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English title

A contribution to Antarctic climate study : Variability of surface melting between 1979

and 1999 from microwave remote sensors. And parametrisation of the stable

atmospheric boundary layer.

Abstract

In the first part of this report, partial summer melting of antarctic snow, which signifi-
cantly affects the microwave emissivity of the surface, is identified and counted over 18
years in the 20-year period 1980-1999. To process the satellite data, an algorithm that
adapts to the spatial and interannual variability of the mean brightness temperature of
snow was developped. The cumulated product of the surface area affected by melting and
the duration of the melting event, called Cumulative Melting Surface (CMS), is one of
the three melt indices defined and discussed here. On average over the last 20 years, the
Antarctic CMS has decreased by 1.8 & 1 % year !, a result which is consistent with a
mean January cooling of the continent, recently identified by others from infrared satel-
lite data. In addition, the interannual signature of the Antarctic Oscillation (AO), and
possibly of the Southern Oscillation (ENSO), are found in the melt indices.

Atmospheric general circulation models (AGCM) are still insufficiently advanced to ade-
quately describe all polar climate charateristics. In particular, the surface energy balance,
and consequently snow melt, is incorrectly simulated by the AGCM LMDz. To improve
this, a non local parametrisation of surface turbulent fluxes in highly stable and long-lived
boundary layers (typical of the long antarctic polar night) is tested. The parametrisation
accounts for vertical propagation of gravity waves from the free troposphere, creating in-
termittent turbulence in the stable layer. Despite a high interannual climatic variability,
the surface temperature and wind speed are generally better simulated on the continent,

but a decoupling between the surface and the first vertical level appears near Vostok.




Résumé

Dajns une premiére partie de ce travail, la fonte estivale partielle de la neige antarctique,
qui affecte fortement 1’émissivité micro-onde de la surface, est identifiée et comptabilisée
au cours de 18 années sur la période 1980-1999. Pour cela, un algorithme de traitement des
données satellitales s’adaptant 4 la variabilité spatiale et inter-annuelle de la température
de brillance moyenne de la neige a été développé. Le cumul du produit de la surface
affectée par la fonte par la durée de la période de fonte, appelé Cumulative Melting Surface
(CMS), est un des 3 indices définis et discutés ici. En moyenne sur les 20 années, le CMS
Antarctique a diminué de 1.8 + 1 % an™', résultat cohérent avec un refroidissement
des températures moyennes du mois de Janvier sur le continent, récemment identifié par
d’autres & partir de mesures dans I'infra-rouge. De plus, les indices de fonte comportent les
signatures inter-annuelles de 1’Oscillation Antarctique (AQO), et peut-étre de 1’Oscillation
Sud EI Nifio (ENSO).
Les modéles actuels de circulation générale de I'atmosphére (MCGA) prennent mal en
compte certaines des caractéristiques du climat des zones polaires. Ainsi, la simulation du
bilan d’énergie de surface, donc la fonte, par le MCGA LMDz est encore peu fiable. Afin
d’améliorer ce point, nous avons testé une paramétrisation non-locale des flux turbulents
de surface pour les couches limites trés durables et trés stables (typiques de la longue nuit
polaire antarctique). Cette paramétrisation autorise la propagation verticale des ondes de
gravité depuis la troposphére libre, et simule donc I'apparition de turbulence intermittente
dans la couche stable. Malgré la forte variabilité climatique inter-annuelle, il semblerait
que la température du sol et l'intensité du vent soient généralement mieux décrites 3
intérieur du continent, mais un probléme de découplage entre le sol et le premier niveau
vertical du modéle apparait prés de Vostok.

Mots-clefs

Antarctique - Télédétection - Micro-ondes - Température de brillance - Fonte de surface

- Variabilité climatique - Modéle de la circulation générale de I'atmosphére - Paramétri-

sation - Couche limite atmosphérique - Stratification stable - Flux turbulents
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Chapitre 1
Introduction générale

Le climat terrestre est le résultat d’interactions complexes entre ’atmosphére, les

océans, la biosphére et la cryosphére. Pour étre comprise, cette chaine de rétroaction né-
cessite des mesures d’un certain nombre de parameétres climatiques (pression, température
de Dair, des océans, albédo des surfaces, vitesses des vents...) et la modélisation numérique
de P’évolution temporelle et spatiale de ces mémes paramétres (par exemple, modéles cou-
plés de la circulation générale de 1’atmosphére et des océans, modéles de biosphére et de
cryosphére). C’est en comparant les mesures réelles (in situ ou par satellite) et les résultats
de la modélisation que nous pouvons améliorer notre compréhension du fonctionnement
du climat.

Les modéles numériques permettent une couverture spatiale et temporelle trés large.
En revanche, les mesures effectuées par des stations météorologiques fixes ou embarquées |
(bateaux, avions, ballons) sont représentatives d'une faible surface (mesures locales). L'Hé-
misphére Nord et les régions habitées des pays industrialisés offrent une remarquable
densité de mesures, mais il reste de vastes régions, difficiles d’accés (déserts, océans, ca-
lottes), fort peu surveillées. Dans ces conditions, la télédétection spatiale semble étre un
outil trés approprié car il offre une couverture spatiale et temporelle trés proche de celle
des modéles. De plus, la télédétection offre, encore actuellement, une résolution spatiale
meilleure que celle des modéles numériques (inférieure a la centaine de kilomeétres pour
la télédétection, de I'ordre de la centaine de kilométres pour les modéles a I’échelle de la
planéte), et une résolution temporelle satisfaisante (la journée en régle générale).

La cryosphére terrestre est composée de la couverture neigeuse saisonniére (aux lati-
tudes moyennes, 45°N et S) et persistante (aux plus hautes latitudes), d’un grand nombre

de glaciers de montagne, du permafrost, de la banquise, de quelques calottes de taille mo-

deste et des deux grandes calottes continentales que sont le Groenland, dans I’Hémispheére
Nord, et ’Antarctique, dans ’Hémisphére Sud. La cryosphére détient 90% de ’eau douce
de la planéte, et représente une hausse potenfielle du niveau actuel des mers d’environ 70
métres, si elle venait a fondre.

Le tableau 1.1 permet de comparer 'importance relative des différentes composantes

de la cryosphére : PAntarctique est indiscutablement la plus volumineuse de toutes. La




Antarctique Glaciers banquise
sans plate-forme Groenland et calottes et
glaciaire mineures  permafrost
Surface (10%km?) 12.4 1.8 0.68 20-40
Volume (10%km?) 25.7 2.6 0.18 ~ (0.03-0.05
Accumulation (10'%kg a~?) 1660 553
Ablation (10'%kg a=1) < 10 240
Vélage (10"%kg a™!) 2016 316
Niveau des mers éq. (m) 65 6.6 0.5

TAB. 1.1 - Caractéristiques des principales composantes de la cryosphére (Houghton et al.

