle. Nous n’avons pas représenté le gradient
vertical de I’humidité relative qui n’a pas grande signification.

Tableau 2.8. Moyennes et extrémes annuels et saisonniers des gradients de température
de l'air, d’humidité spécifique et de vitesse du vent a 5150 m

Cycle 1 Sept. 96 - Aoiit 97 Nov. 96 - Fév. 97 Mai 97 - Aoiit 97

Quantite  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Man.

grad(T)  -3.15 -0.74 2.68  -2.56 -1.31 -0.73  -1.21 0.26 2.68

grad(u)  -0.07 0.28 1.09  -0.07 0.27 0.97 0 0.40 1.09
grad(q) -0.93 0.66 1.39  -0.68 -0.10 030 -0.14 0.56 1.39
Cycle 2 Sept. 97 - Aoiit 98 Nov. 97 - Fév. 98 Mai 98 - Aodir 98

Quantité  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max.

grad(T) -2.93  -0.74 1.94 293  -1.19  -028 -1.64  -0.06 1.94
grad(w) -0.10 029 127 0.04 0.14 028 0.14 0.52 1.27
grad(q) -0.74  0.15 127 -026  0.07 127 -0.62 0.41 0.99

Remarque : cf. Tableau 2.6. grad (T} en °C m’™'; grad (u), en m s'm’; grad (q)et g kg'1 m’.
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Figure 2.9. [uleurs journaliéres (trait fin) et moyennes modiles sur 15 jours (trait épais)
des gradients verticaux de la vitesse du vent, grad(u), de la température de 1'air, grad(T)
et de I'humidité spécifique, grad(q) a 5150 m (Mars 1996 - Aodit 1998)

29




Chapitre 2 : Analyse climatique, hydrologique et glaciologique

e Gradients verticaux de température et d’humidité spécifique

La Figure 2.9 et le Tableau 2.8 montrent que sur ’ensemble de I’année, le gradient
vertical de température entre 30 et 180 cm est négatif, ce qui suggeére une situation
d’instabilité avec de Pair plus chaud sous de I’air froid (instabilité, neutralité et stabilit¢
de la couche limite de surface seront traitées au chapitre 3). Il faut cependant faire une
distinction entre la saison humide ot il y a effectivement ce type de situation, et la saison
séche, ou la situation est inversée (gradient positif, situation stable). Insistons ici sur le
fait que ce gradient est mesuré entre 30 et 180 cm. Entre la surface et 30 cm, la situation
est tout autre puisque la température de surface ne peut excéder 0°C, le point de fusion
de la glace (cf. chapitre 3).

De méme que pour la température, le gradient d’humidité spécifique change de
signe entre les saisons : il est [égérement négatif ou nul en saison humide, et largement
positif en saison séche. Un gradient positif correspond a une situation de condensation
sur la surface, mais nous verrons dans les chapitres 3 et 4 que la situation entre la surface
et 30 cm est bien différente.

e Gradient vertical de vent et état de surface du glacier

Le gradient vertical de vent reste toujours positif (Figure 2.9 et Tableau 2.8). En effet, le
vent est freiné par frottement sur la surface et ainsi, sa vitesse mesurée a 30 cm reste jour
et nuit, toujours inférieure a celle mesurée a 180 cm. Les rares exceptions visibles sur la
Figure 2.9 sont des artefacts dus aux incertitudes sur les mesures. Certains auteurs ont
montré qu’il existe souvent, sur les petits glaciers, une couche catabatique proche de la
surface matérialisée par un maximum de vent dans les premiers métres au-dessus de la
surface (entre 1 et 5 m a 2712 m sur le Glacier de Saint-Sorlin, Massif des Grandes
Rousses, France [e. g. Martin, 1975}). Comme le gradient est constamment positif sur le
Glacier Zongo a 5150 m, il semble que ce ne soit pas le cas, ou que ce maximum soit
situé plus haut que 180 cm.

De plus, le gradient est plus fort en saison séche qu’en saison humide. Le cycle
1997-98 en est une belle illustration : en aolt 1997, ce gradient chute brutalement, il
reste 4 des valeurs constantes et faibles de ’ordre de 0.15 m s m™ pendant toute la
durée de la saison humide, puis a partir de début mars 1998, il augmente
progressivement pour atteindre des valeurs maximales en juin dépassant a plusieurs
reprises les 1 m s'm’. Ce comportement est directement 1ié a I’état de surface du
glacier. En effet, le gradient est d’autant plus marqué que le frottement est fort, c’est-a-
dire que la surface est rugueuse. Or, sur le Glacier Zongo, en saison séche, les conditions
météorologiques — temps ensoleillé, sec et modérément froid [Lliboutry, 1954 et 1964 ;
Kotlyakov & Lebedeva, 1974] — sont réunies pour que des pénitents se développent. Ces
pénitents sont des lames ou cones de neige ou glace, orientés dans ’axe de la radiation
solaire maximale (2 midi), et sont le résultat d’une ablation différentielle entre crétes et
creux [Lliboutry, 1964]. lls modifient considérablement la surface du glacier en
augmentant la surface d’échange, et en la rendant bien plus accidentée et rugueuse. lls
apparaissent en début de saison séche, lorsque les précipitations sont quasi-inexistantes.
Leur taille augmente réguli¢rement ensuite, ce qui explique la croissance réguliére du
gradient de vent. Ils atteignent leur taille maximale généralement en juillet, aoiit qui sont
les mois ou la surface est la plus rugueuse, donc le gradient de vent le plus fort. La
Figure 2.10 est une photographie de la surface du glacier, a 5150 m, le 4 ao(it 1997. Les
pénitents sont tous penchés vers le Nord (direction de la radiation maximale dans
I’hémisphére Sud), et dépassent parfois 50 cm. Début juillet 1998, ils étaient encore plus
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grands. A la fin de la saison séche, en aoit, les pénitents disparaissent brutalement soit
recouverts par d’importantes chutes de neige apportées par les fronts froids, soit I’eau de
fonte, qui se remet a ruisseler, ronge leur base et les fait écrouler. C’est pour cette raison
que le gradient de vent chute rapidement & cette méme période. Il reste ensuite faible
pendant toute la durée de la saison humide, en relation avec la surface lisse de neige
fraiche qui persiste la moitié de I’année.

Figure 2.10. Photographie de la surface du Glacier Zongo a 5150 m le
4 aotit 1997. Les pénitents de neige mesurent 40 cm de hauteur. L'échelle
est fournie par le piolet dont la taille atteint 50 cm.

2.2.2.3. Albédo et radiations

Les variations temporelles (moyennes journaliéres et moyenne mobile sur 15 jours) de la
radiation courtes longueurs d’onde SW,, de la radiation nette toutes longueurs d’onde R,
de P’albédo o et du bilan grandes longueurs d’onde LW, sont reportées sur la
Figure 2.11. Le Tableau 2.9 présente les moyennes et extrémes annuels et saisonniers de
ces quantités.

e Comparaison saison humide, saison séche

L’albédo est trés variable d’une saison a P'autre avec des valeurs élevées en saison
humide, correspondant a la neige fraiche qui s’accumule sur le glacier presque chaque
jour (nous avons choisi de plafonner 1’albédo & 0.9 comme indiqué en section 2.1.3.1,,
Tableau 2.3, ce qui explique que les valeurs maximales n’excédent pas 0.9). Quand la
saison séche commence, I'albédo décroit régulierement avec la neige qui vieillit et se
salit, et avec les pénitents qui se développent progressivement. La couverture neigeuse
de la saison des pluies peut méme disparaitre complétement laissant apparaitre la surface
d’ablation de I’année précédente, glace vive, trés sale dont le minimum d’albédo peut
étre inférieur a 0.2. Cette décroissance réguliére de I’albédo est perturbée par des pics
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occasionnels correspondant & des chutes de neige. La neige fraiche déposée fond en
général en quelques jours et I’albédo reprend sa valeur antérieure a la chute de neige.

Tableau 2.9. Moyennes et extrémes annuels et saisonniers de la radiation solaire
incidente S W»L, de la radiation nette toutes longueurs d’onde R, de 'albédo o et du bilan
radiatif grandes longueurs d’onde LW, a 5150 m

Cyele 1 Sept. 96 - Aot 97 Nov. 96 - Fév. 97 Mai 97 - Aodit 97

Quantité Min. Moy. Max. Min. Moy. Max. Min. Moy. Max.

SWl,wm? 864 211.8 3692 1080 1967 3403 864 2197 289.7
R Wm” 271 165 1310 217 127 1092 271 105 55.7
o 037  0.75 090 039 0.85 090  0.51 0.68 0.90
LW, Wm” -1179 -40.9 58  -86.6  -19.5 5.8 937  -61.1 5.9

Cycle 2 Sept. 97 - Aoiit 98 Nov. 97 - Fév. 98 Mai 98 - Aoiit 98

Quantité Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max. Min. Moy. Max.

SWL,Wm? 629 2094 3797 629 201.1 379.7 85.6 213.0 2996
R Wm? -24.9 48.7 2279 -21.6 59.0 2279 249 55.4 1393
o 0.18 0.58 0.90 0.19 0.63 0.90 0.18 0.43 0.90
LW, Wm? -1147 -46.6 103  -1147  -32.0 10.3 -94.0 -68.8 -15.8

w

Remarque : cf. Tableau 2.6.

Le bilan des grandes longueurs d’onde présente aussi une saisonnalité marquée,
avec des valeurs fortes en saison des pluies et des valeurs faibles en saison séche. Le
terme responsable de cette différence est la radiation atmosphérique incidente. Lorsque
la nébulosité est forte (saison humide), la radiation thermique augmente d’ou les valeurs
élevées de LW . Au contraire, lorsque le ciel est dégagé, la radiation atmosphérique est
réduite et LW, affiche ses valeurs minimales.

A I’opposé de I’albédo et du bilan des radiations thermiques, ni la radiation solaire
incidente, ni la radiation nette toutes longueurs d’onde ne présentent de variabilité
évidente avec les saisons. Si on omet les fluctuations a court terme dues a une
nébulosité variable, la radiation solaire incidente est a peu prés constante toute 1’année
avec des moyennes presque identiques pour les deux saisons (Tableau 2.9). En effet, sur
le Glacier Zongo, la saisonnalité de la radiation solaire extraterrestre incidente (ligne
pointillée sur le graphe de SWV, Figure 2.11) est atténuée par la nébulosité tres
saisonniére. En saison humide, une trés grande partie de la radiation extraterrestre est
réfléchie par I’intense couvert nuageux si bien que la radiation solaire qui parvient a la
surface du glacier est du méme ordre qu’en saison seche.
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Figure 2.11. Valeurs journaliéres (trait fin) et moyennes mobiles sur 15 jours (trait
épais) de la radiation solaire incidente, S W\, de la radiation nette, R, de l’albédo et du
bilan des radiations grandes longueurs d’onde LW ,,,, & 5150 m (Mars 96 - Aot 98).
SW oxira cOFrespond a la radiation solaire extraterrestre incidente (trait pointillé).
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La radiation nette toutes longueurs d’onde est, elle, plus variable mais il est bien
difficile de donner une tendance générale. Le Tableau 2.9 montre que la radiation nette
recue a la SMA est identique pendant les deux saisons (de Pordre de 10 et S5 W m” pour
les deux saisons en 1996-97 et 1997-98 respectivement). En effet, en saison seche, le
bilan courtes longueurs d’onde largement excédentaire, dii aux faibles valeurs de
I’albédo est compensé par un bilan grandes longueurs d’onde trés déficitaire, dii a la
nébulosité réduite. En saison humide, I’inverse se produit et R garde une valeur
constante. Cependant, les maxima de R sont a relier aux minima de 1’albédo. A plusieurs
reprises, la surface d’ablation des années précédentes, glace vive couverte d’impuretés, a
affleuré. Cette glace posséde un albédo minimum de Vordre de 0.2 ce qui est
particulierement faible, expliquant ainsi qu’une trés grande partie de la radiation solaire
incidente est absorbée par le glacier. Dans ces cas-1a, la radiation nette est tres élevée.

e Comparaison cycle 1, cycle 2

Ces deux cycles étudiés sont trés contrastés. Seule la radiation solaire incidente est restée
inchangée a 5150 m, avec une moyenne annuelle proche de 210 W m” pour les deux
années. A I’opposé, les autres quantités présentent des changements nets entre 1996-97
et 1997-98. L’albédo chute de fagon importante (sa moyenne annuelle est diminuée de
0.17 entre les deux cycles) présentant méme des valeurs égales au minimum annuel en
janvier et février, mois ou la pluviométrie est la plus forte. En relation étroite avec
I’albédo, la radiation nette est prés de 3 fois supérieure en 1997-98, atteignant une
moyenne annuelle record proche de 50 W m™. Le bilan des radiations grandes longueurs
d’onde est [égérement plus négatif, du fait de valeurs plus basses en saison des pluies.

Ces fortes différences s’expliquent en grande partie par le déficit de précipitation
du deuxiéme cycle. En effet, lors du cycle 1, les précipitations de la saison humide ont
été suffisamment abondantes pour d’une part, renouveler régulierement la surface de
neige fraiche déposée en saison humide maintenant un albédo élevé et peu variable, et
d’autre part perdurer pendant toute la durée de la saison seche. Les minima atteints en
aolt 1997 correspondent donc a une surface hérissée de pénitents de neige (Figure 2.10),
peu salie par les quelques impuretés apportées par le vent depuis les 6-9 derniers mois
(albédo minimum de 0.51). Lors du cycle 2, les précipitations sont bien moins
abondantes. Avec elles, la nébulosité est réduite ce qui explique que le bilan des
radiations grandes longueurs d’onde est plus négatif. A partir de septembre 1997, les
couches de neige qui se déposent réguliérement a 5150 m ne sont jamais suffisantes pour
compenser la fusion qui permet de faire affleurer a nouveau la surface de la saison seche
1997 (mi-sept. 1997, albédo de 0.51). Puis, a partir de mi-décembre 1997, non seulement
la couverture neigeuse du cycle 2 a déja disparu, mais le restant de la couverture du
cycle 1 qui avait persisté en saison seche, a aussi fondu. La surface qui apparait alors est
la surface d’ablation du glacier, vieille glace vive, salie par les impuretés apportées
depuis des années. L’albédo minimum est de 0.19, et passe d’un extréme a ’autre selon
que cette surface d’ablation affleure, ou se trouve recouverte de neige fraiche. En début
de saison séche, 1’albédo reste a sa valeur minimale et la surface d’ablation du glacier
voit se développer des pénitents non plus de neige, mais de glace cette fois. Les pics de
début juillet 1998 correspondent a une chute de neige apportée par un front froid.
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2.2.2.4. Températures du manteau neigeux et de la glace

Pendant toute la durée de cette étude, nous avons privilégié les mesures dans I’air un peu
au détriment des mesures dans le manteau neigeux ou la glace, d’importance inférieure
pour I’étude du bilan d’énergie. En effet, replacer les capteurs dans la neige/glace
nécessite de creuser et remuer la surface qui se trouve trés perturbée. Or maintenir la
surface proche de la station en I’état pour qu’elle reste représentative de celle du glacier
dans cette tranche d’altitude était une des priorités pour obtenir des mesures fiables dans
Pair. Pour cette raison, malgré la grande quantité de capteurs placés au départ, le
dispositif a été en perpétuclle évolution avec notamment une absence complete de
capteurs dans la neige/glace entre septembre 1997 et avril 1998. Nous commentons ici
les mesures réalisées par 3 thermocouples placés a I’origine a -20, -60 et -200 cm dans la
glace pour la période allant du 17 avril au 31 aofit 1998.

—— Tair 30 cm) T(-20 cm) - - - - - - T(-60 cm) T(200cm) © Ablation‘
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-100
- -200
- =300
- 400
-500
¥ ¥ & g g 2 2 g 3 %
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Figure 2.12. Moyennes journaliéres des températures dans la neige/glace et dans I'air
entre le 17 avril et le 31 aoiit 1998. L ablation a 5150 m et les précipitations a 4770 m
sont aussi reportées sur la figure. '
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La Figure 2.12 présente les moyennes journaliéres de ces températures T(-20 cm).
T(-60 cm) et T(-200 cm), associées a la température de 1’air a 5150 m, aux précipitations
journaliéres a la Plataforma et a I’ablation journaliére qui permet de juger de la position
des thermocouples au sein de la glace. Au début de la période, les trois capteurs affichent
une température identique, de -0.4°C. La trés grande stabilité de cette température a
plusieurs profondeurs dans la glace suggére qu’il ne peut s’agir que d’un mélange de
glace et d’eau. Les capteurs sont donc mal calibrés et la température réelle est forcément
celle du point de fusion de la glace. Jusqu’a la surface, en ce début de saison séche, la
glace est isotherme & 0°C. le glacier est bien tempéré. A partir du 8 mai, comme le
capteur affleure a la surface. T(-20 ¢cm) affiche alors des valeurs inexploitables plutdt en
relation avec la forte variabilité de la température de I’air. Lors de la chute de neige de
fin juin, il se retrouve couvert de nouveau et T(-20 cm) reprend la valeur des autres
capteurs durant une semaine. Mi-mai, le thermocouple au départ a -60 ¢cm n’est plus que
20 cm sous la surface et brutalement, sa valeur se met & diverger de T(-200 cm) c’est-a-
dire de 0°C en réalité. En effet, & partir du 17 mai, la glace devient seche et la
température des premiéres couches peut descendre sous le point de fusion. Avec
quelques jours de retard et de maniére trés atténuée puisque les minima atteints excedent
a peine -1.5°C, T(-60 cm) suit les fluctuations de la température de I’air. A plusieurs
reprises, T(-60 cm) revient a 0°C, ce qui suggere que de nouveau, de I’eau de fusion
percole depuis la surface. Sur toute la période représentce, T(-200 cm) donne une valeur
trés stable correspondant a 0°C. La légere décroissance des premiers deux tiers de la
période sont dus & une dérive de I’appareil. La température reste en fait a 0°C. Seul le
tres faible pic négatif du 23 juillet, en retard de 7 jours sur celui de T(-60 cm) serait di &
la pénétration d’un front froid qui exceptionnellement aurait atteint la profondeur du
capteur a cette époque, ¢’est-a-dire -130 cm. L’emploi du conditionnel est de rigueur ici
car la trés faible amplitude de ce pic peut tout aussi bien provenir des erreurs de mesures.

L’étude détaillée de ces quelques mois nous renseigne sur la mauvaise calibration
de nos capteurs, et sur le comportement thermique des couches superficielles de ce
glacier, a 5150 m. A partir de cette période, nous pouvons généraliser a ’année entiere.
En saison humide, I’ablation est forte en surface si bien que le manteau neigeux
superficiel est toujours constitué d’un mélange d’eau liquide et glace, a la température du
point de fusion, depuis la surface jusqu’a la base du glacier. En saison séche, il arrive sur
des périodes généralement courtes, que le manteau devienne sec, et les couches
superficielles présentent alors des températures négatives. Le front froid pénetre dans la
neige/glace lentement et n’atteint que trés rarement la profondeur de 1 m. En général, de
I’eau de fusion percole avant qu’il n’atteigne cette profondeur, rétablissant ainsi
I’isothermie des couches superficielles du glacier. Ces observations sont tout a fait en
accord avec celles citées dans Lliboutry [1964, p. 409] sur des glaciers tempérés des
Alpes (Mer de Glace, Aletsch), du Spitzberg ou d’Alaska. En conclusion, au cours de
I’année, les variations de température des couches superficielles du glacier sont trés
faibles, et pour la suite de I’étude, nous avons considéré qu’au-dessous de 50 cm, la
température restait toujours constante, et égale a 0°C.

36



2.3. Analyse hydrologique

2.3. Hydrologie du Glacier Zongo

Cette partie traite de I'hydrologie du glacier, ¢’est-a-dire des régimes des écoulements
d’eau recueillis par la station limnimétrique depuis septembre 1991 a 4830 m. Le bassin
versant drainé posséde une surface de 3 km? dont 77% sont englacés (Figure 2.1 et
section 2.1.1.). Dans la zone intertropicale, comme la fusion en surface du glacier ne
cesse jamais, au moins dans la partie basse de la zone d’ablation, les glaciers possedent
un régime hydrologique tout a fait singulier par rapport aux glaciers de nos latitudes.
Dans ce chapitre, nous nous appliquerons a décrire ce régime en insistant sur les
différences remarquables avec les glaciers de la zone tempérée. En outre, une étude
détaillée de 1’hydrologie sous-glaciaire souligne d’une fagon encore plus nette les
caractéristiques de I’hydrologie des glaciers de la zone tropicale externe.

2.3.1. Régime et bilan hydrologique du Glacier Zongo

2.3.1.1. Caractéristiques du régime hydrologique

La Figure 2.13 présente les moyennes journaliéres du débit mesuré & 4830 m ainsi que
les précipitations journaliéres a 4770 m pour les 7 années de mesures 1991-98. Les
valeurs annuelles et saisonniéres du débit et des précipitations sont reportées dans le
Tableau 2.10.

Précipitations (mm)
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Figure 2.13. Débit journalier du torrent émissaire enregistré a la station limnimétrique a
4830 m et précipitations mesurées a 4770 m
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Tableau 2.10. Valeurs annuelles et saisonniéres du débit a 4830 m et
des précipitations a 4770 m

Périodes Débit, | s’ Précipitation, mm
Année hydrologique 1991-92 170 827
Nov. 91 - Fév. 92 248 581
Mai - Aofit 92 73 110
Année hydrologique 1992-93 103 1099
Nov. 92 - Fév. 93 166 678
Mai - Aofit 93 42 80
Année hydrologique 1993-94 132 1145
Nov. 93 - Fév. 94 237 757
Mai - Aolt 94 76 82
Année hydrologique 1994-95 161 868
Nov. 94 - Fév. 95 246 559
Mai - Aofit 95 88 29
Année hydrologique 1995-96 169 949
Nov. 95 - Fév. 96 246 605
Mai - Aolit 96 67 65
Année hydrologique 1996-97 117 1141
Nov. 96 - Fév. 97 172 731
Mai - Aolt 97 61 41
Année hydrologique 1997-98 242 787
Nov. 97 - Fév. 98 427 454
Mai - Aofit 98 100 67

e Variabilité interannuelle

Sur cette période de 7 ans, la moyenne est de 156 | s, et il existe une grande dispersion
des moyennes annuelles. En effet, deux années, 1992-93 et 1996-97, présentent un débit
faible avec des valeurs respectives de 103 et 117 1 s'], et une année, 1997-98, affiche un
débit plus de deux fois supérieur avec 242 | s'. Les deux années qui sont au centre de
notre étude de bilan d’énergie (1996-98) sont comme pour la pluviométrie, tres
contrastées.

e Saisonnalité du régime hydrologique

Malgré la dispersion des débits annuels, une saisonnalité nette se dessine, identique
d’année en année. Tout d’abord, le torrent émissaire ne se tarit jamais. Il est a I’étiage en
saison séche, avec un débit régulier et trés faible. Au contraire, le débit est maximum
pendant la saison humide, et en moyenne 3 a 4 fois plus élevé qu’en saison séche. De
plus, il est trés variable d’un jour a ["autre avec des pics qui peuvent atteindre 600 1 s,
en valeurs journalieres. Exceptionnellement, les maxima du cycle 1997-98 frélent les
1000 1 s, Nous retrouvons ici une des caractéristiques principales des glaciers de la zone
externe des Tropiques, & savoir que la fusion sur le glacier persiste toute I’année (c’est
elle seule qui alimente le torrent émissaire en saison séche ou il ne pleut pas), et elle est
maximale en saison des pluies. Ainsi, la saison d’accumulation est aussi celle qui
présente |’ablation maximale (Figure 1.2).
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¢ Bréve comparaison avec les glaciers de la zone tempérée

De facon a illustrer notre propos, nous prenons I’exemple d’un glacier représentatif de la
zone tempérée, le Glacier Vernagtferner situé dans les Alpes autrichiennes, et dont le
débit est mesuré depuis 1973 [Oerter et al., 1981]. Le bassin versant drainé est plus
grand que celui du Glacier Zongo avec 11.44 km?, dont 81% sont englacés. Entre 1974 et
1980, le débit spécifique moyen est d’environ 40 1s” km™, ce qui correspond & une lame
d’eau écoulée de 1260 mm. Ces chiffres sont du méme ordre de grandeur que ceux
mesureés sur le Glacier Zongo qui donne un débit spécifique moyen de 52 | s km?, soit
une lame d’eau de 1640 mm, entre 1991 et 1998. Bien que les quantités annuelles
écoulées soient assez similaires, les régimes hydrologiques sont complétement différents.
Sur le Glacier Vernagtferner, les saisons d’accumulation et d’ablation sont bien
distinctes, et 90% des écoulements annuels ont lieu en été, entre juin et septembre. Le
reste du temps, la fusion est nulle sur le glacier, et le trés faible débit résiduel mesuré est
dd au ruissellement de la pluie sur la partie aval du bassin. Sur le Glacier Zongo, nous
observons une saisonnalité nette, mais jamais d’arrét de la fusion sur le glacier. 50 4 55%
de I’écoulement total annuel se produit entre novembre et février, qui sont les mois de
plus fort débit, mais aussi les mois d’accumulation sur ce glacier. Ainsi, I’écoulement est
mieux réparti sur I’ensemble de I’année pour les glaciers tropicaux que pour les glaciers
tempérés, si bien que le torrent émissaire du Glacier Zongo n’atteint jamais des débits
specifiques maxima aussi élevés que sur le Vernagtferner. La Figure 1.2 du premier
chapitre résume d’une maniere schématique les différences entre les régimes des glaciers
de la zone tempérée et de la zone tropicale.

2.3.1.2. Corrélation entre précipitation et débit

A TDéchelle de Pannée, il est intéressant de noter que précipitations et débit sont
anticorrélés (le coefficient de corrélation r* est de 0.73 sur ces 7 années) : les années a
débit faible sont aussi celles a pluviométrie forte et inversement (Figure 2.13). Cette
particularité caractérise le régime glaciaire a P"opposé du régime fluvial. Cette
particularité est encore plus évidente lorsque I’on regarde les corrélations sur des
échelles de temps plus courtes. Les corrélations entre valeurs mensuelles sont mauvaises
(r2 = 0.16, n = 84 mois), et encore plus mauvaises entre valeurs journaliéres (r2 = 0.01,
n > 2000 jours). Ceci suggére que les précipitations, au lieu de favoriser le débit, jouent
un role modérateur. En effet, il ne pleut jamais sur le glacier. La neige fraiche qui
s’accumule, d’albédo élevé, réfléchit la majeure partie de la radiation solaire incidente,
protégeant ainsi le glacier de la fusion. Le débit s’en trouve d’autant plus réduit.

2.3.1.3. Bilan hydrologique

Sur ce bassin versant, nous disposons de toutes les informations nécessaires pour calculer
le bilan hydrologique annuel du glacier, c’est-a-dire la différence entre les entrées sous
forme de précipitations, et les sorties qui sont les écoulements liquides provenant du
glacier ou de la moraine. Nous avons vu a la section 2.2.1. que notre dispositif de mesure
ne permet pas d’estimer le gradient de précipitation avec I’altitude. Ribstein et al. [1995]
donnent comme estimation de la précipitation sur I’ensemble du bassin versant la mesure
brute de précipitation a la Plataforma, a 4770 m, augmentée de 20%, ce qui correspond
grossicrement a la moyenne des données des pluviométres totalisateurs répartis autour de
la zone d’ablation. Les sorties correspondent au débit moyen annuel enregistré a la
station limnimétrique. Toutefois, si I’on cherche a obtenir le bilan pour le glacier seul, il
faut distinguer le débit provenant des surfaces morainiques (0.7 k1112), de celui provenant
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du glacier Zongo (2.1 kmz) et de la partie de glacier descendant du Pic Milluni (0.2 kmz)
(Figure 2.1). Pour simplifier. nous considérons que ce micro-glacier situé¢ assez haut en
altitude reste en équilibre de masse, et sa surface est ajoutée a celle de la moraine. On
fait I’hypothése que la contribution de la moraine est égale aux précipitations ruisselées,
avec un coefficient de ruissellement de 0.8 [Francou et al., 1995]. A P’aide de toutes ces
données, il est possible de donner une estimation de la fusion sur le glacier sous forme
d’une lame d’eau annuelle, et calculer un bilan de masse grossier (dans lequel il n’est pas
tenu compte de la sublimation). Les résultats sont présentés dans le Tableau 2.11. A
cause du grand nombre d’imprécisions (précipitations estimées a +20% d’apres
Kattelmann & Elder [1991] cité dans Ribstein et al. [1995] ; coefficient de ruissellement
estimé, approximation sur le micro-glacier du Pic Milluni ; etc.), ce bilan de masse
grossier est obtenu avec une précision estimée a £15%.

Tableau 2.11. Bilan hydrologique du glacier pour les 7 années hydrologiques 1991-98

Années  Débit Précipitation  Apport Apport Apport Bilan de

-1 . -/ . -1 .
moyen, | s annuelle, mm  moraine, | s*  glacier, | s glacier, mm masse, mm

1991-92 170 827 19 151 2268 -1441
1992-93 103 1099 25 78 1171 =72

1993-94 132 1145 26 106 1592 -447
1994-95 161 868 20 141 2117 -1249
1995-96 169 949 22 147 2207 -1258
1996-97 117 1141 26 91 1367 -226
1997-98 242 787 18 224 3364 -2577

Les mm indiqués sont des mm d’cau. Le bilan de masse correspond a une perte de masse par fusion seule,

sans tenir compte de la sublimation ou de la condensation.

Sur les 7 années hydrologiques, le bilan de masse estimé par I’hydrologie est
toujours déficitaire. Seule Pannée 1992-93 est presque équilibrée. Les deux derniers
cycles qui retiendront notre attention pour I’étude des bilans d’énergie, sont trés
contrastés, comme on pouvait s’y attendre étant données leurs différences nettes de
précipitations et débit. Il est aussi intéressant de noter que les deux années qui présentent
les bilans les plus déficitaires sont 1991-92 et surtout 1997-98, années marquées par
d’intenses événements El Nifio. Nous reviendrons sur ce point au chapitre 4.
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2.3.2. Etude détaillée de PPhydrologie intra- et sous-glaciaire

Afin de mieux comprendre I’hydrologie interne du Glacier Zongo et réaliser des
comparaisons avec les glaciers des zones tempérées, nous avons mené une étude de
détail sur la base de la conductivité électrique des eaux de fusion, pour séparer les
écoulements du glacier en fonction de leur cheminement. L ensemble de cette étude est
décrite dans un article scientifique publié dans la revue Hydrological Processes. Cet
article figure juste aprés une bréve introduction. Une conclusion permettra de synthétiser
les résultats obtenus.

2.3.2.1. Introduction : définition des écoulements intra- et sous-
glaciaires

L’eau collectée dans le torrent émissaire provient de plusieurs origines (fusion
superficielle ou basale), et peut avoir suivi différents cheminements (ruissellement en
surface, pénétration dans la masse par des crevasses ou moulins, circulation dans des
conduites dans et a la base du glacier, etc.). L’étude que nous avons menée vise a séparer
les écoulements recueillis dans le torrent émissaire en deux composantes. La premiére,
appelée écoulement intraglaciaire, correspond a de ’eau de fusion superficielle qui a
circulé sans enrichissement ionique (conductivité électrique extrémement faible). La
seconde, appelée écoulement sous-glaciaire, a circulé en contact du lit rocheux ou de
sédiments suffisamment longtemps pour présenter un enrichissement notable en especes
ioniques (conductivité électrique forte). Ces deux composantes ont donc des signatures
¢lectro-chimiques différentes, et ¢’est sur cette base que nous avons pu les séparer d’une
maniére quantitative. Cependant, lorsque ces eaux de composition ionique différente se
mélangent, des “réactions chimiques post-mélange” peuvent avoir lieu. Aussi, une ¢tude
complémentaire avec des traceurs ("*0, NaCl, colorants) s’est avérée indispensable pour
valider nos résultats.

2.3.2.2. Flow separation on Zongo Glacier, Cordillera Real,
Bolivia. Hydrol. Process., 12, 1911-1926, 1998.
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Hydrological Processes
Hydrol. Process. 12, 1911-1926 (1998)

Flow separation on Zongo Glacier,
Cordillera Real, Bolivia

Patrick Wagnon,'* Pierre Ribstein,> Thomas Schuler? and Bernard Francou*
! Laboratoire de Glaciologie et Géophysique de I'Environnement, BP 96, 38402 St-Martin d’Héres Cedex, France
2ORSTOM, Laboratoire de Géologie Appliquée, case 123, 4, place Jussieu, 75252 Paris cedex 03, France
Mustitute of Hydrology, Werderring 4, D-79085 Freiburg, Germany
‘ORSTOM, CP 9214, La Paz, Bolivia

Abstract:

Meltwaters collected from the proglacial stream escaping from Zongo Glacier (2-1 km?), Bolivia (16°S), have
been monitored in order to analyse the internal drainage system of an Andean glacier. Electrical conductivity
has been measured sporadically between February 1995 and March 1996, during 16 one-day field surveys,
under various meteorological conditions in summer and winter. The mixing-model technique based on the
electrical conductivity is used for a quantitative separation of discharge which is derived from continuous water
level registration. Tracer experiments (mainly uranine dye and NaCl salt) have been carried out from March to
June 1997 to obtain information about the internal drainage system. In the tropical Andes, accumulation only
occurs in austral summer, whereas ablation occurs throughout the year and is higher during the accumulation
season, between November and March. The assumptions involved in the use of mixing models for analysis of
glacial drainage structure are applicable for tropical glaciers because glacial conduits do not suffer complete
closure, and are permanently supplied by meltwaters, even in wintertime. Two components of discharge are
separated: an englacial flow originating from surface meltwater which is routed without chemical enrichment,
and offering low electrical conductivity; and a subglacial one routed in contact with bedrock or sediments
showing high ionic concentrations. Electrical conductivity of meltwater varies diurnally, inversely to discharge
fluctuations. According to this behaviour, total discharge is mainly formed by the englacial component. The
drainage structures for englacial and subglacial flow have to be widely interconnected, as indicated by diurnal
variations of the subglacial discharge. Comparison of hydrograph separation based on conductivity and on 0
isotope confirms that the subglacial flow is influenced by surface melting. A hydrograph separation of the
subglacial flow is proposed, between a diurnal variable component, composed of water coming from the
englacial network, and a base flow, which may vary seasonally. The dye tracing experiments confirm the
drainage complexity of Zongo Glacier and demonstrate the interest of identifying three main drainage
components. © 1998 John Wiley & Sons, Ltd.

KEY WORDs glacial meltwaters; tropical glaciers; Bolivia

INTRODUCTION

In the Andes, glaciers are very sensitive to the climate variability specific of the Tropics. The research project
undertaken at Zongo Glacier, Bolivia (16°S) since 1991, includes the need to evaluate the climate effect on
glacier hydrology and to study the causes of discharge variation in the proglacial streams (Ribstein et al.,
1995). Specific field observations, mainly electrical conductivity, discharge measurements and tracer experi-
ments, have been processed during selected days, under different meteorological conditions. These survey
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days cover a large range of weather in the warm season, which corresponds to a period of accumulation and
strong ablation in this intertropical zone, and also in the cold season with limited ablation (Francou ef al.,
1995). The goals of this study are to obtain a good insight into the structure and functioning of the Zongo
internal drainage system and to make a comparative analysis of the drainage routeways through alpine and
tropical glaciers.

For mid-latitude glaciers, analyses of internal drainage systems identify different pathways like subglacial
water films (Weertman, 1964), Réthlisberger channels incised into ice (Rothlisberger, 1972), Nye channels
incised into bedrocks (Nye, 1973), linked-cavity systems (Walder, 1986), water-filled cavities (Lliboutry,
1968) and others pathways, resulting in variations in residence time and the solute content of the meltwaters.
Not all of these subsystems have to exist necessarily on each glacier.

Itis not possible to make direct observations of the structure and functioning of the drainage system. Only
indirect methods are used to characterize the flow routing, the approaches being essentially ‘inverse’, using
system outputs as a basis for inferring system properties (Sharp and Richards, 1996). In this paper we use a
simple concept with two main components: a flow originating from surface meltwater, which is routed
without chemical enrichment, is called englacial; and a second component, named subglacial, is routed in
longer contact with bedrock or sediments showing high ionic concentrations. As high electrical conductivity
owing to ionic concentration could be fulfilled by different combinations of meltwater origin, drainage
location and flow velocity, we prefer the approach given above instead of using differentiations between quick
and delayed flow, surface and basal water or different hydraulic systems.

QUANTITATIVE MODEL

Considering two components of discharge, continuity of flow yields the equation (Collins, 1979)
Q=0 +0 (1

where @ is the discharge (I s™!) and the subscripts, t, s and e represent total, subglacial and englacial,
respectively. Moreover, both components of flow contribute to feed the proglacial stream with dissolved
material which may come from the erosion of bedrock or moraines and, to a much smaller extent, from
precipitation. Hence, if C is the solute concentration approximated by electrical conductivity (S cm™1), the
conservation of dissolved material gives

CQ = CQ. + C,0, )
These equations can be solved for the portion of total discharge routed through the subglacial system
Qs = (€, = CH/C, — C I O, (3)

Q,and C, are obtained from the field survey, but C, and C; must be estimated in order to evaluate Q, from
the Equation (3). The conductivity of the clean meltwater flowing at the glacier surface gives an accurate
estimation of C,: the mean value of more than 30 measurements on streams or pools at the glacier surface
gives a value of 1 pS cm~!. Moreover, the maximum conductivity value of the meltwater exiting from the
glacier during flow recession is the inferior limit of C estimation, (C,; = 65 pS cm~'). Estimates of C.and C,
may be subject to considerable error (Collins, 1979; Fenn, 1987) and the results of O, are sensitive to these
estimates. Because of the very low estimate of C,, errors on this estimate do not affect Q.. Moreover, when
the estimation of C; varies, results for Q, vary subsequently. Choosing an inferior limit for C, also leads to an
overestimation of Q_. However, during various field surveys conducted throughout the year under different
meteorological conditions and at many locations on or around the glacier, values over 75 uS cm™! were
never recorded. This suggests that the estimate of C does not reach this value.

© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 1911-1926 (1998)
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The use of the mixing Equation (2) is based on several assumptions which have been criticized for
hydrological studies of mid-latitude glaciers (Sharp ez al., 1995). For applicability in tropical glaciology, it is
necessary to re-state these assumptions here.

e Contributions of water which comes from other origins than englacial and subglacial flows (e.g. water
from snow on the moraines) are negligible.

e The solute contents of both components are significantly different.
e The hydrograph separation must be based on a conservative behaviour of the used tracer.

e The solute concentrations of each of the two components are constant in space and time, or any variations
can be accounted for. :

In the tropical Andes, the snowpacks on the rock-covered borders and moraines melt very quickly and the
proglacial streams of glacierized catchments, like Zongo Glacier, Bolivia, are mainly fed by the water melting
from the glacier (Ribstein er al., 1995). The two components, englacial and subglacial flows, are a conceptual
approach that gather together all the internal hydrological systems of the glacier.

In the present paper, the estimate of electrical conductivity for englacial flow (C.=1pScm™") is very
different from the estimate of conductivity for subglacial flow (C,=65 pS cm~!). Both values define the
interval of variation for the observed conductivity in the proglacial stream.

For the conditions of mid-latitude glaciers, laboratory weathering experiments simulating the mixing of
dilute and concentrated meltwaters show post-mixing reactions with significant solute acquisition of dilute
water from suspended sediments (Brown et al., 1996). In the present work, comparative studies of electrical
conductivity at different sites, such as upstream and downstream of the frontal lake, do not show any
significant increase in solute concentration, even after residence times of more than 30 minutes, and pfove,
therefore, that the post-mixing reactions are negligible.

Conditions for the application of the mixing model are only fulfilled if the chemical compositions of the
subglacial and englacial components are constant. In some recent papers (e.g. Brown er al., 1994; Sharperal.,
1995) these assumptions have been contradicted for mid-latitude glaciers, but in the context of tropical glacier
hydrology these assumptions are likely to be more relevant because of the continuous presence of water in the
drainage system. Indeed, there is no leaching effect of the impurities by the first meltwater because melting
occurs throughout the year. Also, the meltwater residence time does not vary a lot with discharge because
internal glacier conduits never close.

STUDY AREA AND FIELD WORK
Study area

Zongo Glacier (2-1 km?) is located in the Cordillera Real, Bolivia (16°15'S, 68°10’'W), approximately
30 km north of La Paz, and forms part of the Huayna Potosi Massif. This tropical glacier extends down from
6000 m a.m.s.1. to 4900 m a.m.s.l. and covers 77% of a south-east facing basin (3 km?). The surface of the
catchment not covered by the main glacier comprises two steep lateral moraines and small glacierized areas
(0-2 km?) connected hydrologically, but not glaciologically, to the main glacier. A map of this glacier and a
precise location are given in Figure 1. The bedrock is composed of Triassic granodiorite. Hence, the post-
mixing reactions of dilute and concentrated meltwaters (Brown er al., 1994) are thought to be negligible
because most ions (Mg?*+, Fe?*, Na*), coming from degradation of granodiorite, are assumed to be
conservative species. Furthermore, the contribution of groundwater to the proglacial discharge may be
considered unimportant, because of the very low permeability of granodiorite.

The climate of the region is determined by seasonal oscillation in the intertropical convergence zone
(ITCZ). During austral winter, the ITCZ is north of Bolivia and Tropical anticyclones produce a cold. dry
season, with a low runoff of the proglacial stream. During austral summer (from November to March), the
ITCZ proceeds to its most southerly position. This is the wet as well as the warm season, coinciding with the

© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 19111926 (1998)
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Figure 1. Sketch map of Huayna Potosi (6088 m a.m.s.l.) and Zongo Glacier (Bolivia). Shaded areas represent the Zongo Glacier. The
enlargement gives an overview of the frontal lake and the different proglacial streams escaping from the glacier tongue

eastern intertropical flux that brings water vapour from the Atlantic (Roche et al., 1990). The proglacial
stream shows high discharges at this time. Permanent ablation throughout the year provides a minimum flow
in the proglacial stream during the austral winter, and a higher flow level in summer, the accumulation
season. Hence, in contrast to conductivity measurements performed on mid-latitude glaciers, field work can
be conducted at any time of the year on this tropical glacier.

Two main proglacial streams escape from the glacier tongue and are permanent the whole year round
(Figure 1). One is located on the right bank of the glacier close to the tongue and a second, the smaller one,
stands on the left bank. These two streams feed a frontal lake drained by a unique stream, whose total
discharge, Q,, is permanently recorded at a limnimetric station located at 4830 m a.m.s.l., approximately
200 m from the glacier tongue.

Electrical conductivity

We used a portable WTW LF 96 conductivity meter with a tetracon 96 probe to obtain C,. This
instrument automatically standardizes conductivity values to a temperature of 25°C. Accuracy is within

© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 1911-1926 (1998)
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Table 1. The realized tracer experiments on Zongo Glacier during the investigation period March—June 1997.
‘Qualitative’ indicates optical detection of dye outflow, ‘quantitative’ indicates measurement of tracer concentration and
their evaluation and ‘no detection’ means that no tracer could be detected within one day after the injection

Date Number of injections Total daily discharge (I/s) Comments
25 March 1997 1 92:6 No detection
8 May 1997 3 97-1 Qualitative
15 May 1997 2 827 No detection

21 May 1997 2 351 Qualitative
22 May 1997 2 33.2 Quantitative
28 May 1997 2 403 Quantitative
5 June 1997 4 41-3 No detection
17 June 1997 2 482 Qualitative

+0-5 uS cm~'. Although previous authors (Collins, 1979; Gurnell and Fenn, 1984) suggested that corrected
temperature values for conductivity should not be used, Lecce (1993) demonstrated that conductivity
measurements standardized to 25°C do not affect the results while measuring meltwater with temperature
ranges from 0 to 5°C. We performed conductivity measurements at the limnimetric station, and also at the
point of exit of the right bank stream at 4900 m a.m.s.l. where discharge measurements were made directly.
Sixteen days were surveyed between February 1995 and March 1996 and are representative of various
meteorological conditions. These measurements were carried out every half an hour (or every 15 minutes
when conductivity changed rapidly), usually between 8 am and 6 pm, and occasionally at night.

Tracer experiments

Between March and June 1997, 18 experiments with three different tracers, uranine and rhodamine B dyes
and also NaCl salt, were carried out on the ablation zone of Zongo Glacier (Table I). The tracers were
injected at six different sites into surface water entering into crevasses. The quantities of dye used (40-100 g)
permitted optical detection of outflow sites. The flow paths detected by this method were analysed quanti-
tatively by evaluation of the measured electrical conductivity after injection of solutions of 1 kg NaCl salt.
For these conductivity measurements, a WTW LF 325 conductivity meter was used in the same con-
figuration as mentioned above.

Comparative flow separations with electrical conductivity and O-isotope were realized for two days,
applying the same mixing model as mentioned above. Eight samples of snow were taken at four different sites
distributed over the ablation zone. The mean value of the isotope content of the snow samples (520,
—16-3%0) was estimated to represent the isotope content of recent water. Three samples of ice were analysed
and their mean isotope content (6'80, —14-6%o) represents the ‘old’ component.

RESULTS AND DISCUSSION
Drainage geometry

Tracers were injected into draining crevasses distributed over the ablation zone. Dye outflows into the
frontal lake were observed at various sites, and some of them were sublacustric. For a single injection point
several tracer trajectories were always found. Furthermore, a pathway observed on 8 May 1997 was not
detected on 15 May 1997 but was found again during the following field session, on 21 May 1997. This
phenomenon was also observed for other pathways detected on 8 and 28 May 1997 but lost on S June 1997
and found again on 17 June 1997 (Table I).

To determine parameters of flow routing, salt was injected and concentration: were contiolled direcily at
one single point of outflow. Although discharge measurement and therefore tracer load could not be
determined, the analysis of electrical conductivity allowed the calculation of dispersivity and the mean
residence time. The single fissure dispersion model (SFDM) describing tracer transport through a conduit
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with exchange to the surrounding matrix (Maloszewski and Zuber, 1990) was used for interpretation. The
matrix of englacial flow is not porous but the model can explain temporary storage of tracer in immobile
water, such as in cavities and/or cracks, that causes the observed tailing of the concentration curve. Deter-
mined dispersivities are around 1 m and flow velocities vary between 0-06 and 0-14 m s~'. These dispers-
ivities and velocities are low but within the regular range for flow in fissured aquifers.

The tracer experiments carried out on the ablation zone confirm the complexity of the internal
drainage structure. A main drainage channel does not exist and meltwater follows the crevasse orientation,
being affected by changes resulting from glacier movement. As the experiments were realized under
meteorological and runoff conditions corresponding to austral winter, the results indicate that, in contrast to
mid-latitude glaciers, a conduit system remains permanently open because of permanent ablation in the
Tropics.

Diurnal variations of. discharge and conductivity

Discharge hydrographs and diurnal variations of electrical conductivity at the limnimetric station and at
the right bank proglacial stream are shown in Figures 2 and 3, respectively. During the selected survey days,
the discharge maximum mostly occurs between 1200 and 1700 hours and coincides with decreasing
conductivity values. This behaviour might be explained as follows. During warm hours of the day, net
radiation, which is the total radiative balance at all wavelengths, is high. Since net radiation is the main factor
controlling ice melting at the glacier surface (Male and Granger, 1981), melting at this period of the day is
high and, therefore, solute-free surface meltwater contributes to a large part of the total discharge. Thus,
with this effect of dilution, as a result of increasing clean water feeding the proglacial stream, conductivity
drops (Collins, 1979; Lecce, 1993). Figures 2 and 3 also show that the diurnal discharge hydrographs are
always asymmetrical with a rapid rise to peak in response to the diurnal increase in energy, followed by a
slower decline (see also Figure 8).

During overcast or snowy days, the energy available for melting remains low or even nil. Thus, total
discharge and electrical conductivity do not vary during these days. This kind of discharge is called
‘recession flow’, and characterized by constant high values of conductivity (Collins, 1979). We observed days
of recession flow on 16 August 1995, on 12 January 1996 and on | March 1996. These days of maximum
conductivity values are of prime importance in obtaining an accurate estimation of C, (Fenn, 1987). To
approximate C,, we took the maximum value of conductivity recorded on | March 1996, which was
65 uS em~H

Separation of englacial and subglacial components of the total discharge

Equation (3) and the estimates of C, and C; allow separation of englacial and subglacial flows from the
total proglacial discharge. Figures 4 and 5 present the results of this flow separation at the limnimetric station
and at the right bank proglacial stream, respectively. Most of the time, the amount of water routed through
the englacial system contributes most of the water to the proglacial stream (Q, = 50-90% Q,), except during
overcast or snowy days, when we observe a recession flow almost exclusively owing to subglacial flow.

Results on the two streams escaping from the glacier tongue are different (Figure 6). The right bank stream
shows the same behaviour as the main stream below the frontal lake (Q, = 40-80% Q,), although the left
bank stream is almost totally supplied by the englacial flow (Q. > 80% Q,). This suggests that the bedrock is
not horizontal, but tilts from the left to the right bank, i.e. in a southerly direction. Therefore, most of the
subglacial flow is driven towards the south, explaining why the right bank stream is larger and more heavily
solute loaded. The dye tracing experiments have always lead to southward trajectories and confirm the tilt of
the bedrock.

On 20 May 1997, meltwater production was low, as indicated by the hydrograph without diurnal variation
(Figure 7) and 68% of the total discharge was comprised of subglacial discharge (Table II). The flow
separation using isotope 80 determines the contribution of the old component (ice) to 19% of the total
runoff. On 17 June 1997, the main part of the ablation zone was free of snow and the total discharge is
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GLACIER FLOW SEPARATION 1917

DISCHARGE AND CONDUCTIVITY, LIMNIMETRIC STATION, 4830 m a.m.s.l.
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Figure 2. Electrical conductivity as a function of discharge, at the limnimetric station, during selected survey days in summer and in
winter. Hydrographs are asymmetrical and electrical conductivity varies diurnally, and inversely to discharge fluctuations

dominated by old water from ice (70%), while englacial and subglacial components show the same order of
magnitude. The portion of subglacial water on 20 May 1997 seems to contrast with the weak portion of old
water. As the recent water is exclusively built of snowmelt, the observed behaviour can only be explained by
an interconnection between surface melt and subglacial runoff. Water from superficial snowmelt typically
shows very low conductivity and so belongs to the englacial runoff. If this water drains through pathways

@© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 1911-1926 (1998)

48



2.3. Analyse hydrologique

1918 P. WAGNON ET AL.

DISCHARGE AND CONDUCTIVITY, RIGHT BANK STREAM, 4900 m a.m.s.l.
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Figure 3. Electrical conductivity as a function of discharge, at the right bank proglacial stream, during selected survey days in summer
and in winter. The values of conductivity are usually higher than at the limnimetric station because this stream is located above the
frontal lake, where water is mixed with clean water coming from the left bank stream

that offer enough contact time with bedrock or sediments to become solute charged, then it will feed the
subglacial discharge.

Looking in detail at the hydrograph shapes confirms that the englacial and subglacial systems are
connected. If they were not connected, subglacial flow would only correspond to a baseflow coming from
beneath the glacier, and thus would not have any diurnal variation. However, the subglacial hydrograph

€ 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES. VOL. 12, 191]1-1926 (1998)

49



Chapitre 2 : Analyse climatique, hydrologique et glaciologique

GLACIER FLOW SEPARATION 1919

FLOW SEPARATION, LIMNIMETRIC STATION, 4830 m a.m.s.L.
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Figure 4. Total flow separation into englacial and subglacial components, at the limnimetric station. Most of the water flowing in the
proglacial stream comes from the englacial system, except during days of recession flow

does present diurnal variations, which proves that the subglacial system is fed by englacial water. This
observation leads to a third flow separation; we can now distinguish between three flows comprising the total
discharge observed at the glacier exit (Figure 8).

1. The englacial flow. This solute-free water coming from ice or snow melting at the glacier surface, drains
in flow paths without contact with bedrock or sediments, as it happens in Ré&thlisberger conduits
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Figure 5. Total flow separation into englacial and subglacial components, at the right bank proglacial stream. 0, and @, are always in
phase and Q sometimes peaks in advance of the Q, or ¢, maximum

(Rothlisberger, 1972). Minimal chemical enrichment occurs during its passage because this water moves
only in contact with ice or in subglacial conduits through which the flow rate is high enough to prevent
any solute loading (Collins, 1979). The water flows rapidly through the glacier from the surface, and
its volume is highly controlled by the energy supply available for melting at the glacier surface. Net
radiation is measured on Zongo Glacier at 5150 m (Figure 1). As on Conness Glacier, California, USA
(Lecce, 1993), discharge from the Zongo glacierized catchment peaks an average of 2 hours after the net

© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 1911-1926 (1998)

51



Chapitre 2 : Analyse climatique, hydrologique et glaciologique

GLACIER FLOW SEPARATION 1921

FLOW SEPARATION, RIGHT AND LEFT BANK STREAMS, 6/9/95
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Figure 6. Comparison of the hydrographs between the right bank stream and the left bank stream, on 6 September 1995. The left bank
stream is smaller and receives less water coming from the subglacial system

DISCHARGE (157

Table I1. Results of flow separation using different tracers. Given, are the absolute as well as the relative portion of the
individual components, with respect to the total discharge total, Q,. The subscripts e, s, r and o indicate englacial,
subglacial, recent (snow) and old (ice) discharges, respectively

Flow separation based on: Electrical conditivity Stable isotope *O
O, (I/s) Q. (I/s) O, (fs) 0, (I/s) 0, (/s)
20 May 1997 32:3 100-0% 10-3 32% 22:0 68% 263 81-4% 6-0 18-6%
17 June 1997 55-1 100-0% 27-6 50% 27-5 50% 16-6 30-1% 385 69-9%

radiation maximum. A series of (¢ + 2 hours) net radiation is highly correlated with englacial discharge,
explaining more than 75% of the variance of Q. (Figure 9).