(2001)). Pour la banquise et le permafrost, les chiffres sont des ordres de grandeurs.

présence d’une calotte n’est pas sans conséquence sur le climat local, puis global. De par sa
hauteur (plus de 4000 métres sur le plateau Est), la calotte de glace modifie la circulation
atmosphérique ; son étendue et son albédo modifient I'apport énergétique local ; son poids
provoque un phénoméne d’isostasie qui modifie I'altitude du continent, donc le climat
sur des échelles de temps trés longues (10 000 ans) ; enfin la quantité d’eau retenue sou;
forme de glace peut jouer un réle non négligeable sur le niveau des mers, méme pour de
petites fluctuations de bilan.
| Le climat des régions polaires, arctique et austral, est trés sensible aux variations
climatiques et sa variabilité inter-annuelle est beaucoup plus marquée qu’aux moyennes
laf,itudes. Ce comportement n’est pas encore totalement compris, mais il est le résultat
d’interactions complexes entre les océans, 'atmosphére et la cryosphére (par exemple
fortes variations d’albédo) qui donnent lieu & des rétroactions positives ou négatives sus—’
ceptibles d’amplifier la réponse de ces régions aux variations climatiques globales (King
and Turner (1997)). Les premiers modéles numériques d’atmosphére avaient tendance a
sous-estimer I'importance des zones polaires, et ce Jjusqu’au début des années 1990 (par
exemple, Bindshadler (1998) et Genthon (1994)). Les modéles récents prennent désormais
toute la mesure de I'importance des zones polaires, mais s'ils simulent bien le climat arc-
tique (réchauffement en accord avec les observations), ils restent impuissants devant la
complexité du climat antarctique. Vaughan et al. (2001) notent que depuis les années 50
la Péninsule antarctique subit un réchauffement rapide, trés au-dessus de la moyenne du,
réchauffement global et exceptionnel depuis plusieurs siécles voire 1900 ans. Or les modéles
les plus récents sont incapables de simuler ces modification régionales du climat, méme
en tenant compte de I'augmentation des gaz a effet de serre dans 'atmosphére (pt;llution
anthropique) depuis le début de la période industrielle. Tl semble donc important d’es-
sayer de comprendre les mécanismes du climat régional du continent antarctique. Or le

man ées in si ces régi i
que de données in situ dans ces régions peu accessibles nous empéche d’appréhender
les phénomeénes de petites échelles.

Heureusement, depuis la fin des années 1970, les mesures satellite viennent combler
ce manque crucial de données et permettent un renouveau de I’étude des calottes polaires
dans le monde scientifique. Ces données n’existent, cependant, que depuis une vingtaine
d’années, ce qui s’avére court si I'on veut caractériser une évolution a long terme du cli-
mat de ces régions. Bindshadler (1998) passe en revue I'ensemble des données utilisables
pour I'étude des calottes polaires. Nous disposons de mesures passives dans le visible (par
exemple Landsat Thematic Mapper et SPOT), le proche infra-rouge (near infra red, NIR),
Pinfra-rouge (IR) (par exemple I'instrument AVHRR), les micro-ondes (par exemple les
radiométres SMMR, SSM/I et MSU) et de mesures actives avec les radars (par exemple
les satellites ERS-1/2). Les premiéres images visibles et infra-rouge (Landsat TM, Spot
et AVHRR) du continent antarctique, trés difficile d’accés, ont permis de préciser les dé-
tails de sa véritable topographie. Plus la résolution des instruments augmente, plus fins
sont les détails observés a la surface des glaciers (crevasses, structure de la surface...).
Parmi les instruments radars embarqués sur des satellites, la synthése d’ouverture (syn-
thetic aperture radar - SAR) permet l'observation de détails sur la surface ou d’une jour-
née particuliére (résolution d’une dizaine de métres) ; les diffusiométres, a large fauchée
(résolution équivalente aux radiometres, de Pordre de quelques dizaines de kilométres),
permettent un suivi quotidien et global (satellites Seasat, ERS et Quicksat pour les pdles
et la glace de mer). Les radars altimétriques (par exemple GEOSAT, Seasat, ERS-1/2 ou
Topex/Poseidon) fournissent désormais des modéles numériques de terrain (digital eleva-
tion model, DEM - par exemple Remy et al. (1999)), indispensables pour interpréter les
cartes de rétro-diffusion mesurées par les radars a synthése d’ouverture (satellites Seasat
ou ERS-1/2). Par rapport aux mesures visibles et IR, les radars sont beaucoup moins
sensibles 4 la présence de nuages ou de brouillard et permettent de s’affranchir du cycle
d’ensoleillement (comme les mesures IR). Mieux que les images visibles, I'interférométrie
SAR permet d’accéder au champ de vitesse et de déformation des glaciers observés. A
origine, les instruments AVHRR. étaient destinés a 'observation des nuages et de leur
température, mais les données permettent aussi d’étudier les températures de la surface
des calottes de glace. Porté par le méme satellite, 'instrument Microwave Sounding Unit
(MSU) mesure les températures tropospheériques. Enfin, les températures de brillance de
la surface (instruments SMMR et SSM/I) permettent d’étudier la glace de mer et la
structure du manteau neigeux. Il est toutefois possible d’extraire une information origi-
nale de I'ensemble de ces données satellite, et en particulier des températures de brillance
de surface : la fonte de surface. Il nous a semblé intéressant d’exploiter cette direction
en utilisaI{t les données micro-ondes et afin d’aider 4 mieux comprendre la complexiteé du
climat de ce continent.

I.a fonte de surface en Antarctique est, contrairement au Groenland, négligeable du
point de vue du bilan de masse : elle représente moins de 0.5% en masse du vélage

d’icebergs. La calotte antarctique est considérée jusqu’a présent comime globalement en
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équilibre, c’est-i-dire que son volume reste constant d’une année sur 'autre, mais c’est
surtout le manque de données qui ne permet pas de contraindre son bilan de masse. Si
les précipitations constituent le seul apport de matiére pour la calotte, il n’en est pas de
méme pour Pablation. Il existe plusieurs mécanismes de perte de masse : la sublimation
de la surface, la fonte de la surface, la fonte sous la surface au contact de Pocéan, le
transport de neige par le vent et le vélage d’icebergs. La sublimation est un phénomeéne
trés courant sur toute la surface du continent antarctique mais encore mal quantifié.
Le velage d’icebergs, au niveau des plate-formes flottantes, représente jusqu’a présent le
principal puits de matiére pour I’Antarctique et peut se mesurer via des images satellite
(le U.S. Geological Survey utilise pour cela des images Landsat depuis les années 1970,
Ferrigno et al. (1998)). Le transport de neige par le vent semble important mais reste, lui
aussi, trés difficile & quantifier (Gallée et al. (2001)). La fonte de surface, dans les zones
cotiéres seulement, quant a elle, n’est pas forcément une perte de masse si elle n’est pas
accompagnée de ruissellement jusqu’a océan (run-off) ou d’évaporation de I’eau liquide
formée. L’apparition de lacs d’eau liquide est assez rare méme si certains lacs sont présents
toutes les années en Péninsule ou sur I’Amery ice shelf.

Nous allons néanmoins nous intéresser 4 la fonte de surface sur le continent antarctique
car elle est trés directement liée au bilan énergétique de surface donc au climat. Les
surfaces des cotes et des plate-formes flottantes du continent antarctique fondent durant le
court été austral. Ces zones cotiéres sont situées a basse altitude et sont, du point de vue de
la fonte, potentiellement: les plus sensibles aux variations climatiques (par exemple, hausses
des températures) car Pair y est déja plus chaud qu’a plus haute altitude. Pour la majorité
du continent, les mois durant lesquels la fonte a lieu sont, les mois de décembre et janvier.
Mais la Péninsule antarctique se distingue en fondant dés le mois de novembre et jusqu’au
mois de février, voire mars, certaines années. Il a été rapporté que la température de 1’air
en surface, mesurée par certaines stations météorologiques du continent, augmente depuis
quelques années, en particulier dans la zone de la Péninsule Raper et al. (1984); King
(1994); Jomes (1995); Jacobs and Comiso (1997); Skvarca et al. (1998). Cette augmentation
des températures pourrait influencer la durée et I’intensité de la fonte estivale. Un des
objectif de cette thése est d’en détecter une éventuelle évolution.

Trés récemment, de nombreux auteurs ont publié sur le théme d’un refroidissement
plutdt que d’'un réchauffement du continent antarctique (sauf en Péninsule) au cours des
20 derniéres années du siécle passé (Cavalieri et al. (1997); Comiso (2000); Watkins and
Simmonds (2000); Vaughan et al. (2001); Doran et al. (2002)). A Dinstar de ces auteurs,
notre travail apporte un éclairage différent et original sur ce qui se fait en général pour
Pétude du climat (les résultats de ces articles se basent sur des données indépendantes
des nétres), et 'ensemble de ces travaux convergent vers une direction commune.

La suite du manuscrit se scinde en deux parties principales : en premier lieu, nous abor-

derons I’étude de la fonte en Antarctique via les données satellite, puis nous présenterons

une ébauche de modélisation climatique avec en particulier I’amélioration du traitement
des couches limites trés stables, propres aux climats polaires. L’étude de ’évolution de la
fonte en Antarctique au cours de 20 années (1979-1999) nous a amené & réaliser quelques
traitements statistiques afin de tenter de déterminer les mécanismes liant cette évolution
avec le climat polaire antarctique (et plus généralement de ’Hémisphére Sud). Les indices
de fonte sont caractérisés par une forte variabilité et des tendances statistiquement signifi-
catives ; ¢’est pourquoi nous avons effectué de nombreuses comparaisons avec des variables
et phénoménes climatiques (températures, pressions et indices atmosphériques type Sou-
thern Oscillation Index, Antarctic Oscillation Index...). Notre but initial était également
de comparer directement ces résultats avec ceux du modéle numérique de climat (LMDz)
dont nous disposons au laboratoire : simuler le bilan d’énergie de surface durant la période
1979-1999 et en tirer des cartes de fonte similaires & celles que nous avons obtenues avec
les données satellite. Mais aprés quelques tests sur le bilan d’énergie du modéle, il s’est
avéré que sa paramétrisation globale, donc celle des flux turbulents et radiatifs était trop
imparfaite pour en tirer des conclusions constructives. La décision a donc été prise de
modifier cette paramétrisation en s’attachant en particulier aux flux turbulents, ce qui
permet d’aborder le probléme des couches limites trés stables, une spécificité antarctique.
La deuxiéme partie présente une comparaison de deux paramétrisations des flux en at-
mosphére stable calculés dans la couche limite (’ancienne et une nouvelle proposée par
Zilitinkevitch et al. (2002b)) et les améliorations apportées, de maniére plus générale, au
traitement des zones polaires par le modéle de circulation générale. Ceci permettra, a
plus long terme, d’effectuer la comparaison initialement prévue, et d’aider 4 comprendre
les mécanismes climatiques responsables de I’évolution de la fonte en Antarctique et du

climat de ce continent en général.
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Chapitre 2
Introduction a la télédétection

Avec des données fiables depuis 1979, les capteurs micro-ondes embarqués sur satellite
fournissent une série temporelle longue de 20 années en 1999. De plus, ces données sont
journaliéres et la couverture spatiale est compléte pour I’Antarctique avec une résolution
spatiale de quelques dizaines de kilométres compatible avec les sorties de modéle numé-
rique de climat. Initialement prévues pour 1’étude de la glace de mer, leurs mesures ont
été aussi utilisées pour étudier les étendues continentales de neige et de glace. Les données
micro-ondes réagissent fortement a la présence d’eau liquide. Mote et al. (1993), Walker
and Goodison (1993) et Zwally and Fiegles (1994) ont montré que leur utilisation per-
mettait de détecter la fonte de surface. Aprés quelques rappels sur la télédétection et une
description des données utilisées, nous détaillerons I'algorithme utilisé pour détecter la
fonte. Les résultats sur 20 ans sont ensuite décrits et analysés en terme de caractérisation

du climat estival.

2.1 Bréve histoire de la télédétection

La télédétection aérienne a vu le jour & partir du moment ot la photographie s’est
développée et ott un moyen de s’élever au-dessus du sol a été mis au point. C’est pourquoi
on peut dire que la télédétection date de la fin du XIX™ début du XX siécle
avec 1'utilisation de la mongolfiére puis de I'avion. La premiére Guerre Mondiale utilise la
reconnaissance aérienne, mais c¢’est surtout durant I’entre-deux-guerres que se développent
les méthodes et techniques de la photographie aéroportée (stéréographie). La télédétection
est alors utilisée pour la prospection miniére, géologique, et hydrogéologique, et aussi a
des fins archéologiques ou urbanistes. Avant la deuxiéme Guerre Mondiale, les colons
Cartograpﬁient, au moyen de la télédétection, de vastes zones inconnues, en Afrique par
exemple, en vue dés conflits & venir.

L’aprés-guerre est marquée par ’extension rapide de la photographie aérienne et de son
interprétation a tous les secteurs fondamentaux de P'activité civile et militaire (géologie et
géomorphologie, océanographie et littoral, biogéographie et végétation...). Cest le début

de I'exploitation scientifique de la télédétection. D’autant plus que la deuxiéme Guerre
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mondiale a favorisé le développement rapide d’un nouvel instrument qui voit loin, de nuit
et au travers des nuages : le radar. Cette découverte est le premier pas vers toute une série
de nouveaux capteurs qui permettront a la télédétection de sortir des limites du spectre
visible et proche infra-rouge.

Parallélement (années 1955 - 1969) se joue la conquéte de l'espace et la concurrence
acharnée entre les deux blocs politiques du moment est ’occasion de mettre rapidement
au point les lanceurs opérationnels capables par la suite de mettre en orbite les satellites
utilisés en télédétection. Le premier satellite artificiel fut le fameux Spoutnik soviétique
lancé en 1957. Au cours cette méme année, Explorer-3 permettait de découvrir les cein-
tures de Van Allen autour de la Terre et marquait 'entrée de I'observation scientifique
dans I'aire spatiale. 1957 fut aussi ’année géophysique internationale (AGI) qui vit se
construire, parmi 50 autres, ’observatoire de Dumont d’Urville en Terre Adélie et qui
donna 'impulsion & la signature, le ler décembre 1959, du Traité sur I’ Antarctique.

'l était possible, dés 1960, de prendre des images infra-rouges de la planéte et de
les retransmettre & la terre comme des images télévisées via les ondes radios (série de
satelittes TIROS - Television InfraRed Observation Satellite), les meilleures images du
globe sont longtemps restées les photos prises par les astronautes lors des missions Gé-
mini (1965-1966), ceci en raison des performances moyennes des capteurs automatisés et
des modes de transmission de données espace-terre trop lents. Les services d’espionnage
ont vite ressenti le besoin d’utiliser la télédétection spatiale pour savoir ce qui se passait
de P'autre c6té de leurs frontiéres; un des premiers satellites espions (ameéricain) fut CO-
RONA, mis en service pour remplacer les avions U2, trop vite démasqués (fin des années
50). Le satellite comportait un appareil photographique classique, qui était capable de
distinguer des détails au sol, tels une file d’attente de visiteurs sur la Place Rouge devant
le Kremlin. Une fois la pellicule terminée, celle-ci était larguée par le satellite dans une
capsule récupérée par un avion équipé d’un filet au-dessus de ’'Océan Pacifique. C’est ce
type de satellite espion qui a permis aux Etats-Uniens de prouver qu'ils savaient qu’une
base russe était installée 4 Cuba (1963).