2. The base flow. This flow is part of the subglacial flow and corresponds to meltwater coming from ice
melting beneath the glacier. This water moves slowly, is always in contact with the bedrock or subglacial
sediments and might store away in cavities. At this point, effective solute enrichment occurs because
glacier erosion provides an important ionic supply by breaking the mineral lattices of basal particles or
bedrock (Collins, 1979). This baseflow, born at the glacier bed and unaffected by diurnal temperature
variations, may vary from season to season but cannot vary diurnally.

3. The part of the subglacial flow presenting diurnal variations. There is an additional part of the subglacial
flow besides the baseflow. This part shows diurnal variations which is typical of englacial flow: clean
surface meltwater drains through the glacier on pathways allowing chemical enrichment. These pathways
could be englacial conduits connected to the basal drainage system or paths reaching the lateral morainic
sediments. Hence, this original englacial water, and therefore underlying diurnal variations, increases the
subglacial water volume.

In this whole section, post-mixing reactions of dilute and concentrated meltwaters are assumed to be
negligible. Indeed, very few ionic species coming from granodiorite erosion might be involved in the
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Figure 7. Comparison of flow separation using '#0 isotope (left) and electrical conductivity (right) on 20 May 1997 and on 17 June
1997. There is an interconnection between surface meltwater (Q, . englacial flow) and the subglacial fiow (Q,) because part of the recent
component of snowmelt (Q,) feeds the subglacial system

carbonation reactions that dominate the post-mixing reactions (Brown er al., 1994). Moreover, since
comparative measurements never show any chemical enrichment between the right bank proglacial stream
and the limnimeric station, there are no post-mixing reactions in the lake area. They might have occurred
upriver of the right bank proglacial stream, but, in that case, our estimate of C, includes their effect and the
third flow separation based on the hydrograph shape is still valuable. Anyway, if these reactions were
important in any part of the internal drainage system of the glacier, they should also affect the lake area.
Since they do not, they are thought to be negligible.

Variations of glacier drainage system with seasons

Meltwater supply at the glacier surface is permanent throughout the year. Hence, englacial and subglacial
conduits are maintained even in wintertime. Looking at 23 June 1995 ~nd 16 and 22 August 1995 (Figures 4
and 5) shows that Q, and Q_ are lower than in summertime when ablation is higher, but they still exist and the
relative weight of Q, seems to be a little higher: Q,=65-90% @, in austral winter and Q, = 50-80% 0, in
summer. That means that, during the austral winter, englacial and subglacial systems are far less developed
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GLACIER FLOW SEPARATION 1923

FLOW SEPARATION, LIMNIMETRIC STATION, 1/12/95
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Figure 8. A third flow separation of the total flow, including the baseflow and the diurnal variable portion of the subglacial flow, on
I December 1995
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Figure 9. Comparison between discharge at the limnimetric station and net radiation, during an eight-day period in February 1995

than in summer (a large number of conduits, moulins or cavities must be closed off), especially within the
subglacial system, which is sometimes reduced to less than 10% of Q.. The baseflow is therefore further
reduced in winter compared with summer, but is still not negligible. Glacier dvnamics, which are partly
controlled by the quantity of water available at the glacier sole (Lliboutry, 1965; Collins, 1979), may be
affected by this result, and further studies comparing glacier velocity and variations of its drainage system
might be useful.
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The observation of flow separation on 22 August 1995 (Figures 4 and 5) leads to the conclusion that
englacial and subglacial systems are still interconnected in winter. Indeed, Q, presents diurnal variations that
prove that englacial conduits communicate with the subglacial system. Some of the pathways detected by the
dye-tracing experiments lead on the right bank side, where water is in contact with bedrock or sediments and
experiences chemical enrichment. As this discharge amount is controlled by surface melting, the slow passage
in contact with sediments causes a diurnal variation in the solute-charged runoff component.

In conclusion, the development of the internal drainage network of Zongo Glacier is controlled by the
quantity of meltwater available at the surface. The more water melts at the surface, the more complicated the
drainage system becomes. In wintertime, the hydrological network is in an elementary state with just enough
meltwater to maintain basic englacial and subglacial systems. With a larger meltwater supply in summer, the
complexity of this drainage system increases, with new conduits or cavities.

Comparative analysis with mid-latitude glaciers

In this intertropical zone, glaciers are submitted to climatic conditions drastically different from Alpine
glaciers: in Bolivia, as in Cordillera Blanca, Peru, ablation is high and happens simultaneously with
accumulation during the wet summer (November—March); ablation exists also during the dry winter (May-
September), but is lower (Francou et al., 1995). These particular climatic conditions imply differences in the
drainage system of Tropical glaciers, in comparison with mid- or high-latitude glaciers.

Minimum conductivity values measured at the outlet of Zongo Glacier (7-15 pS cm~') are much higher
than those recorded on Conness Glacier, California, USA (1-2 pS em ™) (Lecce, 1993), although the
bedrock is of the same composition. This may be linked to the difference in size between the two glaciers
(Zongo: 2:1 km?, Conness: <0-5 km?): the larger the glacier, the longer the transit time in subglacial
conduits, and hence the longer the contact between meltwater and the bedrock, which favours acquisition of
solutes. Nevertheless, size differences between these two glaciers are not sufficient to explain the large
difference observed in the values: unlike Conness Glacier, where the contribution of the subglacial flow is
smaller (Q, = 5-25% Q,), the Zongo Glacier drainage system must be more developed. It is composed not
only of conduits, but also of cavities, where meltwater is stored and enriched in dissolved material. The
evidence of storage cavities is demonstrated by the outburst flood we observed on 2 March 1995, when
discharge from the right bank proglacial stream increased from 210 to 550 1 s=! in less than 15 minutes. This
steep discharge increase was barely visible at the limnimetric station because the frontal lake reduced the
signal almost totally.

On this point, Zongo Glacier is comparable with the large Alpine glaciers such as Findelengletscher
(19-1 km?) and Gornergletscher (68-6 km?), Switzerland, studied by Collins (1979): minimum and maximum
diurnal conductivity values are of the same order of magnitude and total discharge hydrographs are also
asymmetrical, suggesting that water flows through the hydrological network with a certain delay (Collins,
1979; Lecce, 1993). Therefore, the Zongo Glacier subglacial drainage system seems to be of the same order of
complexity as those of the two large Alpine glaciers during the ablation season, although Zongo Glacier is
much smaller. The highly developed hydrological network for this small glacier may be explained by climatic
conditions: under tropical conditions, ablation is present throughout the year, maintaining a minimum
amount of meltwater in the hydrological system. This water flowing in the hydrological network prevents
sections of conduits and cavities from closing off, which happens in mid- or high-latitude glaciers in
wintertime. Table 111 summarizes the differences observed between these two types of glaciers.

Moreover, differences in glacier dynamics between Tropical glaciers and Alpine glaciers might be
explained by different water supplies at the glacier sole. In the Tropics, water flows at the glacier sole at any
time of year, whereas in the Alps water flows beneath the glacier only in summer and the quantities are much
higher. For this reason, looking at similar glaciers in summer, Tropical glacier velocity must be lower than
that of Alpine glaciers because there is less water available to lubricate the bed. In winter, the reverse trend is
observed. The range of glacier velocity fluctuations with season is thus shorter in the Tropics than in the
Alps.

© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 1911-1926 (1998)

55



Chapitre 2 : Analyse climatique, hydrologique et glaciologique

GLACIER FLOW SEPARATION 1925

Table I1I. Comparative characteristics of four glaciers submitted to different climatic conditions. DS complexity/surf. is
the drainage system complexity reported at the glacier surface

Glaciers Zongo Conness Findelengletscher Gornergletscher
Location Boliva 16°S California, 37°N Switzerland, 47°N Switzerland, 47°N
Surface 2-1 kmm? <0-5 km? 19-1 km? 686 km?
Elevation 4900-6000 m a.m.sl. 3400 m a.s.m.l. 2520-4190 m a.m.s.l.  2120-4600 m a.s.m.].
Bedrock Granodiorite Granodiorite Granite, Gabbro Granite, Gabbro
Ablation Throughout the year  In summer only In summer only In summer only
Estimate of C, 65 uS cm™! 9uScm~! 682 uS cm ™! 44 uS em~!
Dirunal hydrograph  Asymmetrical Symmetrical Asymmetrical Asymmetrical
Presence of cavities Yes No Yes No
Drainage systems DS Highly developed Poorly developed Highly developed Highly developed
DS complexity/surf. 44+ + + +
CONCLUSIONS

The assumptions involved in the use of mixing models for analysis of drainage systems in mid-latitude
glacierized basins have been critically evaluated in recent papers (e.g. Sharp et al., 1995). On Zongo Glacier
(Bolivia), electrical conductivity analysis of glacial meltwater and dye-tracing experiments show that these
assumptions seem more realistic for tropical glaciers, mainly because ablation occurs throughout the year.
Seasonal fluctuations of solute acquisition are small, assuming a low variability of residence times. There is
no leaching effect in the first meltwater. Comparative measurements of electrical conductivity at different
sites imply that post-mixing reactions have to be negligible downstream of the glacier.

Moreover, during the warm and wet season, the contribution of englacial flow varies from 50 to 80% of
the total discharge, except during recession flow when subglacial flow provides almost all the water escaping
from the glacier. Discharge is inversely proportional to conductivity. Diurnal variations of subglacial flow
and comparison of flow separations based on !80 isotope and on electrical conductivity suggest that
englacial and subglacial conduits are interconnected. It is possible to make another separation of the total
flow by subdividing the subglacial component of the flow into a baseflow, which is seasonally variable, and a
contribution coming from the englacial system, presenting diurnal variations.

Comparing Zongo Glacier with small or large Alpine glaciers, we can say that, at equal size, tropical
glaciers have an internal drainage network more developed and complex than Alpine ones. This result is
certainly explained by the fact that, in the Tropics, continuous ablation throughout the year maintains a
basic drainage network in winter, which rapidly improved by the arrival of summer meltwater.

The Zongo drainage system may vary significantly from season to season: the quantity of meltwater
is responsible for the complexity of the hydrological system, which is of primary importance to glacier
dynamics. Indeed, glacier velocity, partly controlled by the amount of water at the glacier bed, may be
lower in winter than in summer. However, this velocity difference is smaller than observed for mid-latitude
glaciers.

ACKNOWLEDGEMENTS

This glaciological programme is supported by L’Institut Francais de Recherche Scientifique pour le
Développement en Coopération. We are grateful for the assistance received from IHH (Instituto de
Hidraulica e Hidrologia), UMSA (Universidad Mayor de San Andrés) and SENAMHI (Servicio National
de Meteorologia y Hidrologia) in La Paz. For the field measurements, the efforts of Rolando and Oscar
Fuertes are much appreciated. Discharge measurements were performed at the limnimetric station, built up
by the Bolivian Power Company (COBEE).

© 1998 John Wiley & Sons, Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 1911-1926 (1998)

56



2.3. Analyse hydrologique

1926 P. WAGNON ET AL.

REFERENCES

Brown, G. H,, Sharp, M. J., Tranter, M., Gurnell, A. M., and Nienow, P. W. 1994. ‘Impact of post-mixing chemical reactions on the
major ion chemistry of bulk meltwaters draining the Haut Glacier d’Arolla, Valais, Switzerland’, Hydrol. Process., 8, 465-480.
Brown, G. H., Tranter, M., and Sharp, M. J. 1996. *Experimental investigations of the weathering of suspended sediment by alpine

glacial meitwater’, Hydrol. Process., 10, 579-597.

Collins. D. N. 1979. *Quantitative determination of the subglacial hydrology of two alpine glaciers’, J. Glaciol., 23, 347-361.

Fenn, C. R. 1987. ‘Electrical conductivity’, in Gurnell, A. M. and Clark M. J. (eds),Glacio-fluvial Sediment Transfer. John Wiley &
Sons Ltd, Chichester. pp. 377-414.

Francou, B, Ribstein, P., Saravia, R., and Tiriau, R. 1995. ‘Monthly balance and water discharge of an inter-tropical glacier: Zongo
Glacier, Cordillera Real, Bolivia, 16°S’, J. Glaciol., 41, 61-67.

Gurnell, A. M. and Fenn, C. R. 1984. ‘Flow separation, sediment source areas and suspended sediment transport in a pro-glacial
stream’, Catena, 5(suppl.), 109-119.

Lecce, S. A. 1993. ‘Flow separation and diurnal variability in the hydrology of Conness Glacier, Sierra Nevada, California, U.S.A.",
J. Glaciol., 39, 216-222.

Lliboutry, L. 1965. Traité de Glaciologie, Vol.2. Masson, Paris. Chap. {6.

Lliboutry, L. 1968. ‘General theory of subglacial cavitation and sliding of temperate glaciers’, J. Glaciol., 7, 21-58.

Male, D. H. and Granger, R. J. 1981. ‘Snow surface energy exchange’, Wat. Resour. Res., 17, 609-627.

Maloszewski, P. and Zuber, R. J. 1990. ‘Mathematical modeling of tracer behavior in short-term experiments in fissured rocks’,
Wat. Resour. Res., 26, 1517-1528.

Nye, J. F. 1973. ‘Water at the bed of a glacier’, JAHS Publ., 95, 189-194.

Ribstein, P., Tiriau, E., Francou, B., and Saravia, R. 1995. ‘Tropical climate and glacier hydrology: a case study in Bolivia’,
J. Hydrol., 165, 221-234.

Roche, M. A, Aliaga, A., Campos, J., Pena, J., Cortes, J., and Rocha, A. 1990. ‘Hétérogénéité des précipitations sur la Cordillére des
Andes Boliviennes’, in Lang, H. and Musy. A. (eds), Hydrology in Mountainous Regions I. Hydrological Measurements: the Water
Cycle. IAHS Publ., 193, 381388

Réthlisberger, H. 1972. *Water pressure in intra- and subglacial channels’, J. Glaciol., 11, 177-203.

Sharp, M. and Richards, K. 1996. ‘Integrated studies of hydrology and water quality in glacierized catchments’, Hydrol. Process., 10,
475-478.

Sharp, M., Brown, G. H., Tranter, M., Willis, I. C_, and Hubbard, B. 1995. ‘Comments on the use of chemically based mixing models
in glacier hydrology’, J. Glaciol., 41, 241-246.

Walder, J. S. 1986. *Hydraulics of subglacial cavities’, J. Glaciol., 32, 439-445,

Weertman. J. 1964. ‘The theory of glacier sliding’, J. Glaciol., S, 287-303.

©1998 John Wiley & Sons. Ltd. HYDROLOGICAL PROCESSES, VOL. 12, 19111926 (1998)

57



Chapitre 2 . Analyse climatique, hydrologique et glaciologique

2.3.2.3. Conclusion : résumé des principaux résultats

Pour les glaciers tropicaux dont ’ablation est permanente, les hypothéses de validité du
modele de mélange de Collins [1979] sont réunies de fagon a pouvoir ’appliquer. En
effet, les réactions chimiques post-mélange sont négligeables comme le prouvent les
analyses comparatives sur deux sites de mesures. La plus grande partie des especes
ioniques concernées dans cette étude sont conservatives. De plus, il est aussi nécessaire
que la composition ionique des eaux intra- et sous glaciaires soient inchangées dans le
temps et dans l’espace. Cette hypothése est vérifiée sur les glaciers tropicaux car
I’alimentation permanente en eau de fusion superficielle permet de maintenir les
conduits de chaque réseau ouverts toute ’année. Ainsi, les temps de résidence ne sont
pas ou peu modifiés. Et de plus, il n’y a pas d’effet de lessivage brutal des ions par les
premiéres eaux de fusion qui percolent a travers le manteau neigeux [Harrington et al.,
1996].

e Séparation des écoulements du Glacier Zongo

Le débit est inversement proportionnel a la conductivité. En effet, les variations
journaliéres du débit sont dues a une alimentation accrue en eau de fusion superficielle,
qui circule principalement a travers le réseau intraglaciaire. L’arrivée de cette eau
“propre” dilue I’eau du torrent émissaire, faisant ainsi chuter sa conductivité. Pendant la
saison humide, la contribution du réseau intraglaciaire varie entre 50 et 80% du débit
total, sauf quelques rares jours de fortes précipitations, ou la fusion superficielle est tres
réduite et le débit total correspond presque uniquement a la composante sous-glaciaire.
Le fait que I’écoulement sous-glaciaire présente des variations journali¢res et la
séparation des débits a I’aide des isotopes de 1’oxygéne constituent des preuves pour
affirmer que les deux réseaux, intra- et sous-glaciaires sont interconnectés. Il est méme
possible de séparer la composante sous-glaciaire en deux : I’écoulement de base
provenant d’une fusion sans variation diurne et circulant au contact du lit rocheux, et la
composante provenant de la fusion superficielle, mais s’écoulant sous le glacier et qui
passe nécessairement par un maximum journalier. En saison séche, la contribution
intraglaciaire est légérement plus forte, le réseau général perd un peu de sa complexité
mais I’interconnexion entre les deux réseaux subsiste.

e Particularités des glaciers tropicaux par rapport a leurs cousins de la
zone tempérée

Malgré sa petite taille, le Glacier Zongo posséde un réseau de drainage interne trés
complexe, et comparable sur ce point aux grands glaciers de la zone tempérée. Cette
particularité est 4 mettre en relation avec le fait que le réseau est alimenté toute I’année,
contrairement aux glaciers des Alpes par exemple. Cette eau empéche une grande partie
des conduits de se refermer, maintenant ainsi un réseau minimum méme en saison séche,
lors de I’étiage. En conséquence, la présence constante de ce lubrifiant qu’est ’eau a la
base du glacier suggére que les variations saisonniéres du glissement basal du glacier sur
son lit sont moindres, par rapport a ce que I’on peut observer sur des glaciers de la zone
tempérée.
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2.4. Analyse glaciologique

Dans ce chapitre, nous présenterons successivement les bilans de masse du Glacier
Zongo estimés chaque mois dans la zone d’ablation, les variations du gradient de ce bilan
en fonction de Ialtitude (appelé aussi le coefficient d’activité du glacier) et les
fluctuations du front. Pour chacune des parties abordées, nous nous efforcerons de
donner des éléments de comparaison avec les glaciers de la zone tempérée qui sont
mieux connus. Une partie de cette analyse glaciologique sur la période 1991-93 a déja
été publiée dans Francou et al. [1995], mais nous donnerons les résultats sur une période
plus longue, 1991-98.

2.4.1. Bilan de masse

2.4.1.1. Réseau de balises et mesures d’accumulation

La Figure 2.14 est une carte simplifiée du glacier qui permet de localiser toutes les
balises d’ablation ainsi que les sondages pour mesurer ’accumulation dans la partie
haute du glacier. Ces sondages associés a des mesures de densité sont réalisés en fin de
saison d’accumulation, donnant ainsi le bilan d’accumulation du glacier pour la saison
humide, et en fin d’année hydrologique pour obtenir le bilan sur I’année en zone
d’accumulation. Pour la zone d’ablation, un réseau de balises dont I’émergence est
mesurée chaque début de mois, donne une bonne idée de la variabilité spatiale du bilan.

N
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Figure 2.14. Position des balises d’ablation et des sondages permettant de mesurer
["accumulation sur le Glacier Zongo
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Chapitre 2 : Analyse climatique, hydrologique et glaciologique

2.4.1.2. Estimation du bilan de masse

I faut distinguer le bilan de masse mensuel mesuré dans la zone d’ablation du glacier,
entre le front et 5200 m, altitude de la plus haute balise d’ablation, du bilan spécifique de
’ensemble du glacier dont on peut avoir une estimation deux fois par an, a la fin de la
saison humide et de I’année hydrologique. Les bilans mensuels par tranches d’altitude
sont obtenus en moyennant les valeurs des variations de I’émergence de chaque balise de
la tranche considérée. Le bilan spécifique pour I’ensemble du glacier est estime grace
aux valeurs des balises, et aux mesures des sondages. Aucune mesure n’est réalisée entre
5200 et 5500 m & cause des difficultés d’accés. Aussi, nous réalisons une interpolation
linéaire entre ces deux altitudes. De plus, la valeur du sondage a 5700 m est affectée a la
tranche 5700-6000 m.

e Bilan spécifique de Pensemble du glacier

Pour les 7 années hydrologiques, le Tableau 2.12 donne le bilan spécifique by, le bilan
spécifique cumulé Tb,, I’accumulation ¢ qui est en fait la précipitation annuelle sur le
glacier, I’ablation spécifique a (a = b, - ¢), Ialtitude de la ligne d’équilibre, ELA ou e
bilan est nul, la proportion de la superficie de la zone d’accumulation par rapport a la
surface totale, AAR, ainsi que I’avance (+) ou le recul (-) du front du glacier. A titre
comparatif, nous avons aussi ajouté sur ce tableau le bilan de masse estimé par
’hydrologie by (sans prise en compte de la sublimation). La Figure 2.15 est une
illustration de ce bilan.

1000

500

500 4

-1000 v . =

-1500 - . -

-2000 '
1991-92 1992-93 1993-94  1994-95 1995-96  1996-97 1997-98

Figure 2.15. Bilan de masse spécifique annuel entre 1991 et 1998 (7 années de mesure)
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Tableau 2.12. Bilan spécifique et différents paramétres glaciologiques

Années b, b, c, a, ELA, AAR, Front, by,
mmw.e. mmw.e  mmwe mmwe m % m mm w.e.
1991-92 -900 -900 827 -1727 5500 39 -12.3 -1441
1992-93 +516 -384 1099 -583 5050 88 +1.1 =72
1993-94 -88 -472 1145 -1233 5250 64 -10.2 -447
1994-95 -703 -1175 868 -1571 5450 44 -6.4 -1249
1995-96 -675 -1850 949 -1624 5425 47 -11.8 -1258
1996-97 +797 -1053 1141 -344 5075 89 -15.6 =226
1997-98 -1961 -3014 787 -2748 5525 37 ~-10 -2577

Pour les 7 années représentées, deux possedent un bilan spécifique excédentaire,
une est équilibrée et les autres sont déficitaires. En moyenne, la tendance générale est au
déficit avec un bilan spécifique moyen de -430 mm w.e. pour I’ensemble de la période.
Les deux derniers cycles qui sont le centre de notre étude de bilan d’énergie, concentrent
sur deux années les deux extrémes de la série. Il est aussi intéressant de remarquer que
les bilans spécifiques les plus négatifs correspondent aux deux événements El Nifio les
plus intenses de la période. Nous reviendrons sur ce point en détails dans le chapitre 4.

¢ Bilan spécifique mensuel par tranche d’altitude

La Figure 2.16 montre le bilan spécifique mensuel pour la tranche d’altitude 5030-
5170 m, tranche qui concerne la SMA pour le calcul du bilan d’énergie. Les années
1992-93 et 1996-97 présentent un bilan équilibré, ce qui signifie que la SMA se situe a
I’altitude de la ligne d’équilibre. A 1’opposé, cette tranche d’altitude peut posséder un
bilan extrémement déficitaire comme pour le dernier cycle, 1997-98 ot plusieurs mois
ont une ablation qui dépasse 1 m d’eau, et le cumul annuel est supérieur 3 5 m d’ablation.

Cette tranche d’altitude 5030-5170 m joue un rble charniére pour le bilan
spécifique annuel. En effet, plusieurs cas sont a distinguer selon que cet intervalle
d’altitude est balayé par la ligne de névé au cours de I’année ou non. Lors d’une année
bilan positif ou équilibré, Ia ligne de névé reste toujours en aval de la tranche d’altitude
considérée et quelle que soit la saison, le bilan reste positif ou proche de zéro. A
I’opposé, le cycle 1997-98 qui présente un bilan négatif record, a presque toujours vu la
ligne d’équilibre en amont de 5170 m. Dans ce cas, la tranche d’altitude 5030-5170 m est
en conditions d’ablation toute I’année avec des conditions d’ablation plus favorables en
saison humide (-2.72 m entre nov. 97 et fév. 98) qu’en saison séche (-1.28 m entre mai et
aofit 98). Les cycles intermédiaires comme 1993-94 ou 1994-95 voient la ligne de névé
balayer la tranche d’altitude 5030-5170 m. En saison humide, la ligne de névé est en aval
de 5030 m et cette zone est en conditions d’accumulation, avec une ablation environ trois
fois plus réduite par rapport a la saison séche ou la ligne de névé est remontée en amont
de 5170 m, et ou la zone est en conditions d’ablation (-0.34 m et -0.63 m entre novembre
et février et -1.03 m et -1.80 m entre mai et aolit pour 1993-94 et 1994-95
respectiv..ent).
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Figure 2.16. Bilan de masse spécifique mensuel pour la tranche d’altitude 5030-5170 m
(Sept. 1991 - Aodt 1998)

2.4.1.3. Comparaison bilan glaciclogique, bilan hydrologique

Le Tableau 2.12 compare le bilan de masse spécifique obtenu d’une part a I’aide des
mesures glaciologiques, et d’autre part avec les données hydrologiques. Le bilan
hydrologique ne considére pas la sublimation et par conséquent, devrait correspondre a
une surestimation du bilan de masse. Ce n’est pas du tout le cas puisqu’il reste toujours
largement inférieur au bilan glaciologique, de 0.5 m environ avec une année ou I’écart
est encore plus important et atteint 1 m d’eau (1996-97). Les raisons invoquées pour
expliquer ce phénomene sont multiples et concernent soit le bilan glaciologique, soit le
bilan hydrologique, le premier étant probablement surestimé et le second, sous-estimé.
La sous-estimation du bilan hydrologique s’explique en partie par une sous-estimation
des précipitations sur le glacier. En effet, nous prenons comme valeur pour les
précipitations la mesure du pluviométre a 4770 m augmentée de 20%, valeur comparable
a la moyenne des pluviométres totalisateurs. Cependant, ces derniers sont situés sur des
crétes de moraines le plus souvent, or s’il y a un glacier qui s’écoule entre ces moraines,
c’est bien parce que la vallée ou il se trouve piege les précipitations. L’effet de site sur
les précipitations solides est donc fondamental surtout dans les régions de haute
montagne comme 1’ont souligné Vincent et al. [1997] sur le Déme du Golter (Massif du
Mont Blanc). En outre, nous avons vu dans la section 2.3.1.3. que de nombreuses
approximations sur le calcul de ce bilan hydrologique entrainent une précision moyenne
de celui-ci. Concernant le bilan glaciologique, la répartition non aléatoire des balises
situées préférentiellement sur des zones plates et accessibles (qui explique 1’absence
totale de balises entre 5200 et 5500 m) et le petit nombre de mesures en zone
d’accumulation sont a ’origine de la faible précision de ce bilan.
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2.4.1.4. Comparaison avec les glaciers de la zone tempérée

Sur une grande échelle de temps, les glaciers tropicaux ont suivi une évolution assez
comparable aux glaciers de la zone tempérée. avec un déphasage plus ou moins
important selon les événements. Les larges moraines dans la partie basse du Glacier
Zongo constituent la preuve que les glaciers tropicaux ont aussi connu un Petit Age de
Glace, qui s’est probablement terminé un peu plus tard que sous les latitudes moyennes
(vers 1880-1900 alors que dans les Alpes, il s’est terminé vers 1820) [Thompson et al.,
1986]. Au cours du XX“™ siecle, alors que plusieurs phases de crues et décrues se sont
succédées dans les Alpes [Reynaud, 1983], la tendance est au recul généralisé sous les
Tropiques [Hastenrath & Ames, 1995b]. Ce recul a d’abord été lent puis vers 1980, il
s’est brutalement accéléré [Hastenrath & Kruss, 1992 ; Kaser et al., 1996]. Les glaciers
tropicaux n’ont pas connu la courte phase d’avancée des glaciers alpins avant 1985 mais
depuis cette date, le méme phénomene de décrue est observé dans les Alpes. 1l semble
que cette tendance soit globale, et liée au réchauffement climatique [e. g. Oerlemans,
1994]. Les sept derniéres années que nous présentons ici s’inscrivent dans cette tendance
de recul rapide des glaciers de montagne partout dans le monde.