Heureusement, la transmission des données et Pefficacité des capteurs automatisés
s’est améliorée, et c’est au début des années 70 (date a laquelle le terme Lélédétection,
en tant qu’équivalent de remote sensing, apparait dans les milieux scientifiques frangais)
que la télédétection prend son véritable essor au niveau international ; en juillet 1972,
les premiéres images du satellite américain ERTS-1 (Earth Ressources Technology Sa-
tellite, rebaptisé Landsat) arrivent sur terre dans de bonnes conditions. Puis vinrent les
données du radiométre trés haute résolution VHRR équipant le satellite NOAA-2 (Na-
tional Oceanic and Atmospheric Administration, 1972) suivies des données des nombreux

instruments en technologie avancée, AVHRR, qui furent exploitées sans discontinuité jus-

qu’a nos jours : les données des satellites de la NOAA constituent la plus longue série

d’observation de la terre depuis Pespace (dans I'infra-rouge).

_-——1

Dans le monde des sciences du climat, la télédétection devient le terme utilisé pour

désigner ’observation de la planéte depuis I'espace a des fins météorologiques et clima-

tiques.

2.2 Définition

La télédétection regroupe I’ensemble des méthodes d’acquisition de l'information a
distance par l'intermédiaire du rayonnement électromagnétique.

La figure 2.1 présente I’ensemble du spectre électromagnétique utilisé en télédétection
et les principaux récepteurs utilisés.

Systémes actifs et passifs :

La mesure active nécessite de disposer d’une source artificielle monochromatique et
directionnelle ; c’est I’énergie rétrodiffusée qui est porteuse d’information. Radars

en micro-ondes et lasers (lidars) dans I'IR, le visible et les UV (10 pm & 250 nm).

La mesure passive ne nécessite aucune source artificielle, ¢’est un systéme moins gour-
mand en énergie. Dans le spectre solaire (visible ou proche infra-rouge), il mesure
’énergie réfléchie par une surface (réflectance bidirectionnelle). Dans I'infra-rouge
et les micro-ondes, il mesure ’énergie naturelle émise par la surface. Dans ce dernier
cas, le systéme passif présente 'intérét de fonctionner de nuit comme de jour. Vers

3.7 pm, entre les deux cas précédents, le systéme utilise la réflexion et I'émission.
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Chapitre 3

Rappels sur la physique du
rayonnement appliquée a la neige et

aux micro-ondes

Dans ce chapitre, nous tentons d’expliquer simplement les liens qui existent entre la
température de brillance vue par le récepteur embarqué et les principales caractéristiques
physiques du manteau neigeux (dont I’émissivité). Ce dernier est constitué de neige, de
glace, d’air et parfois d’eau liquide, composants dont les constantes diélectriques per-
mettent de calculer la constante diélectrique totale, dont la valeur dépend, également, de
la structure du manteau neigeux (neige fraiche, crofite de regel, glace, tailles des grains).
I’émissivité, quant a elle, dépend principalement de la partie imaginaire de cette constante
diélectrique moyenne car celle-ci gouverne I'absorption du rayonnement au cours de sa
traversée du milieu. Cette constante est elle-méme fortement influencée par la présence
ou non d’eau liquide. L'absorption relativement faible pour la neige seche permet au si-
gnal mesuré de provenir d’une certaine profondeur du manteau neigeux (jusqu’a quelques
métres), et la température de brillance mesurée est intégrée le long d’un profil vertical
dans le manteau. Enfin, la diffusion du rayonnement électromagnétique dans le manteau
neigeux (la structure du manteau intervient a nouveau : taille des grains, croiite de re-
gel...) vient modifier la profondeur de pénétration (via le coeflicient d’extinction : somme
des coefficients d’absorption et de diffusion). La diffusion diminue la quantité d’énergie
transmise dans la direction du rayonnement et rend le lien entre émissivité et constante
diélectrique moins direct. Pour finir, le signal radiométrique est perturbé par I’atmosphére

qu'il doit traverser avant d’étre recueilli par le radiometre.

3.1 La conservation de ’énergie

Pour des raisons de simplicité, nous allons considérer que les corps réels sont lam-
bertiens (émission dans toutes les directions de maniére identique) : nous parlerons ainsi

d’émittance spectrale (puissance émise par unité de volume en Wm ™ par unité de longueur
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d’onde, A; ezitance en anglais) et nous associerons un indice A aux symboles spectraux.
Dans I'hypothése lambertienne, les effets de direction d’émission et de polarisation du
rayonnement sont inexistants.

L’ensemble des radiations incidentes sur le manteau neigeux se décompose en une
partie absorbée, une partie transmise et une autre réfléchie. Considérons une portion d\
du spectre électromagnétique : I’équilibre radiatif permet d’écrire a, + pr + ty =1 o0
ay, px et ty sont les coeflicients spectraux d’absorption, de réflexion et de transmission
relatifs & I'énergie incidente (I)) et traduisant le rapport puissance absorbée (réfléchie
ou transmise) sur puissance incidente. Pour un milieu non conducteur, comportant des
pertes diélectriques et assez épais (semi-infini), comme le manteau neigeux en Antarctique,
nous avons ty = 0 et ay + py = 1. L’énergie absorbée par le corps sur tout le spectre
électromagnétique est [ay.I5.dA.

Au niveau spectral, la loi de Kirchoff dans le vide permet d’écrire que e, = ay oil ey
représente 1’émissivité du corps. Cette égalité entre deux fractions découle des interactions
entre le rayonnement et la matiére. Dans le cas simple o1l le corps est dans le vide, les seuls
échanges d’énergie sont radiatifs; on peut faire le bilan d’énergie suivant : toute I’éner-
gie incidente absorbée doit étre réémise sinon 1'équilibre thermodynamique serait rompu
(JEx.dX = [a,.I,.d)). Ainsi, la température d’équilibre dépend de I’énergie incidente et
de I'émissivité du corps. Gardons bien & I'esprit que I’émissivité d’un corps est relative &

I’énergie propre qu’il émet, et non & I’énergie qu’il recoit.

3.2  Emission naturelle due i la température thermo-

dynamique du matériau

Tout corps maintenu en équilibre thermodynamique a une certaine température T
émet un rayonnement électromagnétique (Ey) qui dépend de cette température T et de
Iémissivité définie dans la section 3.1. Ce rayonnement est totalement indépendant de
la source d’énergie qui le maintient en équilibre thermodynamique (radiative, convective
et/ou conductive). La partie de ’émission qui ne dépend que de la température est modéli-
sée par un corps théorique nommé corps noir. Ce dernier absorbe toute I'énergie incidente
et ne réfléchit rien (ty = py = 0, et ay = e, = 1); c’est un émetteur parfait. I émet un
rayonnement lambertien selon la loi de Planck : son émittance spectrale est notée My (T)
en Wm—3ym1.

Pour un corps réel, 'émissivité est inférieure 4 'unité et seule une fraction de I’énergie
du corps noir est émise. Le corps réel de température T et d’émissivité ey, posséde une
émittance spectrale E,(T) = e,.M,(T).