2.4.2. Coefficient d’activité et position de la ligne d’équilibre

L’altitude de la ligne d’équilibre s’obtient & la fin de chaque année hydrologique a partir
de la courbe représentant le bilan de masse selon I’altitude. Pour construire cette courbe,
on affecte & 'altitude z le bilan de la tranche d’altitude [z-50m, z+50m]. Le gradient de
ce bilan en fonction de Ialtitude noté db/dz, est appelé coefficient d’activité du glacier.

2.4.2.1. Coefficient d’activité du glacier

La Figure 2.17 représente le bilan spécifique selon Ialtitude pour les 7 annces
hydrologiques. A I’exception du cycle 1991-92 qui donne un coefficient d’activité tres
faible pour la partie terminale du glacier (moins de 200 mm/100m !), les courbes sont a
peu prés paralléles et font apparaitre un coefficient d’activité entre 4900 et 5100 m
d’environ 2000 mm/100m. Entre le front et 5200 m d’altitude, d’année en année, les
courbes sont assez paralléles ce qui suggére que le modele linéaire de Lliboutry est
applicable dans la zone d’ablation du glacier [Lliboutry, 1974]. Toutefois, plus haut en
altitude, ce parallélisme est mal conservé. Réfutation du modéle linéaire ou incertitude
de mesure due au manque de balises entre 5200 et 5500 m, il n’est pas possible de
trancher tant que des balises ne seront pas installées dans la chute de séracs.

¢ Comparaison avec d’autres glaciers du monde

Ce gradient de I’ordre de 2000 mm/100m est élevé par rapport aux glaciers de la zone
tempérée et semble tout a fait typique des glaciers tropicaux. En effet, Hastenrath [1984
et 1989] reléve une valeur identique pour le Glacier Lewis au Kenya. Hastenrath & Ames
[1995a] mesurent un gradient comparable sur le Glacier Yanamarey (Cordillére Blanche,
Pérou) entre 1977 et 1988, et le coefficient d’activité du glacier 15 de I’Antizana
(Equateur) est aussi de 2300 mm/100m [Sémiond et al., 1997]. Par contre, les glaciers de
la zone tempérée donnent des coefficients d’activité bien plus faibles, de I"ordre de
720 mm/100m pour le glacier d’Argentiére (Massif du Mont Blanc) entre 1975 et 1996
[Vallon et al.. 1995]. De méme, & ’aide des données de Kuhn et al. [1979] sur le glacier
Hintereisferner, Kaser [1996] prouve que le gradient vertical de bilan de masse considéré
comme la référence dans les Alpes, est de 770 mm/100m dans les premiers 400 m sous la
ligne d’équilibre. Ce coefficient d’activité trés élevé sous les Tropiques constitue donc
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une particularité importante des glaciers tropicaux, discutée en détails dans Kaser ef al.
[1996]. Nous donnerons une explication a ce comportement singulier dans le chapitre 4.
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Figure 2.17. Bilans de masse annuels en fonction de I'altitude pour les 7 années de
mesures (1991 - 1998)

e Saison humide et saison séche

Les gradients du bilan en fonction de I’altitude pour la saison humide et la saison seche
du cycle 1996-97 sont représentés sur la Figure 2.18 (& cause de la forte ablation qui a
occasionné la perte des balises en dessous de 5150 m, le cycle 1997-98 n’a pu étre ajouté
sur cette figure). Une différence nette est visible entre les saisons. En effet, a toutes les
altitudes, ce gradient est bien plus fort en saison humide qu’en saison séche, d’autant
plus que la quasi-totalité¢ de I’accumulation a lieu pendant la saison humide. Ainsi,
comme le soulignaient déja Francou et al. [1995], le bilan spécifique annuel est en
grande partie contr6lé par les conditions de la saison humide, ou, et I’accumulation, et
I’ablation sont maximales. La durée de cette saison et les conditions météorologiques qui
régnent pendant ces quelques mois de ’année sont donc les facteurs fondamentaux qui
déterminent si le bilan annuel sera équilibré, excédentaire ou au contraire, déficitaire.
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Figure 2.18. Bilans de masse saisonniers en fonction de I'altitude pour ['année 1996-97.
Les carrés correspondent aux mesures de la saison humide (Sep. 1996 - Fév. 1997) et les
cercles, a celles de la saison séche (Mars - Aotit 1997).

2.4.2.2. Position de la ligne d’équilibre

Le Tableau 2.12 et la Figure 2.19 présentent I’altitude de la ligne d’équilibre en fonction
du bilan spécifique net annuel. Il existe une bonne anticorrélation entre la ELA et le bilan
spécifique, avec un coefficient de corrélation r* de 0.86 pour les 7 années étudiées. Plus
le bilan est excédentaire, moins haute est la ligne d’équilibre. La pente de la droite est de
-0.2 m/mm de bilan ce qui correspond a une baisse de la ELA égale & 100 m pour un
bilan augmenté de 500 mm d’eau. Un bilan équilibré correspond a une ELA située a
5240 m. Cette ligne imaginaire sépare le glacier en deux zones, la zone d’ablation et la
zone d’accumulation. On définit ainsi un nouveau paramétre qui varie aussi linéairement
avec le bilan, la proportion de la surface de la zone d’accumulation par rapport a la
surface totale du glacier (AAR). Plus le bilan est excédentaire, plus cette proportion
augmente. Le bilan est équilibré lorsque ’AAR est de 70% ce qui signifie qu’en valeur
absolue, le bilan par unité de surface dans la zone d’ablation est environ deux fois plus
fort que dans fa zone d’accumulation. Par exemple, en 1993-94, b, = -88 mm, AAR =
64%, le bilan moyen pondéré par la surface dans la zone d’ablation est de -135 mm d’eau
par m?, alors qu’il est de +40 mm par m? d’eau dans la zone d’accumulation.
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Figure 2.19. Altitude de la ligne d’équilibre (ELA) fonction du bilan de masse spécifique

2.4.3. Fluctuations du front

Le Tableau 2.12 donne les valeurs du recul du front du glacier, qui sont en moyennes de
-10 m par an. Les fluctuations du front ne sont absolument pas corrélées au bilan de
masse. Par exemple, le recul maximum a lieu en 1996-97, année ou e bilan est le plus
excédentaire. En effet, le front du glacier réagit avec une certaine inertie aux variations
du bilan de masse, inertie induite par les modifications de la dynamique du glacier
engendrées par les perturbations de masse. L’étude de la dynamique de 1’écoulement du
glacier est mal documentée sur le Glacier Zongo et ne sera pas abordée dans le cadre de

ce travail.
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2.5. Conclusion

Les glaciers de la zone intertropicale externe sont donc soumis a des conditions
météorologiques fort différentes de leurs cousins de la zone tempérée : faible amplitude
annuelle de température, radiation incidente solaire constante au cours de I’année,
humidité relative élevée, température du manteau neigeux de surface peu variable, etc.
Ainsi, ces glaciers présentent un régime tout a fait singulier caractérisé par une ablation
permanente au cours de I’année. Toutefois, cette ablation, due en majorité a la fusion de
surface du glacier, est trés saisonniére comme ’indique I’enregistrement du débit du
torrent émissaire : ce débit est réduit en saison seche et il est trois a quatre fois plus fort
en saison humide, la saison d’accumulation sur le glacier. A premiére vue, il semblerait
logique que la saisonnalité du débit soit liée a la forte variabilité¢ saisonniere des
précipitations. Cette hypothése est vite rejetée car les précipitations sont toujours sous
forme solide sur le glacier, et qu’il existe une anticorrélation entre précipitation et débit :
au lieu de constituer un apport direct d’eau au torrent émissaire, les chutes de neige
jouent un role modérateur en réfléchissant une plus grande partie de la radiation solaire
incidente, et en limitant ainsi I’apport d’énergie pour fondre la glace. La fusion a la
surface du glacier est donc "unique pourvoyeur d’eau pour le torrent émissaire. Mais
alors, quels sont les variables météorologiques responsables de la forte saisonnalité de
cette fusion ? Sous les latitudes tempérées, la forte amplitude thermique annuelle
explique de fagon évidente les crues des torrents glaciaires en été, et I’absence
d’écoulement en hiver. Mais dans la zone intertropicale, il n’y a ni été ni hiver pour
expliquer cette différence saisonniere du débit ! Pour répondre a cette interrogation, nous
avons alors décidé d’estimer chaque transfert d’énergie a I'interface entre le glacier et
I’atmosphére, et de suivre leur évolution au cours de I’année. Ceci revient a calculer le
cycle annuel du bilan d’énergie en un point du glacier, sujet traité dans les chapitres 3 et
4.
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3.1. Défmnition du bilan d énergie

Chapitre 3

M¢éthodes de calcul du bilan d’énergie, et
problémes rencontrés

3.1. Définition du bilan d’énergie

Dans son livre Boundary Layer Climates qui nous a servi de référence, Oke [1987] décrit
avec précision et pédagogie la facon d’aborder une étude de bilan d’énergie. 1l traite
notamment du cas particulier d’une surface de neige ou glace. Comme lui, en guise
d’introduction a une analyse de bilan d’énergie sur un glacier, nous commencerons par
rappeler les échelles de temps et d’espace qui intéressent les transferts d’énergie que
nous considérons, pour ensuite donner 1’équation compléte de ce bilan sur un glacier.

3.1.1. Couche limite de surface et transferts d’énergie variés

Une étude de bilan d’énergie concerne les interactions entre I’atmosphére et la surface de
la Terre. L’influence de la surface est limitée a la couche basse de I’atmosphére, appelée
troposphére dont I’altitude maximale est celle de la tropopause (a environ 15 km dans la
zone intertropicale). A I’échelle de la journée, cette influence est réduite a la couche
limite atmosphérique qui est le siége de la turbulence, c’est-a-dire un brassage intense
produit par la friction de I’atmosphére sur la surface, et par le décollement de masses
d’air surchauffées au voisinage du sol. Le développement de la couche limite
atmosphérique varie en fonction du cycle solaire journalier, de plusieurs kilomeétres la
journée lorsque la surface de la Terre est chauffée par le Soleil, & moins de 100 m la nuit.
Au sein de la couche limite atmosphérique, on distingue la couche limite de surface
caractérisée par une turbulence intense de petite échelle engendrée par la rugosité de la
surface et la convection. Son épaisseur change aussi en fonction du cycle solaire
journalier, de 50 m environ la journée a quelques meétres la nuit. Malgré sa grande
variabilit¢ a court terme (a I’échelle de la seconde), cette couche est homogene
horizontalement sur des échelles de temps plus longues de ’ordre de 10 minutes. De
plus, cette couche est aussi appelée “couche a flux constants” car, par définition de cette
couche limite de surface, les flux d’énergie verticaux qui la traversent présentent des
variations en fonction de z qui n’excedent pas 10%.

C’est la couche limite de surface qui nous intéresse dans notre étude ponctuelle de
bilan d’énergie sur le Glacier Zongo. En effet, cette couche située au voisinage immédiat
de la surface, est largement perturbée par les changements des variables météorologiques
(température de Dair, humidité, vitesse de vent, etc.) qui surviennent a des échelles de
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temps réduites (de Pordre de la seconde). Ainsi. les flux d’énergie qui traversent cette
couche sont sans arrét modifiés. Or ce sont eux qui apportent de I’énergie a la surface de
la Terre, et par exemple, |'énergie disponible pour la fusion en surface du glacier dépend
enticrement de ces flux. Ceux-ci sont soit radiatifs (rapides oscillations d’un champ
électromagnétique, caractérisées par leurs longueurs d’onde 1), soit conductifs (transfert
de chaleur au sein d’un milieu par collision des molécules en mouvement), et soit
convectifs (mouvements verticaux de masses d’air transportant de I’énergie et de la
masse d’un endroit a un autre). Pour cette derniére catégorie de flux, le bilan de masse
intervient, d’une fagon intimement liée au bilan d’énergie.

3.1.2. Equation du bilan d’énergie pour un glacier

L’équation du bilan d’énergie est la formulation de la conservation de ’énergie dans un
volume qui peut s’exprimer de la fagon suivante :

Entrée - Sortie = Stockage 3.1

Pour une couche de neige ou glace, deux processus propres au milieu considéré viennent
compliquer cette formulation. Le premier est dii au fait qu’une partie de la radiation
courtes longueurs d’onde pénétre dans la neige/glace. Pour pallier ce probleme, nous
considérons un volume de neige/glace suffisamment important pour qu’a sa base, il n’y
ait plus de transfert de radiation solaire. Par conséquent, ’albédo obtenu gréce a des
pyranométres courtes longueurs d’onde situés a 1 m au-dessus de la surface n’est pas une
valeur de surface, mais une valeur volumique. Le deuxiéme probleme vient du fait que
dans la gamme de températures considérée, la glace peut changer de phase. Ce terme de
changement d’état doit figurer dans I’équation. Ainsi, si nous ignorons les transferts
horizontaux d’énergie, et si nous définissons un volume qui va de la surface jusqu’a une
profondeur ou les flux verticaux de chaleurs sont négligeables, le bilan d’énergie du
manteau neigeux ou de la glace peut s’écrire :

R+ H+LE+G+P=A0y+ AQOs (3.2)

olt R est la radiation nette toutes longueurs d’onde, H est le flux turbulent de chaleur
sensible, LE est le flux turbulent de chaleur latente, G est le flux conductif dans la
neige/glace, P est le flux d’énergie apporté par les précipitations. Par convention, les flux
dirigés vers la surface sont positifs, et ceux qui en repartent sont négatifs. Selon son
signe, chacun de ces 5 flux peut étre un gain ou une perte pour le volume de glacier
considéré. Le stockage de | énergie dans la neige/glace peut se faire sous deux formes
selon que la neige/glace est a 0°C ou non. La premiére correspond au changement de
phase solide <> liquide au sein du manteau neigeux ou la glace (a température constante
égale au point de fusion) : AQy est donc le terme de variation du stockage de chaleur
latente due & la fusion ou au regel. La seconde, AQg correspond a une variation du
stockage de la chaleur sensible au sein du volume, en relation avec une variation de la
température de la neige/glace qui doit donc étre séche (sans eau liquide). La Figure 3.1
est une illustration de ce bilan d’énergie en surface du glacier.

Dans la suite de ce chapitre, nous allons considérer 'un apres 'autre, chaque
terme de ce bilan d’énergie et développer les fagons de I’estimer, en analysant les
problémes que nous avons rencontrés. Quand cela est possible, nous essaierons aussi de
donner une idée de la précision atteinte dans ’estimation de ces flux.
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Hauteur &

Sublimation

Flut conductf
daris ja neige | glace {G)

Fusion

Figure 3.1. Hllustration de [’équation du bilan d’énergie 3.2. Les
transferts énergétiques sont matérialisés par des fleches.

3.2. Radiation nette toutes longueurs d’onde

3.2.1. Equation du bilan radiatif

La radiation nette toutes longueurs d’onde est le bilan des radiations courtes longueurs
d’onde incidentes et réfléchies, et des radiations grandes longueurs d’onde incidentes et
émises par la surface [e. g. Liiboutry, 1964] :

R=SWl (1-0)+ LWl -LWT (3.3)

ot SW{ est la radiation courtes longueurs d’onde incidente, o (= SWT/SWI) est
I’albédo courtes longueurs d’onde de la surface de neige/glace, LW est la radiation
grandes longueurs d’onde incidente, et LWT est la radiation grandes longueurs d’onde
émise par la surface. Rappelons que ’albédo de cette surface en partie transparente aux
radiations solaires, est une valeur intégrée sur un volume. Il est nécessaire de définir ici
ce que I’on entend par grandes et courtes longueurs d’onde. Les limites sont 1égérement
variables selon les auteurs. Les radiations courtes longueurs d’onde sont les radiations
solaires. Le Soleil émet dans la gamme de longueur d’onde 0.25-25 um mais 99% de son
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énergie est transmise dans la gamme 0.28-5 pm [Duguay, 1993]. Brugman [1991] donne
comme limites pour les courtes longueurs d’onde 0.3 et 1.1 pm. Les radiations grandes
longueurs d’onde sont celles émises par les éléments du systéme terrestre, comme la
surface terrestre ou I’atmosphére. 1.’atmosphére recoit, absorbe et réémet partiellement
dans I’infrarouge [Paltridge & Platt, 1976]. Male & Granger [1981] écrivent que pour
une majorité des études, les grandes longueurs d’onde correspondent a des longueurs
supérieures a 4 um. Entre 1.1 et 4 um, il n’y a pratiquement pas d’énergie transmise. En
conclusion, les pyranométres de la SMA a 5150 m (0.35 <A < 1.1 pm) donnent bien les
radiations courtes longueurs d’onde, et le bilanmetre (0.25 <A <60 pm) effectue une
mesure a la fois des courtes et grandes longueurs d’onde.

Sur le Glacier Zongo, la radiation nette est obtenue directement a I’aide d’un
bilanmeétre Q-6 (Campbell). La précision de cet appareil affichée par le constructeur est
variable et dépend fortement de son horizontalité vérifiée a chaque visite de routine, tous
les 10 jours environ. Par exemple, une erreur d’angle de 5° fait chuter la précision de la
mesure de £6% environ. De plus, sans ventilation externe, ce type de bilanmétre muni
d’un déme recouvrant le capteur peut présenter de larges erreurs de mesures dues aux
effets radiatifs [e. g. Halldin & Lindroth, 1992 ; Konzelmann & Ohmura, 1995]. Les
conditions les plus défavorables sont rassemblées sur le Glacier Zongo : radiation solaire
trés forte, et vent faible. Aussi, de fagon a contréler la précision de nos mesures, nous
avons jugé utile de recalculer la radiation nette en évaluant indépendamment chaque
terme de 1’équation 3.3, pour ensuite comparer le résultat obtenu avec la mesure du
bilanmétre. En outre, cette analyse permet de compléter la section 2.2.2.3. (albédo et
radiations), puisque nous donnerons I’évolution temporelle des flux radiatifs grandes
longueurs d’onde. Dans la suite, nous présentons successivement chaque terme du bilan
radiatif pour conclure sur la précision des mesures effectuces.

3.2.2. Radiations courtes longueurs d’onde

Les radiations solaires incidentes et réfléchies sont mesurées directement par les
pyranométres de la SMA & 5150 m (cf. section 2.2.2.3.). La radiation incidente regue au
niveau de la station est en fait composée de trois termes : la radiation directe qui provient
du Soleil en ligne directe, la radiation diffusée (diffractée et réfléchie par les particules
de I’atmospheére) et celle réfléchie par les pentes voisines pour les régions montagneuses
[Duguay, 1993]. Une partie de la radiation solaire est absorbée par I’atmosphere
principalement par la vapeur d’eau, le dioxyde de carbone et I’0zone. La radiation solaire
réfléchie est principalement fonction de I’état de surface du glacier (neige ou glace,
présence d’impuretés, rugosité, type de grains, etc.), et aussi de I’angle d’incidence de la
radiation incidente (I’albédo augmente lorsque I’angle d’incidence est oblique sur la
surface).

Sans ventilation externe, I’intense radiation solaire qui régne a la surface du
glacier peut engendrer une augmentation de la température du capteur (méme lorsque
celui-ci est blanc). Toutefois, ce réchauffement du pyranomeétre est sans effet sur la
mesure des radiations courtes longueurs d’onde qui est indépendante de la température.
La seule précaution a prendre est de s’assurer que le capteur supérieur n’est pas obstrué,
comme lors de chutes de neige. Dans cette situation, une correction systématique a dii
étre appliquée a la composante incidente comme décrit au chapitre 2, section 2.1.3.1. La
précision obtenue sur les radiations courtes longueurs d’onde est donc celle affichée par
le constructeur, soit +£3%.
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3.2.3. Radiations grandes longueurs d’onde

Les radiations grandes longueurs d’onde sont les radiations thermiques émises dans
I"infrarouge de tout élément du systéme terrestre (tout corps qui n’est pas au zéro absolu
rayonne). Dans I"atmosphere, les gaz qui influencent le plus les transferts de radiations
infrarouges sont ’eau (bande d’absorption & 6.3 pm), le dioxyde de carbone (bande
d’absorption a 14.7 pm) et ’ozone (bande d’absorption a 9.6 um). La SMA a 5150 m ne
possede pas de capteur permettant de mesurer directement les radiations grandes
longueurs d’onde. Aussi, nous avons calculé ces radiations incidentes et émises par la
surface a I’aide des données météorologiques dont nous disposons.

3.2.3.1. Radiation grandes longueurs d’onde incidente

En région montagneuse au relief prononcé, la radiation thermique des terrains
avoisinants apporte une contribution non négligeable au flux total grandes longueurs
d’onde incident sur un point particulier. La radiation totale incidente a la SMA 4 5150 m
peut donc s’exprimer de la fagon suivante [e. g. Male & Granger, 1981 ; Olyphant,
1986 ; Duguay, 1993 ; Pliss & Ohmura, 1997] :

LW = (6,6T)Vi+ (60T )(1-V)) (3.4)

La radiation thermique totale est donc la somme de deux termes, le premier
correspondant & la radiation émise par I’atmosphere (LW, = 80074), et le second, a celle
émise par la surface des pentes avoisinantes. g, est I’émissivité de I’atmosphére, ¢ est la
constante de Stefan-Boltzmann (¢ = 5.67 10° W m™ K'4), T est la température de I’air
proche de la surface (en K), g et T, sont respectivement I’émissivité et la température
des surfaces des pentes avoisinantes. Chaque terme de cette somme est pondéré par le
masque V; c’est-a-dire la proportion d’un hémisphére imaginaire de centre la SMA, non
obstruée par les reliefs alentours. Pour calculer Vy, il suffit sur une carte du Glacier
Zongo, de calculer les angles solides sous lesquels la SMA voit les reliefs qui
I’entourent. A 5150 m, la proportion de I’hémisphére cachée par les pentes avoisinantes
estde 27% : Vy=0.73.

e Radiation thermique atmosphérique

T étant mesurée par le psychrometre de la SMA, il suffit d’estimer €, pour avoir la
radiation thermique atmosphérique. L’émissivité de ’atmosphére dépend fortement de la
quantité de vapeur d’eau présente dans celle-ci. Elle est obtenue grice a la formule semi-
empirique de Brutsaert [1975], augmentée des effets de la nébulosité [Brutsaert, 1982]
(cas particulier d’une atmosphére standard a profil linéaire de température) :

101+ 0.22N) (3.5)

g, = [1.24(e/T)
ou e et T sont respectivement la pression de vapeur et la température de I’air proche de la
surface, mesurées par les capteurs de la SMA (en hPa et K respectivement), et N est la
fraction du couvert nuageux (en dixiémes). Nous disposons de bonnes estimations
directes de N lors des missions prolongées sur le terrain. Le reste du temps, nous avons
calculé N en comparant la radiation solaire incidente sur le site de mesure a la radiation
extraterrestre théorique (Figure 2.11). L’atmosphére claire absorbe ou rétro-diffuse
environ 90 W m™ en moyenne journaliere [Wagnon et al., 1995] si bien que lorsque la
radiation incidente journalicre mesurée sur le site de la SMA est égale a la radiation
extraterrestre diminuée de cette constante, on admet que N = 0. De méme, on admet que
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la valeur journaliére minimale de SW1 sur la période de mesure (mars 1996 - aotit 1998)
correspond a la nébulosité maximale (N = 1). Entre ces deux valeurs extrémes, on estime
que N varie linéairement, fonction de SWY. La Figure 3.2 compare cette valeur de N
calculée avec la valeur estimée sur le terrain entre le 22 et 28 aolit 1996, période de
nébulosité tres variable. D’une part, cette méthode ne permet pas d’estimer la nébulosité
la nuit puisque la radiation solaire est nulle. De fagon a représenter le mieux possible Ia
nébulosité nocturne en relation avec le cycle journalier des précipitations (cf. chapitre 2,
section 2.2.1.3.), nous avons assumé que la nébulosité présentait une décroissance
réguliére de 0.1 par heure aprés le coucher du Soleil. D’autre part, la journée, les
variations de N sont assez bien respectées, cette méthode apporte donc une estimation
acceptable de ce paramétre. Notons que les différences observées sur la Figure 3.2 sont
souvent dues au fait que la valeur observée est instantanée alors que la valeur calculée est
une moyenne demi-horaire.

[ “ . . . iy .
—3— Nébulosité calculée —@— Nébulosité observée l

100
90 -
80 -
70 -
60 -
50 A
40 4
30 -
20
10

0 - : ,
22 aolt 96 24 aofit 96 28 aolit 96

Figure 3.2. Comparaison entre la nébulosité calculée a partir de la radiation solaire
incidente et la nébulosité mesurée a 5150 m entre le 22 et 28 aoiit 1996

e Radiation thermique émise par les pentes avoisinantes

Elle correspond au deuxiéme terme de I’équation 3.4. Comme les pentes avoisinantes
sont des pentes de neige/glace ou rocher, elles sont assimilées & des corps noirs
d’émissivité g, €gale a 1 [Brutsaert, 1982]. Comme ce terme est pondéré par 1-Vi,
largement inférieur a 1, une approximation grossiére de Ty est suffisante [Male &

Granger, 1981 ; Duguay, 1993]. Nous prendrons donc une valeur constante de 0°C pour
ce parametre.
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3.2. Radiation nette toutes longueurs d’onde

e Radiation thermique incidente totale

La Figure 3.3 présente les moyennes journaliéres de la contribution atmosphérique, ainsi
que de Ia radiation thermique incidente totale sur le site de la SMA a 5150 m pour la
période complete de mesure (mars 1996 - aoiit 1998). La moyenne mobile sur 15 jours de
LW/ est aussi représentée. Le Tableau 3.1 donne les moyennes et extrémes annuels et
saisonniers des divers termes composant ce bilan radiatif mesuré et calculé.
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Figure 3.3. Valeurs journaliéres de la radiation grandes longueurs d’onde incidente
LW\, de sa contribution atmosphérique LW, (trait fin), de la radiation grandes
longueurs d'onde émise par la surface LWT et moyennes mobiles sur 15 Jours
(Mars 1996 - Aot 1998)
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Tableau 3.1. Moyennes et extrémes annuels et saisonniers de S wi, S WT, €m LW, LWA,
LW, R, (radiation nette calculée a I'aide de [’équation 3.3) et R, (radiation nette
mesurée avec le bilanmétre J-6)

Cycle 1 Sept. 96 - Aoiit 97 Nov. 96 - Fév. 97 Mai 97 - Aoiit 97

Quantité Min. Moy. Max. Min, Moy. Max. Min. Moy. Max.

Swl,wm? 864 211.8 3692 108.0 196.7 340.3 86.4 2197 2897
SWwtwm?® 239 1554 3063 689 165.8 306.3 61.4 1474 2259
€, 0.66 0.72 0.83 0.69 0.75 0.83 0.66 0.69 0.80
LW, wm? 1899 2212 2623 2170 2365 262.3 189.9 2048 2382
LWL, wm? 2238 2467 2767 2436  257.8 2767 2238 2347 2591
LWt wm? 2818 3038 3156 3023 3107 3156  281.8 2952 3041
R, Wm” -44 .4 6.6 1332 -342 -13.3 1316  -444 11.5 65.4

R, Wm? -27.1 16.5 131.0  -21.7 12.7 1092 -27.1 10.5 55.7

ne

Cycle 2 Sept. 97 - Aouit 98 Nov. 97 - Fév. 98 Mai 98 - Aoiit 98

Quantité Min. Moy. Max. Min. Moy. Max. Min. Moy. Max.

SWLWm?® 629 2094 3797 629 201.1 379.7 85.6 213.0  299.6
Swhwm? 237 117.0 2782 294 119.2 276.2 23.7 88.8 178.0
£, 0.66 0.73 0.86 0.67 0.75 0.86 0.66 0.69 0.81
LW, Wm? 1915 2277 2829 2146 2408 2829 1915  211.1 2531
LWL wm? 2250 2514 2917 2419 2610 291.7 2250 2393 2699
LWt wm? 2857 3066 3155 3047 3122 3155 2857 2990 3117
R, Wm” -33.5 47.5 2265 -303 49.1 226.5  -28.9 67.1 145.9
R, Wm” -24.9 48.7 2279 -21.6 59.0 2279  -249 554 139.3

Remarque : cf. Tableau 2.6. Pour le calcul de R, nous avons ¢liminé les jours ot nous avions appliqué la
correction sur SW1, ce qui explique que la moyenne de R, soit légérement différente de la moyenne de la
somme SWL-SWT+LWI-LW?,

Comme 1’émissivité de 1’atmosphére varie en fonction de la nébulosité et de la
pression de vapeur d’eau dans I’atmosphére, la contribution atmosphérique de LW
montre une saisonnalité marquée avec des valeurs minimales en saison séche et
maximales en saison humide. Comme !’on considére une contribution constante des
pentes avoisinantes, la radiation thermique incidente totale suit exactement les variations
de LW, oscillant entre 225 W m> (ciel clair) et 290 W m’> (nébulosité maximale). La
Figure 3.3 montre que dans les régions a relief accidenté, la contribution des pentes
avoisinantes de la radiation thermique incidente est non négligeable puisqu’elle est
responsable d’une élévation de 10% environ de cette derniére.

3.2.3.2. Radiation grandes longueurs d’onde émise par la surface

Cette radiation thermique est décrite par la loi physique de Stefan-Boltzmann :

Wt =¢,67T/’ (3.6)
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Température de surface (°C)

3.2. Radiation nette toutes longueurs d’onde

avec g I’émissivité de la surface de neige/glace, o, la constante de Stefan-Boltzmann et
Ts, la température de surface au niveau de la SMA a 5150 m. Dans la gamme de
I’infrarouge thermique, la neige/glace se comporte quasiment comme un corps noir donc
€, est égale a P'unité [e. g. Brugman, 1991 ; Duguay, 1993]. T, est obtenue par
extrapolation logarithmique des températures de ’air mesurées a 30 et 180 cm au-dessus
de la surface, avec une majoration par 0°C lorsque le résultat donne une température
positive. Pour extrapoler, il est nécessaire de connaitre la hauteur de rugosité. Nous
verrons comment celle-ci est obtenue au cours de la section suivante 3.3. La Figure 3.4
compare la température de surface calculée avec cette méthode avec celle mesurée lors
de deux missions prolongées sur le terrain (20-26 mai 1997, et 1-7 aolt 1997). Ces
périodes ont été intentionnellement sélectionnées pendant une saison séche car c’est a ce
moment que T est la plus variable. Bien que les mesures correspondent a des valeurs
instantanées et les calculs, a des valeurs moyennes sur 2 heure, on remarque que notre
estimation de la température de surface est satisfaisante (r2 = (.65, pente 1 pour
I’ensemble des deux périodes soit 113 points de mesures). En saison humide, I’amplitude
de T, est moindre et le calcul donne de meilleurs résultats. Connaissant T, LWT se
déduit simplement a I’aide de I’équation 3.6. La Figure 3.3 présente les moyennes
journaliéres et la moyenne mobile sur 15 jours de la radiation thermique émise par la
surface. Le Tableau 3.1 donne les moyennes et extrémes annuels et saisonniers de cette
quantité.

La radiation grandes longueurs d’onde émise par la surface oscille dans un
intervalle restreint, entre 280 et 315 W m™. Elle est plus élevée en saison humide car la
température de surface reste plus proche du point de fusion les nuits, qu’en saison seéche
ou la moyenne journaliére de T, descend parfois sous -5°C.
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Figure 3.4. Comparaison entre la température de surface mesurée a 5150 m et celle
calculée par extrapolation logarithmique des températures de I'air (Mai et Aoiit 1997)
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3.2.4. Radiation nette calculée et mesurée

La radiation nette toutes longueurs d’onde calculée (R.) est le résultat de 1’équation 3.3
(avec SW{ et SWT mesurées par les pyranométres) et la radiation nette mesurée (R,) est
donnée par le bilanmétre Q-6. De fagon a vérifier la fiabilité de ce capteur, nous allons
comparer R;, et R; en considérant d’abord les moyennes demi-horaires sur une période
de quelques jours de mission de terrain, puis les moyennes journalicres sur la période
complete d’étude.

e Moyennes demi-horaires

La Figure 3.5 présente les résultats obtenus sur la période allant du 21 au 31 aolt 1996.
Cette période a été choisie car d’une part, nous étions sur le terrain et d’autre part, la
radiation nette a fortement varié lors de ces 11 jours. Cette figure montre qu’il y a une
trés bonne corrélation entre R; et Ry, (r2 = 0.97, pente 1, n = 528 points) ce qui suggere
que dans les conditions rencontrées en aofit 1996, le bilanmétre Q-6 donne une mesure
fiable de la radiation nette, malgré I’absence de ventilation externe. Remarquons
toutefois que pendant la nuit comme celle du 26 au 27 aofit, il arrive que R et Ry,
montrent des divergences. Celles-ci sont attribuées a la nébulosité qui, la nuit, est
estimée beaucoup moins fréquemment que la journée. En outre, le Glacier Zongo a subi
une tempéte de neige entre le 28 et le 30 aolt, maintenant une nébulosité maximale sur le
site pendant pres de 3 jours. Or cette période est marquée par une différence importante
entre R, et R, surtout la nuit. Ainsi, Jorsque la nébulosité est treés élevée, soit Ry,
surestime la radiation nette, soit R; la sous-estime. Vues les nombreuses incertitudes sur
les calculs des radiations grandes longueurs d’onde (sous-estimation de la nébulosité la
nuit, formule 3.5 de Brutsaert donnant I’émissivité de [’atmosphére non adaptée dans les
conditions de forte nébulosité, mauvaise estimation de Tg et T, etc.), nous penchons
plutdt pour la seconde explication. En conclusion, le bilanmeétre Q-6 semble tout a fait
fiable dans les conditions rencontrées sur le Glacier Zongo. La seule période qui peut
éventuellement présenter des erreurs de mesures est la saison humide, lorsque la
nébulosité est tres élevée.

Notons ici que cette méthode utilisée pour recalculer la radiation nette toutes
longueurs d’onde & partir des données des pyranometres et des psychrométres a été tres
utile entre le 7 janvier et 22 février 1997 pour rétablir R. En effet, pendant ces 46 jours,
un débranchement accidentel du bilanmétre a entrainé la perte de R, qui a donc pu €tre
retrouvée par le calcul.

e Moyennes journaliéres

Entre le 29 mars 1996 et le 31 aofit 1998, la corrélation entre R, et R, est bonne :
> =0.86, R, = 1.1 R, -10, n = 720 jours. Ce résultat est 1égérement moins bon que pour
la période représentée en moyennes demi-horaires. En effet, R; et Ry, divergent parfois
en saison des pluies (Figure 3.6) du fait de la sous-estimation du bilan grandes longueurs
d’onde lors des périodes de forte nébulosité. Néanmoins, dans I’ensemble, on peut
considérer que le bilanmétre donne des mesures tout a fait fiables de la radiation nette
toutes longueurs d’onde. 11 n’est donc pas utile d’appliquer une correction systématique a
cette quantité comme suggéré par Konzelmann & Ohmura [1995] pour les radiometres
Funk.

En conclusion, cette étude sur les radiations a permis de prouver que notre mesure
de la radiation nette est fiable, mais il n’est pas possible de fournir une valeur de la
précision de cette mesure.
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Figure 3.5. Moyennes demi-horaires de la radiation nette mesurée R, el calculée R,
entre le 21 et 31 aoiit 1996
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Figure 3.6. Moyennes journaliéres de la radiation netie mesurée R, et calculée R, entre
le 29 mars 1996 et le 31 aout 1998

79



Chapitre 3 : Méthodes de calcul du bilan d’énergie

3.3. Flux turbulents de chaleur sensible et chaleur latente

La théorie de la turbulence est un sujet complexe qui intéresse les spécialistes de la
mécanique des fluides depuis plus d’un siécle [e. g. Prandtl, 1952]. Le but de cette
section n’est donc pas de détailler cette théorie mais d’exposer briévement la méthode
que nous avons retenue pour estimer ces flux turbulents. Ensuite, nous nous appliquerons
a développer les problémes propres a notre site de mesure.

3.3.1. Définition et méthodes couramment utilisées

La turbulence est le mouvement irrégulier d’une particule de fluide visqueux se
déplagant au voisinage d’une surface rigide ou d’une surface de discontinuité au sein
d’un écoulement libre. Du fait de ce désordre, il est impossible de décrire en détail ce
mouvement, de méme qu’on ne peut le faire pour une molécule [Poggi, 1977]. A
I’échelle de la journée, la turbulence intéresse la couche limite atmosphérique, mais la
couche que nous considérons est la couche limite de surface dont I’épaisseur est environ
¢gale a 10% de la couche limite atmosphérique (cf. section 3.1.1.). Cette couche, la plus
basse de I’atmosphere, est une couche a flux constants si bien que le flux mesuré entre
0.1 et 3 m au-dessus de la surface est une bonne approximation du flux effectif de
surface [ Pliiss, 1997].

Les flux turbulents peuvent étre mesurés directement par eddy correlation, mais
les anémomeétres ultrasoniques hautes fréquences nécessaires sont chers et impossibles a
utiliser sur des périodes longues de plusieurs mois. Cette méthode est sans doute la plus
précise pour mesurer les flux turbulents, mais le plus souvent, ceux-ci sont déduits des
profils verticaux de température, d’humidité relative et de vitesse de vent dans la couche
limite de surface (méthode des profils). Dans les cas ol les données météorologiques
disponibles sont limitées, il est possible de donner une approximation de ces flux en
n’utilisant qu’un seul niveau de mesure et en estimant les conditions de surface (bulk
method, méthode déduite de la précédente). Toutes les méthodes utiles a ’estimation des
flux turbulents sont passées en revue dans Morris [1989]. En ce qui concerne la SMA a
5150 m sur le Glacier Zongo, la méthode que nous utilisons n’est pas une application
directe de la méthode des profils mais une version adaptée.

3.3.2. La théorie de similitude de Monin-Obukhov
3.3.2.1. Principe de base

Cette théorie est décrite en détails dans le chapitre 4 du livre Evaporation into the
atmosphere de Brutsaert [1982]. Depuis sa publication en 1954 [Monin & Obukhov,
1954], elle a été largement utilisée et a subi de nombreuses modifications. Cette théorie
est basée sur I’idée que la turbulence peut étre traitée d’une fagon analogue a la théorie
cinétique des gaz [Prandtl, 1952]. La bouffée (ensemble de molécules formant un certain
volume), analogue de la molécule, peut, sous I’action de la turbulence, s’échapper a un
instant et un niveau donnés de I’écoulement moyen. Elle se déplace en bloc
verticalement en transportant une certaine quantité d’une grandeur qu’elle conserve. Puis
a un certain niveau, elle réintégre I’écoulement moyen auquel elle céde la quantité de la
grandeur transportée. La distance moyenne parcourue par les bouffées est I’analogue du
libre parcours moyen des molécules [Poggi, 1977].
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3.3, Flux turbulents de chaleur sensible et chaleur latente

3.3.2.2. Principe de la méthode par eddy correlation

Dans la couche limite de surface ou la force de Coriolis, les forces d’Archiméde dues 4 la
stratification (buoyancy forces), la diffusion moléculaire et la viscosité ne sont pas prises
en compte, les €quations de conservation de la vapeur d’eau, de la quantité de
mouvement et de I’énergie sont considérablement simplifiées et se résument a [e. g.
Stull, 1988, cité dans Pliss, 1997] :

H=pC,wT G.7)
LE = Lpwq (3.8)

avec H et LE, les flux turbulents de chaleur sensible et latente, p, la densité de I’air
(p=0.69 kg m> 25150 m ot la pression atmosphérique est de 540 hPa), C,, la chaleur
spécifique de I’air a pression constante (C, = Cpq (1 +0.84 q) avec Cpqg = 1005 ] kg’] K,
la chaleur spécifique de I’air sec a pression constante), L., la chaleur latente de
sublimation de la neige/glace (L,=2.834 106Jkg'1). On convient de décomposer les
différentes variables considérées en une partie moyenne et une partie variable qui
correspond aux fluctuations erratiques et aléatoires dues a la turbulence :

w=w+n (3.9)
T=T+T (3.10)
g=q+q' (3.11)

w est la vitesse verticale du vent, T, la température de I’air, q, I’humidité spécifique et la
barre supérieure signifie qu’il s’agit de moyennes temporelles. Par définition, les
moyennes temporelles des parties variables w’, T’ et ¢’ sont nulles. Ces fluctuations
autour de la moyenne temporelle sont directement mesurées par les anémométres
ultrasoniques. Ainsi, les flux turbulents se déduisent directement des équations 3.7 et 3.8,
sans nécessiter une analyse de la stabilité de I’atmosphére ou de la rugosité de surface
[Oke, 1987]. Cette application directe confére une grande puissance et une bonne
précision a cette méthode par corrélation turbulente (eddy correlation). Dans la suite,
nous ne considérerons que les moyennes temporelles des différentes variables, moyennes
demi-horaires qui sont enregistrées par la SMA. Aussi, dans les formules, nous
omettrons systématiquement la barre supérieure utilisée dans les équations 3.9 4 3.11.

3.3.2.3. Principe de la méthode des profils

D’une fagon générale, il est reconnu et bien vérifié expérimentalement au-dessus de
surfaces homogénes que la vitesse moyenne horizontale de vent u, la température
potentielle moyenne 6 et I"humidité spécifique moyenne q sont toutes des fonctions
logarithmiques de la hauteur z [Pliiss, 1997]. Par définition, q = (Ry/R,,) e/P, = 0.622 ¢/P,
avec Ry et Ry, les constantes spécifiques de I’air sec et de I’air humide respectivement
(Rg=287.051] kg" K et R, =461.5] kg‘1 K‘I), e, la pression de vapeur (en hPa) et P,,
la pression atmosphérique (540 hPa). 6 est la température que prendrait de 1’air sec
normal qui, a partir de T et P,, serait amené a la pression fixe de Py = 1000 hPa par une
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détente adiabatique réversible : 8 = T (Po/P,)" avec x = Ry(1-0.23q)/C,y [Brutsaert,
1982]. Ainsi, les gradients verticaux de u, 6 et q peuvent s’écrire comme suit :

kz Ou z
——=0 (= 3.12
5 ,,,(L) (3.12)
kz 00 z
L=, (& 3.13
e * 82 h(L) ( )
k
L% o) (3.14)
g * oz L

Les échelles caractéristiques de vitesse u* (appelée aussi vitesse de friction), de
température potentielle 6* et d’humidité spécifique q* sont définies par :

u*=(x/p)"” (3.15)
0% = H/(p C, u*) (3.16)
g* = LE/(p Lyu*) (3.17)

ol T représente la valeur de la contrainte de cisaillement a la surface, z est la hauteur au-
dessus de la surface, et k est la constante de Von Karman (k = 0.4). Les fonctions
adimensionnelles de stabilit¢ de mouvement (@), de chaleur (®y,) et d’humidité (D)
(appelées aussi fonctions de Monin-Obukhov) doivent étre déterminées empiriquement
et dépendent uniquement du paramétre de stabilité z/L, ou L est la longueur de Monin-
Obukhov :

2
u*

L=
k(g / TYO * +0.61g* T)

(3.18)

g est I’accélération de la pesanteur et T est la température de référence assimilée a la
température de ’air proche de la surface. Une fois que les fonctions adimensionnelles ®
sont spécifiées a Paide de la littérature [Brutsaert, 1982 ; Morris, 1989], les équations
3.12 a 3.14 peuvent étre intégrées. Le systéme d’équation qui en résulte permet
d’exprimer les échelles caractéristiques donc les flux turbulents (équations 3.16 et 3.17)
en fonction des différences de vitesse de vent, de température potentielle et d’humidité
spécifique entre deux niveaux z, et z, (par exemple 30 et 180 cm). C’est la méthode des
profils (les indices 1 et 2 font référence aux deux niveaux de mesures) :

w* =k (uy-uy) [In(z/zy) - Plzd/L) + Polz/L) T (3.19)
0* =k (92 - 9/) [[”(22/21) - LI’11(22/]4) + qjh(ZI/L) ]_1 (3-20)
G* =k (qs-qy) [ In(zo/z) - Puz/L) + Poz/L) T (3.21)

Les fonctions ¥ sont les primitives des fonctions @, et dépendent de la stabilité de la
couche limite de surface. Une des contributions majeures de la théorie de Monin-
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3.3. Flux turbulents de chaleur sensible et chaleur latente

Obukhov est que toute caractéristique moyenne de la turbulence dans la couche limite de
surface, a un niveau z, ne dépend que de la variable sans dimension z/L [Poggi, 1977).
Ainsi, plusieurs cas sont a distinguer selon le signe ou la valeur de ce critere de stabilité
z/L

- z/LL < 0 (conditions instables) :

2
Y =2 ln[1 ; x} + ln|:1 +2x } — 2arctan(x)+ % (3.22)

2
¥, :\szzzln{l+éx } (3.23)

avec x = (1-16 ZZL)""*

- z/LL = 0 (conditions neutres) :

Y, =¥,=%=0 (3.24)
- 0 <z/L <1 (conditions stables) :

¥, =V,=¥,=-52zL (3.25)
- z/L = 1 (conditions tres stables) :

Y, =¥, =Y, =-5[Inz/L) + 1] (3.26)

Les divers paramétres qui interviennent dans ces fonctions ont été obtenus
expérimentalement. Nous avons choisi ceux retenus par Brutsaert [1982], chapitre 4, p.
68-72.

3.3.2.4. Stabilité, instabilité, neutralité

Cette notion importante, entiérement décrite par le critére adimensionnel de stabilité z/L
de Monin-Obukhov, correspond en fait a 1’état de turbulence de la couche limite de
surface. Pouyaud [1986] (p. 80) explique les différents cas de figure que P'on peut
rencontrer dans la couche limite de surface. La stabilité de cette couche dépend de la
valeur du gradient vertical de température virtuelle 0T,/0z, par rapport a celle du gradient
adiabatique sec 'y égal 4 -9.8°C km™. T, est la température fictive d’un air sec de méme
masse volumique que I’air humide de caractéristique T et q (T, = T (I + 0.61q)). I'y
représente approximativement le taux de décroissance de la température d’une masse
d’air qui s’éléverait adiabatiquement dans une atmosphére partiellement saturée. La
Figure 3.7 illustre de fagon simplifiée les quatre cas de figure que I’on peut rencontrer
dans la couche limite de surface : 0T,/0z < T’y (instabilité), 0T,/0z =Ty (neutralité),
[4 <0T,/0z < (stabilité) et OT,/0z > 0 (trés forte stabilité). -
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T /oz=T
&/t =0
z ] v : !
\ EQUILIBRE \ g ;
" NEUTRE \ : ;
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'ava/at\ <0 | ;
. .
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______________________________________ nm<yL<n IR
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@L<0) =

Température virtuelle de Iair

Figure 3.7. Gradient de température virtuelle en fonctton de z. La courbe noire
représente le gradient adiabatique sec (Ty = -9.8°C km ) On distingue 4 situations :
équilibres instable, neutre, stable ou trés stable selon la valeur de 0T,/0z par rapport a
Fd et0.

3.3.2.5. Calcul par itération

Pour déduire H et LE des équations 3.16 et 3.17, il suffit de connaitre u*, 6* et q*. Ces
grandeurs caractéristiques sont les résultats d’un systéme de 4 équations 3.18, 3.19, 3.20
et 3.21 a 4 inconnues, L étant la derniére inconnue.

Pour résoudre ce systéme, nous procédons par itération. Les premiéres valeurs de
u*, B* et q* sont estimées d’apres les équations 3.19 a 3.21 en considérant le cas neutre
(z/L = 0, profils logarithmiques). Les résultats sont alors exploités pour calculer ia
longueur de Monin-Obukhov dans 1’équation 3.18 et selon le signe de L, il est possible
de recalculer u*, 0* et q* avec les équations 3.19 a 3.21. En général, ce schéma converge
trés rapidement, apres seulement 4 itérations.
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3.3.2.6. Principe de la bulk method

Dans les expressions précédentes (3.19 a 3.21), le niveau inférieur z; peut étre confondu
avec la surface. Dans ce cas, les flux turbulents sont obtenus a partir de mesures réalisées
a un niveau z, (appelé alors z dans les équations suivantes) et d’approximations pour les
conditions de surface. C’est la bulk method qui permet d’avoir une estimation des
transferts turbulents a partir d’un unique niveau de mesure. On suppose ici un gradient
constant entre le niveau de mesure et la surface. En condition de fusion superficielle, les
propriétés de la surface sont bien connues [Kuhn, 1987] : la température est celle du
point de fusion soit 0°C et la pression de vapeur correspond a la pression de vapeur
saturante soit 6.1 hPa. Quand z, est confondu avec la surface, les équations 3.19 a 3.21
sont légerement modifiées et font intervenir la rugosité de la surface :

w* =k () [ In(z/zom) - Youlz/L) T’ (3.27)
0% =k (0-0y [ In(z/zgp) - Yn(z/L) ' (3.28)
g* =k (q-q) [ In(/ze) - Vu(e/L) T’ (3.29)

0, et q, sont la température potentielle et I’humidité spécifique de la surface. zop, zor et
zoq sont les longueurs de rugosite de la vitesse de vent, de la température et de ’humidité
respectivement. Par définition, ce sont les hauteurs ol la quantité considérée prend sa
valeur surfacique. Comme u(zgy,,) = 0, la vitesse du vent en surface n’intervient plus dans
I’équation 3.27. Ces longueurs de rugosité dépendent principalement de la géométrie de
la surface. Cependant, zy,, est aussi fonction de la vitesse du vent [Pliiss, 1997] et zgy, de
I’absorption des radiations courtes longueurs d’onde [Meesters et al, 1997]. Nous
reviendrons sur ces longueurs de rugosité par la suite.

3.3.3. Conditions d’applicabilité de la méthode des profils

Pour appliquer la méthode des profils décrite précédemment, il est nécessaire de vérifier
au préalable que les hypotheses de base de cette théorie sont réunies dans notre cas
particulier du Glacier Zongo. Dans la couche limite de surface, la proximité de
interface permet d’écarter les effets de I’accélération de Coriolis et des forces
d’Archiméde dues & une stratification (buoyancy forces). De plus, dans le fluide
considéré qui est Iair, la diffusion moléculaire et la viscosité sont négligeables par
rapport aux flux turbulents [Brutsaert, 1982]. Cependant, Iinterface doit aussi €tre
suffisamment éloignée pour que ses constituants ne perturbent pas I’écoulement de I"air
de la couche limite de surface [Brutsaert, 1982]. Cela signifie que le niveau de mesure
doit toujours rester trés supérieur aux hauteurs de rugosité. Nous considérerons ce point
dans la section suivante. En outre, Oke [1987] rappelle que cette théorie ne s’applique
que si les champs de vitesse de vent ne présentent pas de variations brutales au cours de
la période d’observation, et que si les flux restent constants selon z.

3.3.3.1. Champs de vitesse de vent

La théorie ne peut s’appliquer si, dans les premiers meétres au-dessus de la surface, le
vent présente un maximum de vitesse. Certains auteurs [e. g. Martin, 1975} ont montre
que ce phénomeéne pouvait apparaitre sur de petits glaciers qui, dans certaines conditions,
développent une couche catabatique peu épaisse, proche de la surface (entre 1 et 5 m sur
le Glacier de Saint-Sorlin). [l semble que ce phénoméne ne concerne pas le Glacier
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Zongo (cf. chapitre 2, section 2.2.2.2.). En effet, le gradient vertical de vitesse de vent
reste toujours positif (Figure 2.9 et Tableau 2.8), ce qui suggére qu’il n’y a jamais de
variation brutale du champ de vitesse. Ainsi, cette premiére condition semble vérifiée
pour utiliser la méthode des profils.