Ce rayonnement occupe, selon la température thermodynamique du COrps, une cer-

taine portion du spectre électromagnétique. La figure 2.1 donne 1'allure du spectre d’émis-

sion terrestre et solaire. Dans le cas des surfaces considérées par les géophysiciens (calottes,
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océans...), dont les températures sont comprises entre -80°C et +25°C, la majorité de
I’énergie est émise dans l'infra-rouge et au-dela (pour 300K - 27°C -, le maximum de
I’émission se situe & 10 um et 99% de Pénergie est émise entre 4 et 120 pm : c’est infra-
rouge thermique). Nous nous intéressons ici a I’énergie émise vers quelques dizaines de

gigahertz (GHz), soit & des longueurs d’ondes de P'ordre du centimeétre.

3.3 Température de brillance (Tb)

L’énergie émise par le manteau neigeux vers l'extérieur est exprimée sous la. forme
d’une température que I’on nomme température de brillance (Tb).

Le radiométre mesure une portion spectrale de I'énergie émise par l'objet étudié,
dans notre cas, I'émittance spectrale Ey(T). On appelle température de brillance (Tb), la
température du corps noir qui émettrait la méme quantité d’énergie (My(Tb) = E,(T) =
ex.M(T)) a cette méme longueur d’onde. Cette température est déterminée en ajustant
I’émission d’un corps noir avec l’énergie mesurée par le radiométre. Dans le domaine
des hyperfréquences ol nous travaillons (v < 300 GHz soit A > 1 mm et T < 300K),
nous pouvons appliquer 'approximation de Rayleigh-Jeans. L’émittance spectrale d’un
corps noir, de température T et pour la longueur d’onde A, est alors proportionnelle &
la température. Ainsi, comme les relations sont linéaires, on obtient Thy = e). T, ou T
est la température thermodynamique réelle a laquelle émet le manteau neigeux et dont
’émissivité est e;. Nous ne connaissons ni ey, ni T et il faut définir une émissivité intégrée
ou équivalente, e, ainsi qu'une température équivalente, <T> (sachant que I'on a un profil
vertical de température, cf. section 3.4), afin d’écrire Th = e.<T>.

En fait, une onde électromagnétique, méme incohérente comme celle que nous étu-
dions, peut étre partiellement polarisée (émission non lambertienne), et 'émissivité dé-
pend alors de la polarisation. Comme la mesure radiométrique se fait a un angle local
proche de 50° (trés proche de 'angle de Brewster pour ce type de surface), le rayonne-
ment électromagnétique est fortement polarisé selon le plan de la surface (polarisation
horizontale, H) et les différences d’émissivité sont ainsi assez marquées entre les deux

polarisations (verticales et horizontales, V et H).

3.4 Absorption et profondeur de pénétration

Le manteau neigeux est diélectrique, c’est-a-dire qu’il peut absorber une partie du
rayonnement électromagnétique qui le traverse. Le coefficient d’absorption dépend de la
constante diélectrique complexe du milieu (milieu pris isotrope par simplicité), notée ey
= &’ - j.€"r. La constante diélectrique est une caractéristique fondamentale du matériau
qui détermine son comportement électromagnétique. Si I’on considére une onde plane se

propageant dans la direction verticale z au sein du manteau neigeux, on peut écrire, pour
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N e

la composante x du champ électrique émis par le milieu :

E = By.oi@+)

kb= 2afi=2n(e.) 2/ M
On peut considérer que les pertes dans le milieu neige sont faibles :
g, <L €

auquel cas,
()% = (e1)2(1 = jigl /2€)

et

E = By e/ @t-@n/20)(e)/?.2) o—(n/ha)(el /2(e4)1?).2

L’argument de la premiére exponentielle représente la phase de 'onde; argument de
la deuxiéme est réel : il représente Iatténuation de Pamplitude du signal en raison de
I'absorption de I’énergie par le milieu.

On définit la longueur d’absorption, la, pour laquelle Pamplitude du signal est divisée
par un facteur e, soit :

la = (Mo/m)(e;)? /e]

En terme d’intensité (carré de I'amplitude), on définit la profondeur de pénétration
d, égale 415 /2.

Nous venons de définir un coeflicient qui mesure ’absorption subie par le signal ra-
diométrique en raison, uniquement, des pertes diélectriques du manteau neigeux. Si le
rayonnement ne subissait aucune autre interaction avec le milieu en question, nous au-
rions une relation directe entre I’émissivité et la constante diélectrique, car absorption
égale émissivité, d’aprés la loi de Kirchoff. Dans ce cas théorique, sans diffusion, 1’émis-

sivité est toujours trés proche de 'unité car le coefficient de réflection (p) est alors trés
faible.

3.5 Diffusion dans le manteau neigeux

En fait, 'onde électromagnétique émise par un volume élémentaire du manteau nei-
geux se propage en subissant une diffusion volumique et une diffusion aux interfaces entre
deux milieux homogenes (air/neige, neige/crofite de regel...). La diffusion de surface pour
la neige est plutot faible (Mitzler (1998)) et peut donc étre négligée. Le manteau est
formé de cristaux de neige et de poches d’air qui sont autant d’éléments diffuseurs pour le
rayonnement qui se propage. La diffusion est le résultat des interactions entre les consti- .
tuants du milieu de propagation et 'onde qui se propage ; la manifestation macroscopique

de cette interaction est une augmentation du rayonnement dans toutes les directions et
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EMISSIVITY
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SURFACE BELOW
SURFACE

RADIUS (mm)

F1G. 3.1 — Emissivité de la couverture neigeuse en fonction de la taille des grains de glace
pour trois valeurs différentes de la partie imaginaire de I'indice de réfraction et pour trois

longueurs d’onde (after Chang et al. (1976)).

une diminution de celui-ci dans la direction de propagation. L'influence de la diffusion
est principalement déterminée par le rapport entre la taille des éléments diffuseurs (les
cristaux de neige) et la longueur d’onde. Dans le cas de la neige et des fréquences micro-
ondes, ce rapport est proche de 0.1. La diffusion disperse l'onde électromagnétique dans
le milieu et diminue son émissivité équivalente.

La figure 3.1 présente des résultats issus du modeéle d’émissivité de Chang et al. (1976)
qui montrent I'évolution de I’émissivité équivalente en fonction de la longueur d’onde, de
la taille des grains de neige et de quelques valeurs de la partie imaginaire de I'indice de
réfraction de la neige. Le modéle est simple : une couche de neige d’épaisseur variable,
isotherme & 250 K, formée de particules de méme taille disposées aléatoirement, d’indice
de réfraction complexe, posée sur une couche de glace, parfaitement absorbante, a 270
K. La figure montre que plus l'effet de la diffusion devient important (grains de neige
de plus en plus gros), plus I'émissivité équivalente dans la direction du capteur diminue
(I'énergie émise par la couche de neige est dispersée dans toutes les directions). La diffusion
ne modifie pas intrinséquement I’émissivité locale d’un volume élémentaire de manteau
neigeux, mais l'effet dispersif de I’énergie dans toutes les directions modifie le coefficient
d’extinction, soit la profondeur de pénétration, et ainsi I'émissivité équivalente vue par le
capteur. _

[’émissivité réelle de la neige n’est, cependant, jamais aussi faible. Matzler (1994)
rapporte des valeurs d’émissivité de divers manteaux neigeux pour des fréquences proches
de celles que nous utilisons : & 21 GHz, 'émissivité la plus faible est de 0.77 pour une

épaisseur de neige séche de 10 & 25 cm d’eau et pour la polarisation horizontale, 'émissivité
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la plus élevée est de 0.98 pour une neige humide recouverte d’un fine couche de regel (1

a 3 cm).