3.3.3.2. Flux constants selon z

Une autre condition d’applicabilité de la méthode des profils déduite de la théorie de
similitude de Monin-Obukhov réside dans le fait que les flux doivent étre constants selon
z [Oke, 1987]. Ainsi, les flux turbulents calculés entre z; et z, sont égaux aux flux
turbulents de surface. Cette condition confére une grande puissance a cette méthode car
il n’est pas utile de connaitre les propriétés de la surface (rugosité, température) pour
obtenir les flux de surface. La portion de I’atmosphére concernée est la couche limite de
surface aussi appelée “couche a flux constants” [Male & Granger, 1981]. Cependant, au-
dessus d’une surface de neige en fusion, De la Casiniére [1974], Halberstam &
Schieldge [1981] et plus récemment, Meesters et al. [1997] ont observé des profils de
température anormaux, présentant un maximum de température de ’air dans le premier
métre de ’atmosphere, probablement di a un réchauffement par radiation de 1’air au
voisinage de la surface. Ce maximum de température implique des convergences ou
divergences des flux dans le premier meétre de 1’atmospheére, rendant inappropriée la
méthode des profils.

o (bservation d’une couche chaude vers 20-30 cm

Sur le Glacier Zongo, nous observons une situation analogue : pendant la journée, une
sous-couche stable se forme pres de la surface avec un maximum de température vers
20-30 cm de hauteur, alors que la nuit, la température de I’air présente des profils
logarithmiques classiques des situations stables. Les Figures 3.8 et 3.9 illustrent ce
phénomene. La Figure 3.8 suit I’évolution du profil de température entre 0 et 1 m de
hauteur a différentes heures du jour le 3 mars 1997. Ce jour-1a, dés 8h du matin, une
couche chaude se développe, atteint son maximum vers 15h puis disparait rapidement a
partir du moment ou le site de mesure passe a [’ombre (15h45 a cette date). La Figure 3.9
représente le gradient vertical de température de I’air entre 30 et 180 cm pour une
période quelconque de 10 jours (ici, entre le 1 et 10 septembre 1997), sur le site de la
SMA a 5150 m. Chaque jour, ce gradient change de signe vers 8-9h et 17-18h. La nuit, il
est positif : du fait de la perte d’énergie par rayonnement thermique, la surface se
refroidit plus vite que I’air qui, par contact avec la neige/glace, se refroidit avec un
certain retard. Ainsi, le gradient vertical de température observé est typique d’une couche
limite de surface en équilibre trés stable. La journée, ce gradient entre 30 et 180 cm est
négatif. Or, comme la température a 30 cm est positive et que la température de surface
ne peut dépasser 0°C, il existe forcément un maximum de température aux alentours de
30 cm de hauteur. Ces deux figures montrent que ce maximum est nettement marqué
puisque le gradient dépasse systématiquement -2°C m”' en milieu de journée.
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Figure 3.8. Evolution du profil vertical de température de I'air entre 0 et 1 m, a 5150 m,
le 3 mars 1997
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Figure 3.9. Moyennes demi-horaires du gradient vertical de température de [’air,

grad(T), entre 30 et 180 cm au-dessus de la surface, entre le 1 et 10 septembre 1997
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De fagon a évaluer la fréquence d’apparition de cette couche chaude, nous avons
représenté la moyenne du gradient vertical de température de I’air entre 9h et 17h
(gradient diurne) pour les deux années hydrologiques étudiées (Figure 3.10). A de rares
exceptions prés, le gradient diurne reste toujours négatif. Or, comme la température a
30 cm est quasiment toujours positive (Figure 2.7 et Tableau 2.7) et que T ne peut pas
dépasser 0°C, cette couche chaude se développe presque chaque jour. Les seules
exceptions correspondent a des périodes froides de la saison séche ou la surface ne
dégele pas. Dans ce cas, cette couche chaude ne se développe pas systématiquement. Soit
le gradient diurne de température est positif et la couche de surface est en équilibre
stable, soit il reste négatif et la couche limite de surface est en équilibre instable.

Grad (T) (°C m™) 9h-17h

2
1
0,5 ,
0 || |
0
0,5 4 '
-1 i ’h‘ ! | / i %
L L R
_1,5 “l ".lv"llil"l“; "| ".l.l' iii‘, !,’
= I Yk
2,5 i |
34 %
-3,5 \
\© O o~ o~ o~ - o~ o~ 0 0 0 0
s ¢ 2 2 2 2 9« 2 2 < 2 9
N ot — o e} o~ =N — — [sa) A o
e = =2 £ 2 2 < =z £ g2 g g
— — - o o o o] (o] (o] < < A

Figure 3.10. Moyennes du gradient vertical de température de I'air, grad(T), entre 9h et
17h (trait fin), et moyennes mobiles sur 15 jours (trait épais) (Sept. 1996 - Aoiit 1998)

e Réflexion au sujet de cette couche chaude

Vient alors a Pesprit la question de P’explication physique de cette couche chaude. En
effet, si I’on observe un maximum de température vers 20-30 cm au-dessus de la surface,
c’est qu’il existe forcément une source de chaleur permettant a cette anomalie thermique
de se maintenir. Les conditions d’apparition de cette couche chaude décrites
précédemment peuvent nous renseigner sur les processus physiques mis en jeu. Celle-ci
ne se développe que la journée lorsque le site est éclairé par le Soleil, ce qui suggere que
le “moteur” alimentant cette source d’énergie au-dessus de la surface provient de la
radiation solaire incidente. En outre, lorsque la température de surface demeure sous le
point de fusion, ce maximum de température de I’air ne se développe pas
systématiquement. Dans ces conditions inhabituelles &2 5150 m, la quantité¢ de vapeur
d’eau est faible par rapport a une situation ou la surface est en fusion. Ainsi, le second
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facteur qui semble important pour qu’apparaisse cette couche chaude concerne la
présence d’une quantité importante de vapeur d’eau dans le voisinage immédiat de la
surface. Enfin, du fait de la faible vitesse du vent sur le site de la SMA, cette vapeur
d’eau se concentre dans les sous-couches en équilibre stable au-dessus de la surface.

Nous rejoignons ici le raisonnement mené par Halberstam & Schieldge [1981] qui
considérent que cette couche chaude s’explique par une absorption d’une partie de la
radiation courtes longueurs d’onde (incidente et réfléchie) par la vapeur d’eau piégée
dans les premiers 50 cm de I’atmosphére. Les conditions de leur site de mesure
(radiation solaire intense, forte sublimation, vent faible, grande stabilité des sous-
couches au voisinage immédiat de la surface, neige en cours de fusion) sont tout a fait
similaires aux conditions que nous rencontrons sur le Glacier Zongo. Cependant, bien
que cela n’ait jamais été démenti officiellement, il semble maintenant reconnu
[Gempeler, 1997 ; Denby, 1998 (2 communications personnelles)] que les valeurs de
températures de Halberstam & Schieldge étaient entachées d’erreurs de mesures. En
effet, leurs thermométres ne possédaient pas de ventilation externe. C’est pourquoi les
abris standards protégeant les capteurs étaient probablement surchauffés par la radiation
courtes longueurs d’onde intense de leur site de mesure. De toutes fagons, les écarts de
température observés sont trop importants pour s’expliquer par la seule absorption des
radiations solaires par la vapeur d’eau. En ce qui concerne la couche chaude mesurée &
5150 m sur le Glacier Zongo, les calculs effectués par B. Denby (IMAU, Utrecht)
permettent de conclure que les gradients de pression de vapeur ne sont pas suffisants non
plus pour entrainer une absorption sélective des radiations courtes longueurs d’onde,
conduisant a cette couche chaude.

Meesters et al. [1997] observent aussi un maximum de température proche de la
surface sur un site de mesure au Groenland. lls attribuent encore cette anomalie de
température a une absorption des radiations courtes longueurs d’onde, mais cette fois,
par les aérosols qui comme la vapeur d’eau, se trouvent piégés dans les sous-couches
stables voisines de la surface. Cette explication pourrait convenir au cas du Glacier
Zongo, situé¢ a proximité de I’ Altiplano aride, énorme source d’aérosols.

En conclusion, les mesures réalisées sur le Glacier Zongo ne sont pas
suffisamment précises et nombreuses pour trancher définitivement sur le processus
physique responsable de I’existence de cette couche chaude. Absorption partielle des
radiations courtes longueurs d’onde par la vapeur d’eau et/ou les aérosols, la question
reste ouverte. Du fait de la ventilation externe des capteurs, il semble toutefois que la
thése de I'artefact de mesure puisse étre abandonnée, et qu’il s’agit 1a d’une réalité
physique. Mais encore une fois, sans comparaison avec d’autres dispositifs de mesure
plus précis, il convient de rester prudent.

e Implications pour Papplication de la méthode des profils

D’aprés cette observation, deux situations sont & différencier, selon la présence ou
I’absence de la couche chaude. La nuit, les profils de température sont classiques d’une
situation stable et la méthode des profils décrite en section 3.3.2.3. peut étre appliquée a
la lettre. A I’opposé, pendant la journée, dés que la couche chaude apparait, la condition
de la “couche a flux constants” n’est plus vérifiée. Ainsi, la méthode des profils
appliquée entre z, et z, donne une estimation des flux turbulents entre ces deux niveaux,
mais ne permet en aucune facon de calculer les flux de surface. Confronté a la méme
situation, De la Casiniére [1974] avait préféré redéfinir une surface d’échange d’énergie
située a I’altitude du maximum de température. Cependant, si notre but est de calculer la
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quantité d’énergie transmise au glacier, nous ne pouvons recourir a ce subterfuge. Par
conséquent, dés ’apparition de la couche chaude, nous avons appliqué cette méthode non
plus entre z, et z, mais entre la surface et ;. Ceci revient a utiliser la bulk method décrite
a la section 3.3.2.6., avec z, égal a 30 cm comme niveau de mesure. La plupart du temps
en présence de la couche chaude, la surface de neige/glace est en condition de fusion a la
température de 0°C et a la pression de vapeur saturante égale a 6.1 hPa. Il convient
maintenant de connaitre les hauteurs de rugosité de la surface pour appliquer la bulk
method. Cette méthode ne peut étre appliquée que la journée en condition de fusion, car
la nuit, ni la température de surface, ni ’humidité spécifique de surface ne sont connues.

3.3.4. La hauteur de rugosité, un parametre de calage

Par définition, les longueurs de rugosité zg,, Zer €t Zpq sont les hauteurs ou la vitesse
horizontale de vent u, la température potentielle 0 et I'humidité spécifique q,
respectivement, prennent leur valeur surfacique : u(zoy) = 0 ; 6(zo1) = 65 et q(zoq) = gs-
Les flux turbulents sont extrémement sensibles aux valeurs de ces longueurs
[e. g. Munro, 1989 ; Hock & Holmgren, 1996]. C’est pourquoi elles méritent que I'on s’y
attarde un peu.

3.3.4.1. Méthodes de détermination des longueurs de rugosité

En général, on commence par évaluer la longueur de rugosité aérodynamique zgy, les
autres longueurs de rugosité pouvant se déduire de la premicre a I’aide de la méthode
d’Andreas [1987]. Les valeurs publiées dans la littérature pour les surfaces de glace ou
de neige varient de plusieurs ordres de grandeurs [Braithwaite, 1995 ; Van den Broeke,
1996, p. 59]. Or un seul ordre de grandeur de différence sur les longueurs de rugosité
entraine déja un doublement des flux turbulents [Munro, 1989]. Par conséquent, utiliser
des valeurs de la littérature serait source d’imprécisions grossiéres. Il est donc nécessaire
de calculer zy,,, soit 2 ’aide d’une analyse de la microtopographie comme préconisée par
Munro [1989], soit grace aux profils de vitesse de vent, méthode déduite de la théorie de
Monin-Obukhov.

Comme la longueur de rugosité aérodynamique dépend non seulement de la
géométrie de la surface, mais aussi de la vitesse et de la direction du vent (si le vent
souffle parallélement aux pénitents, la hauteur ol sa vitesse s’annule est plus petite que
si le vent souffle perpendiculairement) [Garratt, 1992, cité dans Braithwaite, 1995], nous
avons préféré abandonner la méthode basée sur I’analyse de la microtopographie. En
effet, sur le site de la SMA a 5150 m, la direction du vent est trés variable (cf. chapitre 2,
sections 2.2.2.1. et 2.), les pénitents ne sont pas toujours répartis d’une fagon bien
réguliére et présentent des formes variées si bien qu’il était trés délicat de calculer z;,,, a
partir de la formule de Letzau [1969], citée dans Munro [1989]. Par manque de données
de terrain, cette opération s’est méme avérée impossible pour déterminer une longueur
de rugosité aérodynamique variable en fonction du temps sur une période de plusieurs
années. Nous avons alors tenté d’appliquer la méthode des profils de vent. En conditions
neutres, Zyy, se déduit de I’équation suivante obtenue a partir des équations 3.24 et 3.27 :

_(uylnz,—u, Inz,)

Zoy =
m (uz _ u] )

(3.30)
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Ainsi, il suffit de sélectionner les profils de vent correspondant a des conditions proches
de la neutralité (Jz/L| < 0.01) pour évaluer zq,. Toutefois, la dispersion des valeurs
obtenues par cette méthode est trés élevée (jusqu’a 3 ordres de grandeur sur une période
de quelques jours pour des moyennes demi-horaires) si bien que choisir une valeur
moyenne pour z, perdait tout sens physique. Pliss & Mazzoni [1994] s’étaient déja
heurtés a ce genre de probléeme et n’avaient pu évaluer 7, avec cette méthode. Nous
soupgonnons d’ailleurs que bon nombre d’auteurs doivent étre confrontés a cette forte
dispersion des valeurs des longueurs de rugosité dérivées des profils verticaux, mais bien
peu abordent la question. Plusieurs causes contribuent & cette dispersion des mesures. La
premiére vient du fait que le résultat est extrémement sensible a la hauteur de mesure :
une erreur de 10 cm sur cette hauteur entraine une différence d’un ordre de grandeur sur
Zom [Munro, 1989]. Or, pour une surface couverte de pénitents typique de la saison séche,
il n’est pas facile de connaitre cette hauteur avec précision. Le niveau zéro de référence
est choisi égal a la mi-hauteur des pénitents, mais selon I’endroit choisi, une erreur de
10 cm d’un jour sur 'autre n’est pas impossible pour un champ de pénitents de 40 a
50 cm de hauteur. De plus, la hauteur des capteurs est déduite des données de la sonde &
ultrasons qui fournit P’ablation en continu. Mais il est bien difficile de savoir si cette
ablation correspond a la créte ou au creux du pénitent situé sous cette sonde. Ensuite,
appliquer cette méthode avec seulement deux niveaux de mesure aboutit forcément a une
faible précision sur les résultats [Bintanja & Van den Broeke, 1995]. Enfin, les pénitents
sont fortement asymétriques et selon la direction du vent, zy,,, peut varier grandement.

En conclusion, du fait de I"imprécision ou du manque de mesures de terrain, les
méthodes habituelles résumées ci-dessus n’ont pas permis de calculer les longueurs de
rugosité¢ avec une précision suffisante. Par conséquent, nous avons dii recourir a une
méthode indirecte pour les calculer.

3.3.4.2. Calage des longueurs de rugosité

Ces longueurs de rugosité sont déterminées par itérations successives de maniére a faire
correspondre le mieux possible le flux turbulent de chaleur latente calculé par la méthode
détaillée précédemment (méthode des profils la nuit, et bulk method la journée) avec ce
méme flux déduit des mesures directes de sublimation lors des missions prolongées sur
le terrain (mesures journaliéres de sublimation obtenues a Iaide d’un réseau de
lysimetres, cf. section 2.1.3.2.). Cette méthode indirecte basée sur des mesures de terrain
realisées en saisons séche et humide, n’est pas adaptée pour distinguer zy,, de zy ou Zyq-
En effet, il est possible de choisir autant de triplets de valeurs que I’on veut pour caler
LE calculé sur LE mesuré. Aussi, il nous a paru plus logique de fixer toutes ces
longueurs de rugosité égales : zym = zgr = zoq = zo. En effet, bien qu’il garde la dimension
d’une longueur de rugosité, z;, déduit de cette méthode indirecte, est en fait un paramétre
de calage qui perd par conséquent une partie de la signification physique d’une hauteur
de rugosité. Ainsi, il vaut mieux ne garder qu’un seul paramétre de calage plutdt qu’en
introduire arbitrairement deux nouveaux.
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3.3.4.3. Signification physique de z,

zo peut donc étre baptisé “hauteur de rugosité de calage”. Le fait de fixer les 3 longueurs
de rugosité égales est plus logique, mais ceci ne correspond pas a une réalité physique.
En effet, Andreas [1987] a établi la relation empirique suivante basée sur des
considérations théoriques :

(si2.5<Re<1000)  In(zgr/zom) = 0.317 - 0.565 In(Re) - 0.183 (In(Re)) (3.31)

Re est le nombre de Reynolds (Re = u* z, / v) avec v, la viscosité cinématique de I’air
(v=1.35 10° m? s"]). Dans les conditions rencontrées sur le site de la SMA a 5150 m, u*
est de I'ordre de 10 cm et selon que 7y, est plutdt de ordre du millimetre ou du
centimétre, Re varie entre 15 et 450 environ. Ainsi, plus zy,, est élevé, plus la surface est
rugueuse, plus zgp est petit par rapport a z,,. La différence atteint a peine un ordre de
grandeur pour les surfaces lisses, mais peut dépasser trois ordres de grandeurs pour les
surfaces rugueuses. Ainsi, [’hypothése d’égalité des longueurs de rugosité est
physiquement correcte seulement dans le cas des surfaces lisses [Bintanja & Van den
Broeke, 1995]. En conclusion, tant que la surface du glacier reste lisse donc
principalement en saison humide, la signification physique de z, est quasiment celle de

Zom-

Cependant, en saison séche, lorsque le glacier devient progressivement hérissé de
pénitents et que la rugosité augmente, la condition d’applicabilité de la théorie de Monin-
Obukhov z >> zy,, n’est plus valide. En pratique, ceci signifie que les résultats obtenus
en appliquant cette théorie sont trés peu précis. Cependant, comme z; est calé a partir de
mesures directes sur le terrain, ce paramétre, qui est déja une compilation des 3 hauteurs
de rugosité, prend en compte les imprécisions liées a la limite d’applicabilité¢ de la
méthode. Ainsi, z, perd la signification physique de la longueur de rugosité
a¢rodynamique mais, grace au calage sur des mesures de terrain, permet d’aboutir a des
résultats fiables.

Enfin, malgré les précautions prises sur la collecte des données, il est impossible
d’assurer une précision systématique des données collectées, surtout sur une période
d’étude aussi longue. Dans ces conditions, cette méthode de calage sur des mesures
directes de terrain est la mieux adaptée pour atteindre nos objectifs, ¢’est-a-dire évaluer
avec la meilleure précision possible les flux turbulents de surface. Ainsi, de fagon
indirecte, z, prend en compte ces erreurs ou imprécisions de mesures, ou encore, limite
les conséquences d’une mauvaise estimation du niveau zéro de référence dans le cas de
surfaces rugueuses avec pénitents.

3.3.4.4. Variabilité de z; en fonction du temps

Méme si z; est un parametre de calage, il reste représentatif de la rugosité de la surface
qui évolue fortement selon la saison. Ainsi, au cours de I’année, sa valeur oscille entre un
minimum de 2 107 m correspondant a une surface lisse de neige fraiche typique de la
saison humide, et une valeur maximale de 3 102 m représentative d’un champ de
pénitents de 40-50 ¢cm de hauteur. Le Tableau 3.2 donne les valeurs successives de cette
hauteur de rugosité de calage pour I’ensemble de la période d’étude.
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Tableau 3.2. Valeurs de zy pour ’ensemble de la période d’étude

Période Zg, mm Période Zy, mm
29 mars - 30 avril 1996 2 1 déc. 1997 - 31 jan. 1998 4
1-31 mai 1996 10 1-28 fév. 1998 8
1 juin - 31 juil. 1996 30 en 1 - 12 mars 1998 12
1-31 aolit 1996 20 s 13 - 19 mars 1998 8
1 -30 sept. 1996 10 20 - 24 mars 1998 12
1-31 oct. 1996 4 25 - 30 mars 1998 20 o
1 nov. 1996 - 30 avril 1997 2 s 31 mars 1998 12 o
1 -31 mai 1997 5 1 -7 avril 1998 8
1- 15 juin 1997 10 8- 10 avril 1998 12
16 - 30 juin 1997 20 11-15 avril 1998 20 @
1 juil. - 6 aolit 1997 30 © 16 - 30 avril 1998 12
7 -21 aofit 1997 20 1-19 mai 1998 20
22 aolt - 15 sept. 1997 10 20 - 30 mai 1998 30
16 sept. - 31 oct. 1997 4 1-31 juil. 1998 20
1 - 30 nov. 1997 2 o 1-31 aofit 1998 12

Les chiffres entre parenthéses correspondent aux nombres de jours de la période représentée qui ont servi de
calibration c’est-a-dire qui possédaient des mesures directes de sublimation (32 + 21 au total). Les 21 jours
de juillet 1996 correspondent a une période sans précipitations ot nous avons laissé les lysimetres sur le site
de la SMA. A chaque visite de routine, ceux-ci étaient pesés et fournissaient donc des valeurs moyennes sur

une dizaine de jours.

Au total, 32 jours répartis pendant la saison séche et la saison humide, possédent
des mesures de sublimation suffisamment bonnes pour permettre d’ajuster la valeur de la
hauteur de rugosité de calage. Deux valeurs moyennes entre le 26 juin et le 7 juillet 1996
et entre le 7 et 17 juillet 1996 ont aussi aidé a cette calibration. Le reste du temps, les
valeurs de z, ont été attribuées par comparaison d’observations et photographies du site
de mesure prises a chaque visite de routine (au moins une fois tous les 10 jours) avec les
observations et photographies du site réalisées lors des missions prolongées, pendant que
la sublimation était mesurée par les lysimétres. Cette estimation de zo “de visu” est
fortement critiquable pour différentes raisons exposées précédemment (variation de z, en
fonction de la direction du vent par exemple), mais c’est la seule que nous puissions
adopter. 1l est probable que I’état de surface du glacier est la conséquence de conditions
météorologiques plus ou moins répétitives au cours du temps, si bien que cette
estimation “de wvisu” doit indirectement prendre en compte ces conditions
météorologiques. Ainsi, cette méthode est certainement assez fiable.

Le Tableau 3.3 présente les moyennes annuelles et saisonniéres de la hauteur de
rugosité de calage pour les deux années hydrologiques 1996-97 et 1997-98.

Tableau 3.3. Moyennes annuelles et saisonniéres de z

Période 1996-97 N.96-F.97 M.97-A.97 1997-98 N.97-F.98 M.98-A.98

Zy, mm 7.9 2.0 17.2 11.6 4.5 21.5

N (novembre), F (février), M (mai) et A (aolt).
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Les valeurs de z; 5 a 9 fois supérieures en saison séche qu’en saison humide confirment
la forte saisonnalité de ce parameétre liée a la rugosité de surface. De plus, le Tableau 3.3
montre qu’il existe une variabilité importante selon les années. En effet, la surface du
glacier sur le site de la SMA a 5150 m présente une rugosité plus forte en 1997-98 par
rapport & P’année précédente. Ceci s’explique par le fait que, dii au déficit de
précipitations, le manteau neigeux recouvrant la glace a 5150 m a disparu plus vite en
1997-98 qu’en 1996-97, laissant affleurer sur des périodes plus longues la surface
d’ablation, glace vive, sale et accidentée (rugosité accrue).

Comme nous ’avons souligné dans la section 3.3.4.3., les valeurs de z, de la
saison humide sont représentatives d’une hauteur de rugosité aérodynamique réelle.
Aussi, il est intéressant de comparer les valeurs obtenues par notre méthode indirecte
avec les valeurs disponibles dans la littérature pour des surfaces de neige fondante.
Morris [1989], Braithwaite [1995] et Van den Broeke [1996] passent en revue les
diverses valeurs de zg,, calculées par différents auteurs au-dessus de surfaces de neige ou
glace. Il apparait que nos valeurs de z, obtenues par notre méthode indirecte (entre 2 et
S mm au-dessus de surfaces de neige fondante en saison humide) sont du méme ordre de
grandeur que les valeurs de la littérature. Néanmoins, elles sont plutdt situées proches
des valeurs maximales publiées. Cette constatation souligne une des caractéristiques des
neiges tropicales, & savoir que la neige fraichement tombée se transforme plus vite en
névé que sous les latitudes tempérées ou polaires. Ce métamorphisme accéléré de la
neige explique pourquoi les grains de neige sont généralement plus gros, ce qui engendre
des surfaces plus rugueuses que ce qui a été observé ailleurs [Kaser, 1996].

3.3.5. Précision de la méthode calibrée de Monin-Obukhov

3.3.5.1. Synthése sur cette méthode calibrée

Avant de discuter de la précision de la méthode que nous avons utilisée pour calculer les
flux turbulents, rappelons-en briévement les points importants. A cause de la couche
chaude qui se développe presque chaque jour vers 20-30 cm au-dessus de la surface de
neige/glace fondante, il n’est pas possible d’appliquer la méthode des profils classique.
Cette méthode est appliquée la nuit seulement. La journée, nous appliquons la bulk
method entre la surface (ou le niveau zéro de référence) et z;, le niveau bas des mesures
météorologiques de la SMA (30 cm). Les mesures directes de sublimation durant les
missions prolongées ont permis de calibrer cette méthode, a I’aide des hauteurs de
rugosité utilisées comme paramétre de calage. Cette méthode déduite de la théorie de
Monin-Obukhov et adaptée a notre cas de figure, est la seule possible pour calculer les
flux turbulents avec les données disponibles sur le Glacier Zongo. Le calage sur des
mesures directes de terrain présente le gros avantage de s’affranchir des imprécisions de
mesures ou de la non validité de certaines conditions d’applicabilité de la théorie, pour
atteindre 1’objectif fixé, ¢’est-a-dire estimer les flux turbulents de surface.

3.3.5.2. Précision sur I’estimation des flux turbulents

11 est trés difficile, voire impossible, de donner un intervalle de précision sur les résultats
de cette méthode. En effet, statistiquement, il y a peu de chances que notre niveau
inférieur de mesure se situe exactement a I’altitude du maximum de température. Par
conséquent, le gradient de vent, de température ou d’humidité utilisé pour le calcul peut
diverger du gradient réel. Cette nouvelle imprécision est aussi prise en compte dans la
hauteur de rugosité de calage, paramétre puissant qui assure une certaine fiabilité des
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résultats. Pour estimer cette précision, la seule démarche possible passe par une série de
tests ou P'on fait varier successivement chaque variable météorologique d’une certaine
quantité en gardant toutes choses égales par ailleurs, et I’'on apprécie I'influence sur les
flux turbulents. Le Tableau 3.4 donne les résultats de ces tests en termes de pourcentages
par rapport a la valeur absolue du flux turbulent considéré, pour un jour type de la saison
seche o0 H=24 W m'2, LE = -41 W m™ avec une hauteur de rugosité de calage z, de
12 mm (les moyennes journaliéres de ce jour type sont T = -0.24°C, RH = 70%,
q=50¢g kg‘1 etu=33m s"l). Nous avons choisi intentionnellement de pratiquer ces
tests en saison séche, car c’est a cette période que les flux turbulents sont les plus forts,
et que les imprécisions sont les plus nombreuses (choix du niveau zéro de référence au-
dessus de pénitents par exemple).