3.6  Intégration du signal sur une certaine profondeur

L’effet de diffusion vient s’ajouter aux effets d’absorption et de profondeur de pénétra-
tion en modifiant la profondeur réelle & partir de laquelle provient le signal radiométrique
vu par le capteur. L’ensemble de ces phénoménes d’interaction entre 'onde électromagné-
tique et le manteau neigeux peut se résumer sous la forme d’un coefficient d’extinction :
somme des coefficients d’absorption et de diffusion (ces coefficients sont tirés de la théorie
du transfert radiatif, par exemple Ulaby et al. (1982)). En P’absence de fonte, la tempé-
rature de brillance vue par le radiométre n’est donc pas une température de peau (qui
caractérise les tout premiers microns de la surface et telle qu’un radiométre infra-rouge
pourrait la mesurer) mais représente une moyenne, pondérée par les termes d’absorption
et de diffusion, des températures de brillance des différentes couches du manteau neigeux.
Dit d’une autre maniére, la température de brillance dont nous disposons est une moyenne
pondérée sur le profil vertical de température et d’émissivité du manteau neigeux mesuré.

On peut alors écrire une relation équivalente entre la température de brillance (Th)
émise par tout le manteau et les paramétres équivalents de ce dernier : e = Th/T oil e et
Tb sont I’émissivité et la température de brillance équivalente ; et T la moyenne pondérée
de la température sur le profil vertical.

L’inversion du signal radiométrique est d’autant plus difficile que : d’une part, le man-
teau neigeux n’est généralement pas isotherme, d’autre part, la stratigraphie du manteau
neigeux influence la valeur de la constante diélectrique et la diffusion, donc Pémissivité de
chaque couche émettrice et Pémissivité équivalente, e, vue au final.

De maniére générale, et toujours en I'absence de fonte, le coefficient d’extinction aug-
mente avec la fréquence. La profondeur de pénétration diminue donc et le signal mesuré
est de plus en plus représentatif de la température de surface : le signal radiométrique
8 19 GHz sera moins en phase avec le température de l'air que le signal & 37 GHz mais
il sera plus atténué car une plus grande épaisseur de neige intervient dans le signal. Le

tableau 3.1 donne quelques profondeurs de pénétrations a titre d’exemples.

3.7 La constante diélectrique du manteau neigeux

La constante diélectrique du mantean neigeux est une moyenne qui tient compte de
la constante diélectrique des différents constituants du manteau neigeux : les cristaux de
glace, I'air emprisonné et ’eau liquide, lorsqu’elle est présente. La valeur moyenne de la
constante diélectrique est fortement modifiée par la présence d’eau liquide en raison des

trés fortes pertes diélectriques de cette derniére (émissivité tend vers 1). Dans le domaine
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Station 18 GHz | 37 GHz
Dome C Sherjal (1995) 4.27 0.74
Lettau Sherjal (1995) 1.03 0.23
Plateau Rott (1989) 40m | 09m
Mizuho Rott (1989) 24m | 0.8m
Vostok van der Veen and Jezek (1993) | 217 m | 0.28 m
Alpes Mitzler and Hippi (1989) 510m | 1.10 m

TAB. 3.1 — Profondeurs de pénétration calculées a partir des températures de brillance
journaliéres de 1989 du SSM/I (Sherjal (1995)), des températures de brillance annuelles
moyennes du SMMR. (Rott (1989)), des températures de brillance mensuelles moyennes du
SSM/I (van der Veen and Jezek (1993)) et mesurées en hiver dans les Alpes par Mitzler
and Hiippi (1989) pour une neige de 350 kg/m? a -4°C.

micro-onde, une neige un peu humide représente le meilleur corps noir naturel.

La constante de ’air est réelle et toujours proche de la valeur de la constante di-
électrique dans le vide. En revanche, la constante diélectrique de la glace est complexe
et dépend fortement des impuretés dans la glace. En Antarctique, cependant, la neige
peut étre considérée comme pure du point de vue des micro-ondes car les concentrations
des impuretés (espéces ioniques, poussiéres...) sont extrémement faibles (thése de Surdyk
(1993)).

Afin de passer des constantes microscopiques A la constante macroscopique de la
neige, on utilise des formules de mélanges di¢lectriques. Elles sont nombreuses dans la
littérature, mais celle qui semble la plus robuste date de 1946 (formule de Polder et van
Santen - Matzler (1998)).

I’apparition d’eau liquide dans le manteau neigeux affecte la constante diélectrique
totale de maniére trés importante. En effet, pour des fréquences de I'ordre de 10 GHz,
la partie imaginaire de I'eau liquide & 0°C est 1000 fois plus importante que celle de
la glace & -1°C (figure 3.2). La constante diélectrique moyenne dépend du pourcentage
en masse d’humidification du manteau neigeux. La forme que prend I'eau est aussi un
paramétre important (aiguille ou disque avec une transition entre les deux formes pour 3%
d’humidité - Hallikainen et al. (1986)). La constante diélectrique moyenne varie beaucoup
au tout début de I'humidification et la profondeur de pénétration dans la neige (figure
3.3) décroit extrément vite (facteur 10 voire 100 pour des teneurs trés inférieures a 1%).
Quant a la valeur de I’émissivité équivalente, elle est également fortement influencée par
la compétition entre la diffusion volumique et la diffusion de surface du manteau neigeux :
lorsque la fonte commence, la diffusion de surface prend le pas sur la diffusion volumique

(Mitzler and Hiippi (1989)). 1’émissivité équivalente tend alors trés vite vers des valeurs

proches de 'unité.

17




0.01 0.1 1 10 v "
T ; T a I tolo lln i ¥ v L] Li L) ¥ L) ¥ ¥ i ||
100 _

£ WATER 0°C -1100 0‘9 - ."',.agc--q '!?ﬁvl..tl.ﬁtg.i.ﬁ
;*
10|~ € WATER 0°C A 0.8 H oy |
& - , : l

< 7 . - 0. : -
5| T i { Troptcal |
8 1 S 0.6 : (Ty= 305 K, My=5.18 9 cn-2) | |
£ & Standard | |

g O o Z 05 } (To= 288 K, My = 2,53 9 cmr2)

; . % 0.4 Polar | .

o6 \ € ICE - 1°C door : (Tp=249K, By=0.24 gem-2)

0.001 |- : e |
1 e} T bl 0.2 |- i
001 0.1 1 10 100 |
I
FREQUENCY (GHz) Nk I;
F1G. 3.2 — Constante diélectrique complexe pour 1’eau liquide et la glace; €' est la partie 9 “n 8 ;‘20 éﬁﬁﬂ’ 200 240 280 |

réelle et " la partie imaginaire (Foster et al. (1984)).

Fic. 3.4 — Transmission de 'atmosphére en fonction de la fréquence, pour différentes
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T=-1°C 3.8 Tb apparente : effet de 'atmosphére sur le rayon-

p=0.4gcm3

1 1 [ syl

nement du manteau neigeux

Entre le capteur en orbite et la surface émettrice se trouve 'atmosphére. Cette derniére

e

contribue au signal mesuré de plusieurs maniéres :
— en émettant de I’énergie dans la méme gamme de longueur d’onde

— en absorbant de I’énergie dans la méme gamme de longueur d’onde (celle émise par
g

Penetration Depth &, (m)

la surface mesurée, celle émise par ’atmosphére)

— en diffusant I’énergie (4 cause des particules solides ou liquides en suspension)

.._.
<

D’une maniére générale, les effets de I’atmosphére (absorption et diffusion) sont plus

L L1 1113l

]Tllllil

importants & haute fréquence qu’a basse fréquence.

En zone polaire, 'atmosphére en ciel clair (gaz atmosphériques et vapeur d’eau, uni-

quement) est trés séche, ce qui la rend presque totalement transparente aux gammes de

1072 : . ! ! :
0 1 2 3 4 5 | fréquences utilisées (1-50 GHz et 85 GHz, figure 3.4). De plus, dans la gamme micro-onde

Volumetric Liquid Water Content m,, (Percent) ) : : .
utilisée (section 4.1.1), ’émission propre de cette atmosphére est négligeable par rapport

FIG. 3.3 - Profondeur de pénétration dans la neige en fonction de la teneur en eau liquide Boalld el nles

(Ulaby et al. (1982)).
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Le signal radiométrique peut étre affecté par les nuages (particules solides ou liquides
en suspension dans I’atmosphére) via la diffusion, I’absorption et 1’émission propre. Les
nuages en atmosphére polaire sont essentiellement formés de particules de glace dont
I'émission propre est négligeable et qui sont quasiment transparentes aux micro-ondes.
Cependant, en été, en zone cotiere, il arrive qu’il y ait des nuages d’eau liquide : ceux-ci
peuvent avoir des effets non négligeables sur les signaux mesurés, en particulier 4 haute
fréquence et autour du pic d’absorption de I'eau vapeur (22 GHz). Cependant, nous uti-
liserons les variations relatives des températures de brillance, et la présence de nuages ne
devrait pas trop poser probléme.

A condition de travailler a basse fréquence, il ne semble donc pas nécessaire d’effectuer
de corrections atmosphériques du signal utilisé car celui-ci est quasiment indifférent aux

nuages et a 'atmosphére claire. C’est une raison pour travailler 4 la fréquence 19.3 GHz
(1.7 cm) plutét qu’a 37 GHz (0.8 cm).

Chapitre 4

Les données

4.1 Les données micro-ondes

Des radiométres micro-ondes passifs sont en orbite autour du globe depuis plus de 20
ans désormais et couvrent la surface du globe tous les jours (tous les deux jours avant
fin juillet 1987 en raison des limites imposées par les batteries du satellite NIMBUS-7).
Nous disposons ainsi de températures de brillance (Kelvin) journaliéres fiables et d’une
série temporelle quasiment ininterrompue depuis 1979 (tableau 4.1). Les données de tem-
pérature de brillance sont archivées et distribuées sur support CD-ROM par le National
Snow and Ice Data Center (NSIDC), & Boulder dans le Colorado. A raison de quelques
mois par CD-ROM, la période de 20 années étudiée représente a peu prés 60 CD-ROM.

Le radiométre SSM/I (Special Sensor Microwave Imager) succéde au radiométre SMMR

(Scanning Multichannel Microwave Radiometer) au cours du mois de juin 1987. Le radio-
métre SSM /T a été lancé en juin 1987 & bord du satellite F-8 dans le cadre du programme
américain DMSP (Defense Meteorological Satellite Program), puis sur les satellites F-11 et
F-13. L’objectif de ce programme est d’obtenir sur une échelle globale, des paramétres at-
mosphériques, océanographiques ou concernant des étendues particuliéres comme la glace
de mer dans les régions polaires. Le satellite est placé sur une orbite circulaire quasi-

polaire (son inclinaison, soit I’angle entre le plan orbital du satellite et le plan équatorial,

nom de I'instrument | satellite | périodes de mesure utilisées
SMMR NIMBUS-7 avril 1979 - juillet 1987
SSM/1 DMSP F8 | aotit 1987 - décembre 1991
SSM/I DMSP F11 | janvier 1992 - juin 1995
SSM/I DMSP F13 | juillet 1995 - mars 1999

TAB. 4.1 — Périodes couvertes par les différents instruments de mesures micro-ondes (les
périodes de recouvrement ne sont pas indiquées). SMMR . : Scanning Multichannel Micro-
wave Radiometer; SSM /T : Special Sensor Microwave/Imager ; DMSP : Defense Meteoro-

logical Satellite Program.
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F1G. 4.1 — Caractéristiques géométriques de la mesure SSM/T.

est de 98.8° éli a-di i j
8°) et héliosynchrone, c’est-a-dire qu’il survole toujours un lieu donné 4 la méme

heure locale. Son altitude moyenne est de 833 km. Il effectue 14.1 révolutions par jour,
ce qui correspond & une période de 102 minutes. Avec un angle de balayage de 102.4°

soit une fauchée d’environ 1400 km de large, il permet une couverture quasi-globale des

zones polaires chaque jour (et tous les 3 jours pour le reste du globe - effet de 1a latitude),

a 'exception de deux cercles centrés sur chacun des péles de 266 km de rayon (2.4° de
latitude), & cause de I'inclinaison du plan de l'orbite du satellite par rapport & 'axe de
rotation de la terre. Pour le radiométre SMMR, le cercle est un peu plus grand (6° de
rayon). Cette absence de données est sans conséquence pour nous puisque les zones de
fonte du continent antarctique sont situées sur les cOtes, bien au nord de ces latitudes.

L’angle d’incidence au sol de la visée est fixe car le balayage est conique; il est égal A
53.1° (figure 4. 1). Des informations plus détaillées sur les caractéristiques techniques du

radiométre peuvent étre trouvées dans Hollinger (1989).

4.1.1 Fréquences utilisées

Les instruments SMMR. et SSM /I possédent plusieurs canaux de mesures,
fréquences et deux polarisations (horizontale -H- et verticale -V) 1 6.6spmr GHz (V, H), -

10. OSA/UJR GHz (V H) 189;\“\,{[{ ou 19. 355_5‘1”/] GHz (V H) 22.2 GHz (V ( ) 37.0 GHz (V H)
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a différentes

and 85.5gsm/r GHz (V,H). Les précédentes études menées sur la détection de la fonte
suggérent de se limiter aux fréquences 18-19 et 37 GHz (Zwally and Fiegles (1994); Abdalati
and Steffen (1997)), d’abord parce qu’elles sont communes aux deux types d’instruments.
Et ensuite parce que le canal 22 GHz est dans la raie d’absorption de la vapeur d’eau
et la fréquence 85 GHz est trop influencée par la présence de vapeur d’eau et de nuages
dans 'atmosphére (Mdtzler (2000)). En outre, plus la fréquence est basse, plus le signal
est sensible aux événements de fonte (Steffen et al. (1993)), et la polarisation horizontale

permet, mieux que la polarisation verticale, de discerner les événements de fonte.

4.1.2 Echantillonnage spatial des données

Le long de sa trajectoire, le détecteur effectue des mesures tous les 12.5 km 4 85 GHz
et tous les 25 km A plus basse fréquence. Les dimensions de 'empreinte au sol (tache au
sol & -3 dB) sont de 69x43 km? 4 19.3 GHz et 37x28 km?* & 37.0 GHz. Cependant, pour la
fréquence utilisée ici (19.3 GHz), les données sont interpolées sur une grille réguliére de
25 x 25 km?, résolution supérieure A celle de Pantenne & -3 dB.