Tableau 3.4. Influence des variations de la température de ['air T, de I'humidiré
spécifique de l'air g, de la vitesse horizontale de vent u, du paramétre de rugosité de
calage zy, des niveaux de mesures z sur le résultat des flux turbulents

Test A(H), % A(LE), %  Test A(H), % A(LE), %
AT) =+ 0.3°C +9 -8 A(T) =-0.3°C -8 +7
A(T) =+ 1°C +32 =29 A(T) =-1°C -26 +22
Alg) = + 10% -1 -33 Alg) = - 10% 0 +33
Alg) =+ 25% -2 - 81 Alg) = - 25% +1 +82
Afw) =+ Ims’ +52 +40 A =-1ms’ - 59 42
A(w) = + 10% +15 +11 Alu) = - 10% - 14 -12
Alw) = + 25% +38 +27 Alu) = - 25% -36 =29
A(z) =+ 10 cm - 11 -11 Az) =-10cm +16 +1
A(z) =+ 20cm - 19 -19 Az) =-20cm +39 + 36
zy = 20 mm +33 +34 zy=8 mm -18 -19
zy =30 mm +72 +76 zy =2 mm -53 - 55

A(x) est I’écart par rapport a la valeur réelle de la quantité x. Chaque test consiste a recalculer les flux
turbulents en remplagant, pour chaque valeur demi-horaire de x, la quantité x par x + Ax, toutes choses égales
par ailleurs. Il en résulte un écart A(H) ou A(LE) sur la valeur absolue de chaque flux turbulent, écart exprimé

en pourcentage de la moyenne journaliere de |H| ou |LE|.

Le Tableau 3.4 montre que notre méthode de calcul est trés sensible & tous les
paramétres testés, que ce soient les variables météorologiques (T, q ou u), les niveaux de
mesure ou la hauteur de rugosité de calage. Pour chaque paramétre, nous avons
systématiquement testé une situation plausible avec un écart A(x) possible (£0.3°C pour
T, £10% pour q ou u, £10 cm pour z et 8 ou 20 mm pour z,) et une situation avec un
écart A(x) extréme (£1°C pour T, £25% pour q ou u, £1 m s pour u, +20 cm pour z et 2
ou 30 mm pour zy). Pour les situations plausibles, A(H) et A(LE) ne dépassent jamais
+34%, ce qui est une précision acceptable. Dans les cas extrémes, I'erreur commise
atteint §0% mais on peut espérer que ces situations extrémes sont trés rares, voire
impossibles. Néanmoins, dans ce tableau, nous avons testé les paramétres
indépendamment. Ceux-ci sont en fait interconnectés et cette dépendance relative des
paramétres entre eux peut contribuer a augmenter ou diminuer la précision sur les
résultats selon les situations. En conclusion, un intervalle de précision de +30% sur les
flux turbulents semble raisonnable mais insistons sur le fait que ceci est une estimation
grossiere et non le résultat d’un calcul.
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3.4. Flux conductif dans la neige/glace

Le transfert de chaleur par conduction a travers le manteau neigeux ou la glace s’exprime
de la fagon suivante [e. g. Oke, 1987] :

G=-K— 3.32
. , (3.32)

K est la conductivité thermique de la neige/glace (en W m’ K"]), T; est la température de
la neige/glace et z est la profondeur (axe z dirigé vers le haut). K n’est pas une simple
constante physique pour un sol donné mais varie en fonction de la profondeur et du
temps. La moyenne volumique de K dépend de la conductivité des particules du sol, de
sa porosité et de son contenu en humidité {Oke, 1987]. Ainsi, K est plus grand pour la
glace (2.24 W m' K" pour la glace pure a 0°C) que pour la neige transformée
(042 W m™ K. G est estimé a partir du profil vertical de température de la neige/glace
mesuré par 7 thermocouples placés a I"origine jusqu’a 2.7 m de profondeur. Le syst¢me
thermodynamique considéré pour réaliser le bilan d’énergie correspond 4 un certain
volume de neige/glace allant de la surface a une profondeur d’environ 50 cm (cf. sections
3.1.2. et 3.6.). G doit donc étre mesuré a la profondeur z = -50 cm. Or nous avons vu en
section 2.2.2.4. qu’en dessous de 50 cm, la température T; restait toujours constante et
égale 4 0°C quelle que soit la période de I’année. Par conséquent, G reste toujours nul sur
ce glacier isotherme.

3.5. Flux d’énergie apporté par les précipitations

Sur le site de la SMA a 5150 m, quelle que soit la période de I’année, les précipitations
sont toujours sous forme solide (cf. section 2.2.1.3.). Or, dans le cas d’une chute de
neige, le flux d’énergie apporté par les précipitations est calculé par [e. g. Obled &
Rosse, 1975] :

P=p,c,1(T,- Ty (3.33)

avec p,, la masse volumique de la neige fraichement tombée (en kg m'B), ¢, la capacité
calorifique de la neige (¢, = 2090 J kg'] K'l), 1, intensité de la chute de neige (en metre
d’eau par seconde, m s, T, la température de la neige qui tombe et T, la température
de la surface du glacier (en K). Une bonne approximation de T, est donnée par la
température de I’air mesurée dans les premiers métres au-dessus de la surface.

Entre mars 1996 et aoit 1998, I’intensité des précipitations n’a pas été mesuree.
Elle ’a été pendant la saison humide 1994-95 mais apres février 1995, le pluviométre a
augets basculeurs fournissant cette donnée n’a plus fonctionné. Cette campagne de
mesures a montré que 1 reste toujours faible sur le Glacier Zongo. En effet, I'intensité
maximale enregistrée sur 24 heures est de 1.2 mm h' (soit 3.4 107 m s‘l), le 15
décembre 1994. De plus, lorsqu’il neige, T, et Ty demeurent toujours tres proches I'une
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de P"autre. Afin d’évaluer I"importance relative de ce flux d’énergie P. nous considérons
un cas extréme ot 1 =2 mm h’' (5.6 107 m s']) pendant 24 heures, T, - T, = 5°C et
p, =200 kg m>. La moyenne journaliere de P vaut alors 1.2 W m”, ce qui reste trés
faible par rapport aux autres flux du bilan d’énergie. En conclusion, quelle que soit la
période de I'année, P est négligeable par rapport aux autres termes du bilan d’énergie.
Seuls certains glaciers de zones trés humides comme la cbte Ouest de la Nouvelle
Zélande qui regoit localement plus de 5 m d’eau par an, peuvent avoir un flux d’énergie
apporté par une pluie chaude non négligeable [Ishikawa et al, 1992]. Mais pour une
grande majorité des glaciers du monde, le flux apporté par les précipitations est
négligeable [e. g. Paterson, 1994].

3.6. Bilan d’énergie de la neige/glace

Le terme de stockage de I’énergie dans la neige/glace, (AQs + AQyy), se calcule a partir
de ’équation du bilan d’énergie 3.2, une fois estimée la somme algébrique des flux
d’énergie présents dans le membre de gauche de cette équation. L’expression 3.2
s’applique & un petit volume de glacier de surface élémentaire 1 m” et de profondeur d en
dessous de laquelle il n’y a plus de transfert d’énergie [Lliboutry, 1964 ; Paterson, 1994].
Sur le Glacier Zongo, d est de Iordre de 50 cm puisqu’a partir de cette profondeur, la
température du glacier reste constante (cf. section 2.2.2.4.). De plus, cette profondeur
semble suffisamment importante pour qu’a sa base, le transfert d’énergie par radiation
solaire soit négligeable. Dans ce volume de glacier, (AQs + AQy) correspond a la
variation de la quantité d’énergie interne de la neige/glace. Si le membre de gauche de
’équation 3.2 est positif, de I’énergie est disponible pour le volume de glacier
considéré : tout d’abord, celle-ci sera utilisée a augmenter la température de la
neige/glace jusqu’a son point de fusion (AQg>0 et AQy = 0), puis, lorsque la
température de surface a atteint 0°C, la fusion débute (AQy > 0). A PPopposé, si le
membre de gauche est négatif, I’eau liquide présente en surface regele (AQy < 0), puis,
quand la neige/glace est seche, sa température décroit (AQg < 0).

3.6.1. Variation du stockage de la chaleur sensible

C’est le terme AQg qui peut s’exprimer de la fagcon suivante [Lliboutry, 1964 ; Paterson,
1994] :

MOy = [ p,c,@T, / aryie (3.34)

Ici, p; est la masse volumique de la neige/glace (en kg m>), c; est la capacité calorifique
de la neige/glace (c; = 2090 J kg'1 K'l), T, est la température de la neige/glace (en K) et t
est le temps (en s). Les transferts d’énergie dans le volume de glacier considéré
s’effectuent principalement par conduction. Cependant, le regel de I’eau de fusion
superficielle qui percole a travers le manteau neigeux, la pénétration des radiations
courtes longueurs d’onde ou les circulations d’air et de vapeur d’eau peuvent aussi
transférer de ’énergie a ce volume. AQg peut étre obtenu a partir des mesures des
thermocouples qui donnent les profils verticaux de température de la neige/glace en
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moyennes demi-horaires. Toutefois, dans la pratique, ces profils n’étaient pas
suffisamment précis pour calculer des valeurs de AQg toutes les 30 minutes. Nous avons
alors remarqué que ces profils verticaux de température présentaient un cycle journalier
classique : le plus souvent, aux alentours de midi, le manteau neigeux ou la glace revient
a une situation isotherme avec des températures égales au point de fusion quelle que soit
la profondeur (Figure 3.11). Par conséquent, si [’on considere les moyennes journaliéres,
AQyq reste nul la plupart du temps puisque le gain de chaleur de la journée est exactement
compensé par la perte nocturne. Cette situation est typique de tout manteau neigeux ou
tout glacier en condition de fusion, condition réunie toute I’année sur le site de la SMA
du Glacier Zongo. Ainsi, en moyennes journaliéres, le terme de stockage de I’énergie
dans la neige/glace se réduit au terme de changement d’état AQy.

~0—0h —6—9%h —&— 12h —e— 15h —e—21h

-3.5 -3 -2,5 -2

-50 e

-150

Profondeur (cm)

-200 . —

-250

Température de la neige/glace (°C)

Figure 3.11. Evolution des profils verticaux de température dans la neige/glace le
24 mai 1996
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3.6.2. Variation du stockage de la chaleur latente

Selon son signe, ce terme correspond a la fusion (AQp > 0) ou au regel (AQy < 0). AQy
est directement proportionnel & la quantité M de masse fondue (ou regelée si de ’eau
liquide est disponible) par unité de temps et de surface (en kg m?s' oumms'):

AQy=LM (3.35)

avec Ly, la chaleur latente de fusion de la glace (Ly = 3.34 10° J kg'] dans les conditions
de température rencontrées). Par conséquent, en moyennes journali¢res, comme AQg est
nul du fait des conditions de fusion permanentes & 5150 m sur le Glacier Zongo.
I’équation compléte du bilan d’énergie 3.2 donne directement acces a M. que I'on
exprimera alors en millimeétres par jour (mm j'l).

Afin d’évaluer la précision de cette méthode de calcul de la fusion locale, nous
avons comparé la fusion journaliére M calculée par I’intermédiaire du bilan d’énergie et
la fusion mesurée par la “boite & fusion”, les jours de mission prolongée sur le site de la
SMA. Le Tableau 3.5 présente cette comparaison.

Tableau 3.5. Comparaison entre la fusion mesurée par la “boite a fusion” et calculée
par ['équation de bilan d’énergie, pour quelques jours sélectionnés a 5150 m

Date M mesure, M calculé, Date M mesuré, M calculé,

mim j'l mm j'] mm j'] mm j']
23/08/96 1.2 0 07/03/97 0 0
24/08/96 8.2 6.5 19 au 27/05/97 0 0
25/08/96 16.1 16.0 04/08/97 53 0
26/08/96 7.6 7.3 05/08/97 7.6 2.3
27/08/96 6.5 9.2 07 au 14/08/97 0 0
14/11/96 4.3 2.9 27/03/98 15.4 34.9
15et 16/11/96 4.5 0 28/03/98 24.1 42.7
17/11/96 3.7 2.5 29/03/98 26.6 30.4
01/03/07 12.2 4.7 11/04/98 11.1 10.2
02/03/97 12.3 2.9 12/04/98 2.0 1.6
03/03/97 0.7 0.6 13/04/98 10.4 8.9
04/03/97 1.7 0 14/04/98 6.6 9.7
05/03/97 1.3

Remarque : les valeurs de M calculé différent légérement des valeurs publiées dans Wagnon et al. [1999] ou
G a mal été estimé puisqu’il correspond a un flux conductif de surface non nul par conséquent. La différence

reste faible, les valeurs ci-dessus sont les plus justes.

Pour les 40 j-urs présentés dans le Tableau 3.5, la corrélati~n entre les valeurs mesurées
et calculées de la fusion journaliére est correcte : r* = 0.77. Ce bon accord entre les
mesures et les résultats du bilan d’énergie prouve d’une part, que la méthode de calcul du
bilan énergétique local est adaptée au site de la SMA, et d’autre part, que les variables
météorologiques collectées sont suffisamment fiables pour obtenir une précision
raisonnable sur le résultat final, tout au moins a I’échelle de 24 heures. De plus, les jours
qui ont permis de vérifier la précision du bilan d’énergie correspondent a des types de
temps variés a la fois de la saison humide et de la saison séche. En effet, selon les jours
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Chapitre 3 : Méthodes de calcul du bilan d 'énergie

échantillonnés, la fusion journaliére relevée montre toute la gamme possible sur le site a
5150 m, du minimum égal a 0 mm j"‘| aux valeurs extrémes qui dépassent 20 mm j'). Par
conséquent. notre méthode de calcul du bilan énergétique permet d’atteindre une bonne
précision sur les résultats journaliers, quelles que soient la saison et les conditions
météorologiques. Ainsi, bien que le nombre de jours qui ont servi de vérification soit
limité, une bonne précision du bilan énergétique local est attendue pour ’ensemble de la
période d’étude.

Cependant, certains jours présentés dans le Tableau 3.5 montrent un écart parfois
important entre la mesure et le calcul. Selon les jours, les causes sont différentes. Les 15
et 16 novembre 1996, une tempéte de neige a perturbé les mesures des variables
météorologiques de la SMA. Le bilanmetre est notamment resté couvert de neige une
partie de la journée. entrainant ainsi une sous-estimation de la mesure de la radiation
nette toutes longueurs d’onde. Pour cette raison, la fusion journaliere calculée par ce
bilan d’énergie sous-estimé est trop faible par rapport a la mesure. La cause est identique
les 1 et 2 mars 1997. Les 27 et 28 mars 1998, le site de la SMA présentait une surface
particuliére en mosaique, ¢’est-a-dire avec des zones de glace vive et sale, et des surfaces
de neige transformée et blanche en cours de fusion. La SMA se trouvait au-dessus de la
glace d’albédo faible et la boite & fusion était située sur une zone de neige, d’albédo plus
&levé. Cette différence d’albédo tres locale est responsable d’une différence importante
sur la radiation nette entre la SMA et la boite a fusion, expliquant pourquoi la fusion
calculée est largement plus élevée que celle mesurée 20 metres a cote. Le 29 mars, la
neige de la boite a fusion avait presque entierement fondu, laissant apparaitre la glace, si
bien que la mesure et le calcul sont de nouveau en accord. Le 4 aolt 1997, des effets de
bord de la boite a fusion ont entrainé une fusion exagérée de son contenu, expliquant
I’écart entre mesure et calcul. En conclusion, les anomalies explicitées précédemment
sont dues soit 4 des erreurs de la mesure avec la boite a fusion (effets de bord, de site ou
rétention de Deau par capillarité), soit a des mesures perturbées des variables
météorologiques. Le résultat sur le bilan d’énergie n’est affecté que dans le second cas.
Cependant, sur le Glacier Zongo, les chutes de neige susceptibles de perturber les
appareils sont trés rares. Par conséquent, du fait de la trés longue période d’étude et de la
grande variété des conditions rencontrées, il n’est pas possible de chiffrer la précision
atteinte pour le terme de fusion AQy, mais le Tableau 3.5 constitue la preuve que les
résultats qualitatifs et quantitatifs de cette analyse de bilan d’énergie sont tout a fait
représentatifs.
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3.7. Conclusion

Réaliser un bilan d’énergie sur un glacier revient a effectuer I’inventaire complet des
échanges énergétiques a Iinterface entre ce glacier et I’atmosphere. Les transferts sont
radiatifs, convectifs ou conductifs, et leur estimation va permettre de calculer la fusion
locale. Les données météorologiques recueillies & 5150 m sur le Glacier Zongo sont
suffisantes pour évaluer chaque flux d’énergie qui transite  la surface de la neige/glace,
demi-heure aprés demi-heure :

- La radiation nette toutes longueurs d’onde est mesurée directement a 1’aide d’un
bilanmeétre dont la fiabilité a été testée en estimant les composantes courtes et grandes
longueurs d’onde du bilan radiatif.

- Les flux turbulents sont obtenus grace aux gradients verticaux de vitesse de vent, de
température de air et d’humidité spécifique. La méthode classique des profils a di
étre adaptée a ce cas particulier de glacier tropical qui, trés souvent dans la journée, en
condition de fusion, présente un maximum de température vers 20-30 cm au-dessus de
la surface. Quant a savoir s’il s’agit d’absorption partielle du rayonnement solaire par
la vapeur d’eau et/ou les aérosols, la question reste ouverte. Comme la couche a flux
constants se réduit a quelques dizaines de centimeétres, nous avons appliqué la méthode
des profils entre le niveau de mesure situé 4 30 cm et la surface. Pour cela, la hauteur
de rugosité a été choisie au mieux pour caler les valeurs journalicres calculées de
sublimation sur les mesures des lysimétres réalisées lors des missions prolongees de
terrain. Ce paramétre de calage varie en fonction des saisons comme la rugosité de la
surface et garantit une certaine fiabilité des résultats en atténuant les imprécisions de
mesures des appareils ou le fait que hauteurs des capteurs et taille des pénitents sont du
méme ordre de grandeur en période séche.

- Comme pour tous les glaciers tempérés ¢’est-a-dire isothermes a la température de leur
point de fusion, le flux conductif journalier dans la neige/glace reste nul.

- L"énergie apportée par les précipitations reste toujours négligeable.

En condition de fusion, la somme algébrique de ces transferts énergétiques va donner
une estimation de la lame d’eau fondue. La bonne corrélation entre les mesures
journalieres de la fusion a 5150 m disponibles les jours de mission prolongée et les
résultats du bilan d’énergie attestent d’une part, de la bonne précision des mesures et
d’autre part, de la fiabilité de la méthode utilisée. Il reste donc & appliquer cette méthode,
calée et vérifiée a ’aide de mesures de terrain, 4 I’ensemble de notre période d’étude, de
facon a dégager les caractéristiques du cycle annuel du bilan d’énergie du Glacier Zongo.
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4.1, Introduction

Chapitre 4

Caractéristiques du bilan d’énergie du
Glacier Zongo a 5150 m - Applications
hydrologiques, glaciologiques et
climatiques

4.1. Introduction

Une fois connues les conditions climatiques qui régnent sur le Glacier Zongo, ainsi que
la méthode permettant d’estimer chaque flux d’énergie a I’interface entre le glacier et
’atmospheére, il est possible de donner les résultats du bilan d’énergie. C’est ce que nous
proposons de faire dans ce chapitre, en décrivant en détail I’évolution temporelle de
chaque transfert énergétique. De fagon systématique, nous tenterons de généraliser les
résultats obtenus localement. a 5150 m, a I’ensemble des glaciers de la région tropicale
externe. Dans la suite de ce chapitre, nous insisterons sur ’intérét majeur de disposer de
deux cycles annuels du bilan d’énergie pour, d’une part, mieux comprendre le
fonctionnement du glacier et, d’autre part, sonder 1I’impact des perturbations climatiques
locales sur le glacier. Le bilan d’énergie, en faisant le lien entre les paramétres
météorologiques et I’ablation, pourra permettre d’expliquer le régime hydrologique du
torrent émissaire. Il aidera aussi a comprendre comment 1’événement El Nifio 1997-98 a
imprimé sa signature sur ce glacier tropical. Ces sections qui traitent des applications
hydrologique et climatique du bilan énergétique, s’appuieront sur les résultats des
sections précédentes afin de fournir une bonne illustration de ’utilité de ce bilan. Enfin,
dans fe souci de relever les particularités de la région tropicale externe, nous terminerons
ce chapitre par une comparaison avec des glaciers soumis a des conditions climatiques
différentes.
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4.2. Résultats du bilan d’énergie 2 5150 m

Le chapitre précédent décrit en détail la méthode appliquée pour déterminer tous les
termes du bilan d’énergie qui figurent dans I’équation 3.2. Ici, nous allons présenter les
résultats de ce bilan, ¢’est-a-dire évolution temporelle de la radiation nette et des flux
turbulents, pour ensuite donner le terme de stockage de la chaleur latente, correspondant
a la fusion locale.

4.2.1. Moyennes mensuelles des différents termes de ce bilan

La Figure 4.1 présente les valeurs mensuelles de la radiation nette toutes longueurs
d’onde R, du flux turbulent de chaleur latente LE et du flux turbulent de chaleur
sensible H. Comme nous I’avons vu au chapitre précédent (section 3.5.), le flux
conductif dans la neige/glace reste nul et le flux d’énergie apporté par les précipitations
est toujours négligeable et n’apparait donc jamais. Le Tableau 4.1 donne les moyennes
annuelles et les valeurs journaliéres extrémes des deux cycles hydrologiques représentés
1996-97 et 1997-98, ainsi que des saisons séches et humides de chaque cycle.

Tableau 4.1. Moyennes et extrémes annuels et saisonniers des différents termes du bilan
d’énergie & 5150 m : radiation nette R, flux turbulents de chaleur latente LE et de
chaleur sensible H et la variation du stockage de la chaleur latente AQ,,.

Cycle 1 Sept. 96 - Aodit 97 Nov. 96 - Fév. 97 Mai 97 - Aoiit 97

Quantité Min. Moy. Max. Min. Moy. Max. Min, Moy. Max.

RWm? -27.1 15.8 131.0 -21.7 12.6 1092 -27.1 9.8 55.7
LEWm® -1038 -18.1 0.9 -41.3 -7.3 -2 -103.8  -31.3 0.9
HWm’ -94 6.1 323 -3.3 4.4 18.9 -9.4 9.3 323

AQM,Wm_2 -95.9 3.8 121.9  -23.5 9.7 104.1  -95.8 -12.2 46.8

Cycle 2 Sept. 97 - Aot 98 Nov. 97 - Fév. 98 Mai 98 - Aoiit 98

Quantité Min. Moy. Max.  Min. Moy. Max. Min. Moy. Max.

RWm? -24.9 48.7 2279 -21.6 59.0 2279  -249 554 139.3
LEW m? -95.7 -11.6 8.7 -35.1 2.3 8.7 -95.7 -21.4 1.5
HWm* -11.4 9.8 63.9 -3.9 4.9 32.0 -11.4 13.3 63.9

AQM,Wm'2 -62.3 46.9 2242 227 61.6 2242  -62.3 473 150.7

Remarques : les moyennes qui figurent dans ce tableau sont les moyennes des valeurs mensuelles et non des
valeurs journaliéres comme présentées dans Wagnon et al. [1999]. De plus, pour que la moyenne de AQy
corresponde bien 4 la somme des 3 termes R, LE et H, les jours ol au moins un de ces termes ne pouvait étre
obtenu, ont été intentionnellement omis dans le calcul des moyennes. Ainsi, 37 jours ot R avait ét¢ mesuré,
ont été supprimés et n’ont pas servi pour calculer les valeurs annuelles ou saisonniéres de R alors que ces
mémes jours avaient été utilisés dans le calcul du Tableau 2.9. Enfin, dans Wagnon et al. [1999], G a été
calculé a la surface alors qu’il aurait dit ’étre 2 -50 ¢m ce qui explique pourquoi il est non nul. Cette erreur
est sans grande incidence sur le résultat final puisque G reste toujours minoritaire par rapport aux flux

radiatifs ou turbulents. Elle a cependant été corrigée ici.
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Figure 4.1. Moyennes mensuelles des différents termes du bilan d’énergie a 5150 m :
radiation nette, R, flux turbulents de chaleur latente, LE et sensible, H, en histogrammes
cumulés (Avril 1996 - Aot 1998)

4.2.1.1. Caractéristiques générales du bilan d’énergie a 5150 m

[D’apres la Figure 4.1, il apparait clairement que la source principale d’énergie a la
surface du Glacier Zongo, a 5150 m, correspond a la radiation nette toutes longueurs
d’onde. Or R est en majorité contrélé par 1’albédo courtes longueurs d’onde o (cf.
section 2.2.2.3. et équation 3.3), comme le confirme la Figure 4.2 qui présente a la fois a
et R en valeurs mensuelles. La forte anticorrélation entre ces deux quantités (* = 0.68,
n= 29 mois) souligne le fait que les mois ou R est élevé correspondent aux mois ou
I’albédo est faible et inversement. Ainsi, ce facteur a est responsable de la majeure partie
de I’énergie disponible a la surface du glacier.

Selon P'altitude de la ligne de névé, la SMA jouit d’un régime radicalement
différent. Si cette ligne se trouve en aval de la station météorologique, la surface a
5150 m est constituée de neige propre, d’albédo élevé et I’énergie disponible en surface
est donc réduite. C’est le cas par exemple du mois d’aofit 1997 ot . =0.76, R=5W m™
et le terme de fusion AQ)y est négatif (aucune fusion locale), alors que [I’année
précédente, le méme mois, la ligne était localisée en amont de la SMA. A 5150 m, en
ao(it 1996, la surface de glace vive et sale absorbait alors beaucoup plus la radiation
solaire (o = 0.54) conduisant a une radiation nette mensuelle un ordre de grandeur
supérieure a celle d’aoit 1997 (R = 53 W m'z). Ainsi, la fusion locale du mois d’ao(t
1996 a été forte avec AQy égal a 32 W m” (ce qui est équivalent & une lame d’eau
fondue de 257 mm w.e.).
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Figure 4.2. Moyennes mensuelles de 1'albédo et de la radiation nette a 5150 m
(Avril 1996 - Aodit 1998)

Le second terme le plus important de ce bilan d’énergie est le flux turbulent de
chaleur latente. Celui-ci reste toujours négatif, ce qui correspond a une consommation de
I’énergie disponible a la surface du glacier, qui se traduit directement par une perte de
masse par sublimation (changement d’état solide — gaz). Lors du premier cycle
hydrologique 1996-97, I’ablation due a la sublimation s’est élevée a 202 mm w.e.
(LE=-18.1 W m'2) pour I’ensemble de I’année soit 0.55 mm j'] en moyenne, et pendant
I’année 1997-98, celle-ci n’a été que de 129 mm we. (LE = -11.6 W m'2) soit
0.35 mm j‘l. Le flux turbulent de chaleur latente est fonction de nombreux paramétres
explicités en détail dans toute la section 3.3. (gradients de I’humidité spécifique, de Ia
température de 1’air, de la vitesse du vent, hauteurs de mesure, hauteur de rugosité, état
de stabilité de la couche limite de surface). Toutefois, I’analyse de précision réalisée sur
LE (section 3.3.5.2. et Tableau 3.4) a révélé que ce flux est surtout sensible au gradient
d’humidité spécifique au-dessus de la surface du glacier, et a la hauteur de rugosité de
calage z,. Par conséquent, comme I’albédo, I’humidité spécifique et la rugosité de la
surface sont des paramétres clés puisqu’ils influencent directement LE, principal puits
d’énergie du bilan a 5150 m sur le Glacier Zongo.

Le dernier terme du bilan d’énergie, le flux turbulent de chaleur sensible H, reste
le plus souvent inférieur aux termes précédemment cités, mais, toujours positif, il
contribue a apporter une quantité non négligeable d’énergie a la surface du glacier. De la
méme fagon que LE, H est principalement contr6lé par le gradient vertical de
température de I’air et par la hauteur de rugosité de calage z, (section 3.3.2.5. et
Tableau 3.4).
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4.2.1.2. Comparaison saison humide, saison séche

La saisonnalité de la radiation nette est discutée en détail dans la section 2.2.2.3. : R ne
présente aucune saisonnalité marquée, et cette source d’énergie a la surface du glacier est
a peu prés identique d’une saison a l'autre. Cependant, R peut étre tres variable d’un
mois & l’autre, en rapport avec ’albédo, fonction lui-méme de ’état de surface et de
I’altitude de la ligne de névé. Par exemple, entre avril et mai 1998, la surface a 5150 m
est passée d’une neige transformée d’albédo 0.57 a une surface de glace hérissée de
pénitents, et particuliérement sale, d’albédo 0.21 (Figure 4.2). Dans le méme temps, la
radiation nette est donc brusquement passée de 40 W m’ pour le mois d’avril a
109 W m™ en mai.

Le flux de chaleur latente est trés variable selon la saison. Pendant la saison
humide, du fait de I’humidité spécifique plus élevée (Figure 2.6), le gradient d’humidité
spécifique immédiatement au-dessus de la surface reste faible ce qui conduit a un flux de
chaleur latente trés réduit. De plus, la neige fraiche qui recouvre habituellement la
surface a cette saison rend le glacier lisse, la hauteur de rugosité de calage z, prend sa
valeur minimale (cf. section 3.3.4.4.) ce qui contribue a limiter LE. A ’opposé, en saison
seche, I’air étant plus sec, le gradient d’humidité spécifique est plus fort, z, représentatif
d’une surface accidentée de pénitents, est maximum et par conséquent, LE atteint ses
valeurs maximales. Ainsi, la quasi-totalité de I’ablation par sublimation se produit durant
la saison séche ou celle-ci dépasse fréquemment I mm j_l. Les moyennes respectives de
sublimation pour les saisons seches 1996-97 et 1997-98 sont 0.95 et 0.65 mm j~1 alors
qu’elles sont de 0.22 et 0.07 mm j" pour les saisons humides 1996-97 et 1997-98.

Comme LE, le flux turbulent de chaleur sensible est plus de deux fois supérieur en
saison séche qu’en saison humide, principalement a cause de z, environ un ordre de
grandeur plus grand entre mars et juillet (cf. section 3.3.4.4. et Tableau 3.3).

4.2.1.3. Comparaison cycle 1 (1996-97), cycle 2 (1997-98)

Des différences évidentes du bilan d’énergie sont visibles sur la Figure 4.1 et le
Tableau 4.1 entre ces deux cycles hydrologiques trés contrastés. Déja, en section 2.2.2.3,,
nous avions discuté dans le détail du fait que la radiation nette toutes longueurs d’onde
était environ 3 fois supérieure en 1997-98 qu’en 1996-97 : le déficit de précipitations du
cycle 2 a eu comme conséquence de laisser apparaitre la surface d’ablation constituée de
glace vive et sale pendant une période plus longue, diminuant ainsi nettement 1’albédo
moyen annuel qui est passé de 0.75 en 1996-97 a 0.58 en 1997-98 (Tableau 2.9 et
Figure 4.2). Cette chute de "albédo a permis au glacier d’absorber une plus large part de
la radiation solaire incidente a I’origine de 1’augmentation spectaculaire de R.

Comme la hauteur de rugosité de calage z, a montré une progression de 3.7 mm
passant de 7.9 mm & 11.6 mm entre le cycle | et le cycle 2 (Tableau 3.3), on s’attendrait
a avoir des flux turbulents plus élevés en 1997-98 par rapport a 1996-97. Ce n’est pas le
cas du flux de chaleur latente qui a diminué de 34% en valeur absolue (de -18.1 W m~ a
-11.6 W m™ pour ces deux cycles respectivement). Cette baisse est a mettre sur le
compte d’une part, d’une diminution des gradients verticaux d’humidité spécifique en
relation avec une température de I’air plus élevée et une humidité relative inchangée (cf.
section 2.2.2.1.), et d’autre part, d’une plus forte stabilité¢ de la couche limite de surface
en moyenne sur I’année 1997-98 par rapport a4 1996-97, liée a une légére diminution de
la vitesse du vent (de 2.4 m s'a2.0ms’ entre ces deux cycles) (cf. section 2.2.2.1.).
Malgré cette stabilité plus forte, le flux de chaleur sensible est supérieur en 1997-98 car
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les températures de [’air plus élevées de ce cycle 2 ont maintenu des gradients
thermiques plus forts entre la surface et le premier niveau de mesure, que lors du cycle
précédent (cf. section 2.2.2.1.).

4.2.1.4. Conclusion : généralisation aux glaciers tropicaux externes

Les glaciers tropicaux de la zone externe sont soumis a des conditions climatiques
propres qui induisent un bilan d’énergie particulier :

1. La radiation nette toutes longueurs d’onde est la source principale d’énergie a
la surface du glacier, et ne présente pas de saisonnalité marquée au cours de
Pannée. L’albédo contrdle une large part des fluctuations de R et est donc le
paramétre fondamental de ce bilan d’énergie.

2. Le flux turbulent de chaleur latente est négatif toute I’année, dans la zone
d’ablation et probablement aussi dans la zone d’accumulation, ce qui indique
une perte de masse par sublimation & la surface du glacier. Cette sublimation
est forte au cours de la saison seche, tres réduite le reste de ’année. LE est
directement lié¢ a I"humidité spécifique et a la hauteur de rugosité de calage qui
sont donc des parametres clés.

3. Le flux turbulent de chaleur sensible demeure toujours positif mais son
importance est moindre par rapport aux flux précédents. Il est 1égerement plus
fort en saison séche. Cette étude sur le Glacier Zongo apporte la preuve que,
dans les conditions climatiques de la zone tropicale externe, en zone d’ablation,
H reste toujours positif. Ce trait caractéristique du bilan d’énergie avait déja été
suggéré par Kaser et al. [1996] sur le Glacier Yanamarey (Cordillére Blanche,
Pérou) aprés observation de la faible variabilité¢ de la température de I’air au
cours des saisons, et donc du fait de I’altitude quasiment constante de
I’isotherme 0°C.

4.2.2. Fusion, sublimation et ablation locale mensuelles

Les variations locales de la masse du glacier sont les conséquences du bilan d’énergie
comme nous I'avions souligné en section 3.1.1. En effet, I’ablation locale, a, se déduit
directement du résultat de ce bilan énergétique. Elle se présente soit sous forme de
sublimation s (correspondant a un flux négatif de chaleur latente LE), soit sous forme de
fusion m (correspondant au terme AQ,; positif). Afin de relier bilan de masse et bilan
d’énergie, nous nous attacherons a décrire ici le terme de fusion AQy, puis nous
estimerons |’importance relative des termes de fusion et sublimation dans le bilan
d’énergie et dans le bilan de masse, avant de comparer I’ablation locale avec les mesures
des balises.

4.2.2.1. Moyennes mensuelles de AQ,,

La Figure 4.3 est une représentation des valeurs mensuelies uu terme de stockage de la
chaleur latente dans le manteau neigeux ou la glace, AQy, obtenu comme reste de
I’équation de bilan d’énergie 3.2. Cette figure confirme le fait que le site de la SMA est
en condition de fusion la plupart du temps. Toutefois, quatre mois montrent une valeur
négative de AQy;, ce qui correspond au regel de ’eau liquide présente en surface du
glacier. Or, comme nous n’avons aucun moyen de connaitre la quantité¢ d’eau liquide
disponible en surface du glacier dans ces cas et que celle-ci ne persiste de toute fagon pas
longtemps (soit elle percole ou ruisselle, soit elle regeéle), nous n’avons pu savoir si la
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valeur du reste de I’équation 3.2 correspondait effectivement a une production d’énergie
par regel d’eau liquide. En effet, quand il n’y a plus d’eau a regeler, AQy, est forcément
nul et par conséquent, le terme de stockage de la chaleur sensible au sein du volume AQg
devient strictement négatif et la température de la neige/glace diminue. Comme il s’agit
ict de moyennes mensuelles, on devrait observer un front froid pénétrer dans le manteau
neigeux ou la glace. 1l semble que ce soit le cas pendant certaines périodes de la saison
seche qui est la période la plus froide de I’année (cf. section 2.2.2.4. et Figure 2.12).
Toutefois, les profils verticaux de température de la neige/glace ne sont pas
suffisamment détaillés pour calculer avec une précision raisonnable AQg. Lors de ces
quatre mois particuliers, nous avons juste considéré que la fusion a 5150 m était nulle.
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Figure 4.3. Moyennes mensuelles du terme de stockage de la chaleur latente dans la
neige/glace, AQy, a 5150 m (Avril 1996 - Aodit 1998)
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En outre. la fusion locale a 5150 m ne présente aucune saisonnalité nette et peut
étre trés variable dun mois a Pautre, et d’une année a I'autre (Figure 4.3). Dans
’ensemble de la période d étude, le mois de mai est tout a fait remarquable puisque
selon I’année. il peut ne pas présenter de fusion du tout (mai 1997) ou afficher la plus
forte fusion de toute la période (mai 1998). Cette particularité de ce mois (qui se retrouve
aussi pour les mois de décembre ou aolt par exemple) prouve ’absence totale de
saisonnalité de la fusion a4 5150 m et sa trés grande variabilité interannuelle. Ces deux
caractéristiques de la fusion locale sont a relier aux caractéristiques de chaque terme du
bilan explicitées dans la section 4.2.1. (absence de saisonnalité de R liée a I’albédo.
grande variabilité interannuelle de R causée par le déficit de précipitations, chute de LE
en relation avec une stabilité plus forte de la couche limite de surface et une diminution
des gradients d’humidité spécifique, etc.). Nous reviendrons sur les causes expliquant
I’évolution temporelle de la fusion locale par la suite, lorsque nous détaillerons I’intérét
du bilan d’énergie pour établir le lien entre les fluctuations du bilan de masse du glacier
et les changements climatiques.

4.2.2.2. Importance relative de la fusion et de la sublimation

11 apparait que les seuls puits d’énergie de ce bilan sont le flux de chaleur latente toujours
négatif, et le terme de stockage de chaleur latente au sein du volume dans les cas ou il est
positif. Ces deux termes gouvernent respectivement la sublimation et la fusion en surface
du glacier, ¢’est-a-dire ’ablation a 5150 m correspondant a la somme des deux termes
précédents. Pour faire apparaitre le puits énergétique A correspondant a I’ablation (en
A\ m’z) dans I’équation du bilan d’énergie 3.2, il suffit de changer de membre le flux de
chaleur latente :

R+H=AQ,-LE=A 4.1)

La Figure 4.4 donne I’évolution temporelle de I’ablation mensuelle a (en mm w.e.) ainsi
obtenue & partir des résultats du bilan d’énergie. En terme de masse, la sublimation reste
trés inférieure a la fusion (sauf les mois ot la fusion est nulle bien siir, mois ot I’ablation
est alors trés faible). L ablation a correspond donc en grande majorité a la fusion locale a
5150 m. En revanche, en terme d’énergie, la sublimation gouvernée par le flux de
chaleur latente LE devient un puits énergétique parfois majoritaire par rapport au terme
de fusion AQy,. En effet, la Figure 4.5 compare I’importance relative de la fusion et de la
sublimation dans le bilan d’énergie et dans le bilan de masse. Comme la chaleur latente
de sublimation L, est 8.5 fois plus grande que la chaleur latente de fusion Ly
(Ly=2.834 10 kg'] et Ly = 0334 10° 3 kg"l), méme si en masse la sublimation est
toujours faible. elle met en oeuvre des quantités d’énergie bien plus importantes. Le
Tableau 4.2 donne des quantifications de Vimportance relative de ces deux termes pour
chaque cycle et chaque saison.
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Tableau 4.2. Quantification de 'importance relative de la fusion (m) et de la sublimation
(s) en termes énergétiques et massiques, pour chaque cycle hydrologique et chaque

SALson
Variable, Cycle 1 S. humide S. seche Cycle 2 S. humide S. seche
1996-97 N.96-F.97  M97-4.97 1997-98 N.97-F.98 M 98-4.98
AQOy, W m” 8.7 32%) 9.7 (57%) 2.5 (7%) 46.9 (80%) 61.6 (96%) 47.3 (69%)
-LE, Wm* 18.1 (68%) 7.3 (43%) 31.3 (93%) 11.6 20%) 2.3 (4%) 21.4 31%)
A Wm? 26.8 (100%) 17.0 (100%) 33.8 (100%) 58.5(100%) 63.9 (100%) 68.7 (100%)
m, mm w.e. -821 (80%) -301 (92%) -80 (41%) -4428 (97%) -1912 (100%) -1505 (95%)
s, mm w.e. =202 (20%) =27 (8%) -117 (59%) -129 (3%) -8 (0%) -81 (5%)
a mmw.e  -1023 (100%) -328 (100%) -197 (100%) -4557 (100%) -1920 (100%) -1586 (100%)

Dans ce tableau, nous n’avons retenu que les situations ott AQy, était positif ou nul d’ot les valeurs de AQy,

parfois un peu différentes des valeurs qui figurent dans le Tableau 4.1.
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Figure 4.4. Moyennes mensuelles de I’ablation a 5150 m, a = m + s, somme de la fusion,

m, et de la sublimation, s (Avril 1996 - Aot 1998)
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D’apres la Figure 4.5 et le Tableau 4.2, bien que la sublimation soit faible (20% du
total de [’ablation en 1996-97) voire négligeable (3% en 1997-98) en ce qui concerne la
lame d’eau perdue, elle joue un role fondamental dans le bilan d’énergie. En effet, en
1996-97. elle représente le puits majoritaire d’énergie avec une consommation de 68%
de I’énergie disponible en surface du glacier. Au lieu de servir a sublimer 202 mm we.e.
de neige/glace, si toute cette énergie avait été utilisée a la fonte, la lame d’eau
supplémentaire perdue aurait été de 1710 mm w.e. pour I’année 1996-97. Ce petit calcul
rapide illustre de fagon nette I’importance extréme de la sublimation sur ce type de
glaciers tropicaux. En effet, si pour des raisons variées comme un changement
climatique par exemple, la sublimation est bloquée sur le glacier, un surplus d’énergie
sera alors disponible pour la fusion, processus d’ablation extrémement efficace. Ainsi,
les conséquences sur le bilan de masse du glacier seront immédiates et importantes.

La Figure 4.5 et le Tableau 4.2 montrent que I’influence de la sublimation sur le
bilan de masse et surtout, sur le bilan d’énergie est la plus importante en saison séche. En
effet, au cours de cette saison, la sublimation est maximale et consomme jusqu’a 93% de
I’énergie disponible en surface du glacier (saison séche 1996-97), ne laissant que peu
d’énergie pour la fusion.

4.2.2.3. Ablation locale mesurée et calculée

L’ablation & 5150 m est donc un résultat direct de ’équation de bilan énergétique 4.1.
Par ailleurs, connaissant |’accumulation ¢ donnée par les pluviométres situés autour du
glacier sur la moraine (section 2.2.1.) et le bilan spécifique local b, mesuré par des
balises, il est possible de déduire I’ablation locale mesurée : a = b, - c. ¢ correspond a
une hauteur d’eau mesurée dans les pluviomeétres alors que b, doit étre transformé en
hauteur d’eau équivalente grice a des mesures de la densité de la neige/glace. La
Figure 4.6 permet de comparer [’ablation mesurée et calculée a I’aide du bilan d’énergie
a 5150 m, en valeurs mensuelles. Le Tableau 4.3 fournit une comparaison des valeurs
annuelles et saisonniéres de ces mémes quantités, pour les deux cycles hydrologiques
étudiés.

Tableau 4.3. Comparaison de I'ablation mesurée et calculée a 5150 m, pour les deux
cycles hydrologiques étudiés, et pour les saisons humides et séches

Variable, Cycle 1 S. humide S. seche Cycle 2 S. humide S. seche
en mm w.e. 1996-97 N.96-F.97  M.97-4.97 1997-98 N97-F 98  M98-4.98

b, -36 +327 -165 -4521 -1989 -1722
c 1141 731 41 787 453 67
a=b,-c -1177 -404 -206 -5308 -2442 -1789
m -821 -301 -80 -4428 -1912 -1505
s -202 -27 -117 -129 -8 -81
a=m+s -1023 -328 -197 -4557 -1920 -1586

Les valeurs de c différent 1égérement de celles de Wagnon et al. [1999] car d’une part. au lieu d’utiliser les
valeurs du pluviométre totalisateur situé @ 5080 m sur la moraine pour estimer I’accumulation sur le site de la
SMA, nous avons préféré utiliser les mesures du pluviometre de la Plataforma augmentée de 20% (cf.

section 2.1.3.1.) et d’autre part, G a été considéré nul ici. Méme remarque pour la Figure 4.6.
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La Figure 4.6 et le Tableau 4.2 montrent qu’il existe un bon accord entre ’ablation
mesurée sur le site de la SMA a 5150 m et I’ablation calculée avec I’équation du bilan
d’énergie. Pour les 29 mois d’étude, la corrélation entre les valeurs mensuelles mesurées
et calculées de I’ablation locale est trés bonne puisque ¥ s%éleve a 0.91. Cette
comparaison atteste a nouveau de la fiabilité¢ des résultats de ce bilan d’énergie, aussi
bien en ce qui concerne le mode de collecte des données météorologiques utilisées, que
I’adaptation de la méthode de calcul de ce bilan.

B a = m + s (fusion + sublimation) da = bn - ¢ (mesure balise - accumulation) ‘
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Figure 4.6. Comparaison entre I'ablation a 5150 m calculée a I'aide du bilan d’énergic
(a = m + s) et mesurée avec les balises et pluviométres (a = b, - ¢) (Avril 96 - Aot 95)

Les quelques différences observées sont a attribuer aux erreurs dans I’estimation
de la densité de la neige/glace (lorsque celle-ci n’avait pas été mesurée directement sur le
terrain), et surtout aux valeurs d’accumulation utilisées. En effet, I’accumulation n’a pas
été systématiquement mesurée sur le site de la SMA et la valeur d’accumulation retenue
pour le glacier est obtenue en analysant les mesures des pluviométres réalisées sur le
bassin versant du Glacier Zongo. Or sur un glacier, la variabilité spatiale de
’accumulation peut parfois étre trés importante. Par exemple, Vincent et al. [1997] ont
montré qu’au Déme du Golter (Mont Blanc, France), a quelques dizaines de métres de
distance, I’accumulation annuelle pouvait varier de 0.3 m w.e. 4 3 m w.e. selon le site.
Par conséquent, il est possible que I’accumulation réelle du site de la SMA differe des
mesures des pluviométres de la moraine, dans des proportions néanmoins moindres de
celles relevées sur le Déme du Godter car, sur quelques mois, I’accumulation, mesurée
sur le site, montrait des différences faibles. Ces erreurs d’estimation de I"accumulation
locale sont probablement a I'origine des différences observées entre 1’ablation mesurée
et calculée. D’ailleurs, ces différences sont plus marquées pendant la saison humide que
lors de la saison seche.
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4.2. Caractéristiques des différents termes du bilan d’énergie a 5150 m

4.2.3. Moyennes journaliéres des différents termes du bilan

4.2.3.1. Variations temporelles de R, LE, Het G

Les variations temporelles (moyennes journaliéres et moyenne mobile sur 15 jours) de la
radiation nette R et des flux turbulents de chaleur latente et sensible LE et H sont
reportées sur la Figure 4.7. R a été représenté par souci de figurer tous les termes du
bilan d’énergie mais ses variations temporelles ont déja été discutées dans le détail en
section 2.2.2.3. Aussi, nous ne reviendrons pas sur ce point.

La forte variabilité a I’échelle de quelques jours de la vitesse du vent, de la
température de ’air ou de I’humidité spécifique (cf. section 2.2.2.) explique pourquoi les
flux turbulents sont si variables d’un jour 4 ’autre, surtout au cours de la saison séche.
Par exemple, la chute de LE entre le 11 et le 16 aofit 1997, qui passe de 0 a sa valeur
minimale égale a -104 W m™, est due & un retour & des conditions plus séches sur le site
de la SMA (I’humidité relative journaliére passe de 100% le 11 aolt a 78% le 16,
I’humidité spécifique de 4.4 a3.5 g kg'l). Ou encore, le pic de H entre le 29 avril et le
I mai 1998, qui augmente de 4 4 64 W m?, s’explique surtout par des conditions de
turbulence plus fortes sur le site de la SMA (la vitesse du vent passe de 1.7 4 3.1 m s
entre le 29 avril et le 1 mai). D’ailleurs, dans le méme temps, LE chute de -9 a
-66 W m™. LE est en fait trés dépendant de I’heure a laquelle les masses d’air humides
qui remontent par advection depuis les Yungas arrivent sur le glacier. En effet, le matin,
dés que le Soleil se léve, I’atmosphére est séche et LE est élevé en valeur absolue (forte
sublimation). Puis, lorsque le régime advectif se met en place (cf. section 2.2.2.1.), du
fait des masses d’air humides qui remontent la vallée du Zongo, I’humidité relative
augmente sur le site de la SMA et le flux de chaleur latente chute. D’un jour a I’autre, ce
régime advectif se met en place plus ou moins t6t dans la journée ou peut méme ne pas
apparaitre du tout certains jours de la saison séche, ce qui est a I’origine de I’importante
variabilité de LE. Exceptionnellement, certains jours trés humides caractérisés par des
précipitations continues a 5150 m sur le glacier, LE est positif c¢’est-a-dire qu’il y a
condensation de vapeur d’eau sur le site de la SMA. Ces jours exceptionnels se
rencontrent surtout en saison humide bien slr, mais peuvent aussi correspondre a des
périodes de rare tempéte de neige en saison séche.
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Figure 4.7. Valeurs journalicres (trait fin) et moyennes mobiles sur 15 jours (trait épais)
des différents termes du bilan d’énergie & 5150 m, R, LE et H (Avril 96 - Aotit 98)
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4.2. Caractéristiques des différents termes du bilan d’énergie a 5150 m

4.2.3.2. Variations temporelles de AQ,,

Les variations temporelles du terme de stockage de la chaleur latente dans la neige/glace
sont représentées sur la Figure 4.8. Comme ce terme de fusion AQy correspond 4 la
somme des flux d’énergie précédents, il est normal qu’il soit trés variable d’un jour a
I"autre, en relation avec la forte variabilité de I’albédo et des paramétres météorologiques
(température et humidité de Iair, vitesse du vent, etc.). Quand AQy est positif, une
certaine quantité de neige/glace fond sur le site de la SMA a 5150 m. Cette quantité est
exprimée en hauteur d’eau qui est aussi représentée sur la Figure 4.8. Comme AQ,, est
parfois négatif, une partie de cette eau liquide produite en surface du glacier est regelée.
Ce phénomeéne de regel est pris en compte dans les moyennes mensuelles de la fusion
locale que nous avons discutées en section 4.2.2., car elles correspondent a la somme
algébrique des valeurs journaliéres le plus souvent positives et parfois négatives. Lorsque
AQy reste négatif durant des périodes de plusieurs jours, toute I’eau liquide disparait et
le terme de stockage de la chaleur sensible AQg devient non nul. C’est le cas de 4 mois
que nous avons évoqués dans la section 4.2.2.1.
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Figure 4.8. Valeurs journaliéres et moyennes mobiles sur 15 jours du terme de stockage
de la chaleur latente dans la neige/glace, AQy, en quantité d’énergie et en hauteur d’eau
Jondue a 5150 m (Mars 1996 - Aodit 1998)
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Chapitre 4 : Résultats et applications du bilan d’énergie a 5150 m

4.2.4. Moyennes demi-horaires des différents termes du bilan

Le cycle moyen journalier est obtenu en faisant la moyenne sur une période définie de
toutes les valeurs demi-horaires pour chaque demi-heure de la journée. Cette journée
type ainsi constituée pour chaque terme du bilan et pour la température de 1air,
I’humidité relative et la vitesse du vent, est représentée pour chaque cycle hydrologique
en Figure 4.9 et pour chaque saison en Figures 4.10 (saisons humide et séche 1996-97) et
4.11 (saisons humide et séche 1997-98). Dans ces figures, on retrouve les
caractéristiques du bilan d’énergie déduites des observations des valeurs mensuelles ou
journaliéres. Toutefois, nous nous attacherons surtout a décrire les particularités des

cycles journaliers.

4.2.4.1. Cycle journalier moyen de R

La radiation nette toutes longueurs d’onde est négative la nuit (refroidissement radiatif
de la surface par rayonnement infrarouge) et positive la journée. Ce refroidissement
radiatif nocturne est plus intense en saison séche & cause de la nébulosité plus réduite
(LW{ plus faible) ce qui se traduit par des valeurs de R plus basses en cette saison (la
nuit, R = LW{ - LWT). Durant la journée, bien que la radiation extraterrestre soit plus
forte en saison humide (Figure 2.11), la radiation nette est plus faible car d’une part,
I’albédo est plus élevé et d’autre part, une grande partie de la radiation solaire incidente
est réfléchie par le couvert nuageux intense. Cette nébulosité forte surtout apres 11h du
matin est aussi responsable de I’aspect irrégulier de la courbe de R Paprés-midi alors que
le matin, la courbe est plus réguliere et classique d’un ciel assez bien dégagé.
L’asymétrie de cette courbe visible sur le cycle annuel et bien nette sur le cycle
journalier de la saison séche est due au fait que le site de la SMA se trouve a ’ombre des
sommets avoisinants dés 15h30 en saison seéche.

4.2.4.2. Cycle journalier moyen de LE et H et stabilité de la couche
limite de surface

En valeur absolue, les flux turbulents de chaleur latente et sensible présentent un cycle
journalier moyen assez comparable, en relation avec I’état de stabilité de la couche limite
de surface. La nuit, celle-ci est trés stable (z/L > 1) et par conséquent, LE et H restent
toujours négligeables. En effet, la surface subit un refroidissement radiatif nocturne, sa
température chute et la couche d’air en contact avec le glacier est refroidie par sa base,
ce qui induit une forte stabilité. En situation de forte stabilité, les échanges verticaux de
masse ou d’énergie sont tellement freinés que Iair présente une stratification avec des
couches presque indépendantes les unes des autres. Ainsi, les flux turbulents sont
négligeables, et ’humidité relative reste toujours proche de 100% quelle que soit la
saison.
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