Les données brutes de chacun des canaux sont moyennées et interpolées de la fagon
suivante : tout d’abord les coordonnées géodésiques de chaque scéne élémentaire observée
(pixel) sont converties en coordonnées cartésiennes attachées a la grille. A partir de ces
nouvelles coordonnées, on peut déterminer les observations satellitaires qui “tombent” &
I’intérieur de chacune des cellules de la grille pendant une période de 24h (de minuit &
minuit UTC). Pour chaque cellule, on obtient ainsi la température de brillance journaliere
moyenne. I’orbite du satellite est telle qu’il passe plusieurs fois par jour au-dessus des
poles, la température de brillance moyenne ainsi déterminée est a priori bien représentative
de la moyenne journaliére. Les données auxquelles nous nous intéressons (centrées sur le
pole Sud) sont ainsi définies sur une grille réguliére obtenue par projection stéréographique
polaire, permettant de passer des coordonnées géodésiques aux coordonnées cartésiennes.
Le plan de projection est tangent a Dellipsoide 4 la latitude 70° et non pas au pole Sud
de maniére & minimiser les distorsions dans la zone marginale de glace de mer, I'un des
objectifs du SSM/I étant I'observation de I'étendue de la glace de mer. La figure 4.2
montre les limites de la grille réguliére.

Pour la fréquence 19.3 GHz que nous utiliserons par la suite, et pour les données de
I’Hémisphére Sud, chaque pixel (carré de 25 km de coté) de la grille réguliére est repéré
par deux indices que nous noterons I et J; I varie de 1 & 316 et J de 1 4 332 (il y a donc
316x332 tc;mpératures de brillance par jour). Sur la figure 4.2, I représente les colonnes et
J les lignes, l'origine (0,0) étant situé en hait a gauche de la figure.

Afin de ne lire ensemble des CD-ROM qu’une seule fois, nous avons créé un fichier
de format net-CDF qui comporte & lui seul I’ensemble des données nécessaires. Pour des
raisons de taille de fichiers, nous avons dii éliminer une partie de la grille réguliére qui ne

yrésentait aucun intérét pour nous : Pocéan. Ainsi, notre grille comporte 200 lignes pour
p )
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F1G. 4.2 — Grille Polaire Antarctique sur laquelle sont interpolées les données SMMR, puis
SSM/1.
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instruments canal m (sans dimension) b (K)

18H 1.064 -2.79

SMMR 18V 1.149 -25.17
NIMBUS -7 37TH 1.048 -2.99
37V 1.161 -35.08

19H 1.013 -1.89

SSM/1 19V 1.013 -2.51
DMSP F11  37H 1.024 -4.22
37V 1.000 0.052

19H 1.001 -0.316

SSM/1 19V 1.005 -1.309
DMSP F13  37H 0.993 0.616
37V 1.002 -0.052

TaB. 4.2 - Coefficients linéaires d’inter-étalonnage des instruments avec pour

référence linstrument SSM/I DMSP F8. Par exemple, Tb5MME-H . e =

1.064. ThSMMBE-18H . _ 979,

230 colonnes seulement et épouse au mieux les cdtes du continent antarctique.

4.1.3 Etalonnage des données

Les séries temporelles issues de divers instruments doivent étre étalonnées entre elles
pour éviter des biais dus aux différences d’étalonnages des instruments. Pour cela, on
prend comme référence le satellite DMSP F8. Jezek et al. (1991) fournit les coeflicients
de calibration de I'instrument SMMR porté par le satellite NIMBUS-7, Abdalati and Stef-
fen (1995) ceux de I'instrument SSM/T du satellite DMSP F11 et Colton and Poe (1999)
ceux de l'instrument SSM/T du satellite DMSP F13. La calibration est une simple rela-
tion linéaire (corrélation pendant les périodes de recouvrement) entre la température de
brillance initiale (brute) et la température étalonnée : Tbeaionnee = M. Tbyruze + b, dont on
donne les valeurs dans le tableau 4.2. La méthode utilisée considére que les deux canaux
(18.0 GHz et 19.35 GHz) sont identiques. Elle ne tient pas compte des heures de passage
différentes des instruments au-dessus d’un point considéré (jour, nuit...), ce qui peut é&tre
une source d’erreur pour notre utilisation des données. Enfin, les périodes pendant les-
quelles deux satellites successifs fonctionnent simultanément sont généralement courtes
(28 jours I;our le passage F8, F11) et ne permettent pas un étalonnage trés fiable. Néan-
moins, Jezek et al. (1991) ont montré que les données ainsi étalonnées étaient exploitables
sur de longues périodes.

En dépit d’une incertitude sur lintercalibration, notre étude de la variabilité tem-
porelle de la fonte de surface en Antarctique est réalisable sans craindre les dérives ins-

trumentales ; en effet, notre utilisation des données nous permet de nous affranchir des
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été date Péninsule Filchner DML Amery Wilkes Ross MBL

1981-82 | 5 oct - 26 déc X X X X X X X
1986-87 4 - 10 déc X X X X X X X
1987-88 | 3 déc - 12 janv X X X X X X X
1988-89 | 24 - 28 déc X X X X X X
1990-91 | 22 - 26 déc X X X X X X X
1990-91 | 25 - 28 oct X X X X X X
1991-92 | 19 - 31 déc X X X X X

TAB. 4.3 — Liste des jours dont la donnée est manquante en fonction de la zone (voir
figure 5.11).

problémes de dérives occasionnées par les erreurs d’étalonnage comme nous le verrons
dans la section 5.1.2.

4.1.4 Données satellite manquantes

Il existe un certain nombre de données manquantes au long des 20 années disponibles,
dont il faut tenir compte afin de ne pas biaiser les calculs ultérieurs.

Nous avons décidé d’interpoler linéairement les données manquantes d’une durée in-
férieure ou égale 4 3 jours. Ce choix permet de combler tous les jours manquants entre
1979 et 1987 (en raison du fonctionnement un jour sur deux du satellite NIMBUS-7),
mais aussi beaucoup d’autres petits trous durant les années suivantes. Une autre méthode
(Zwally and Fiegles (1994)) consisterait a utiliser le résultat du Jour précédent (ou suivant)
lorsque la donnée du jour n’est pas disponible. Les deux méthodes sont statistiquement
équivalentes et I'interpolation permet de récupérer jusqu’a 3 jours de données au lieu d’un
seul jour.

Une fois les trous de 1 4 3 jours comblés, il reste des périodes plus longues qu’il n’est
pas raisonnable d’interpoler. La période de 1'été austral (de octobre & mars) est celle que
nous surveillons le plus. Pour cela, nous disposons d’une variable qui, pour chaque pixel
de I’ Antarctique et chaque jour des 20 années étudiées, vaut 0 si la donnée est manquante
et 1 sinon.

Pour une vision plus globale de la répartition des trous, nous avons calculé le pour-
centage journalier de données manquantes au sein d’une zone géographique donnée. Le
continent antarctique est découpé en 7 zones (rectangles sur la grille de projection, fi-
gure 5.11) dont le choix est expliqué section 5.2. L'ensemble des 7 zones couvre la totalité
des zones de fonte du continent (essenticllement les cotes). Pour chaque ZONe, NOus avons

calculé I'évolution estivale jour aprés jour du pourcentage de trous (exemple pour la zone

DML, figure 4.3).

Nous avons rassemblé les résultats dans le tableau 4.3. Deux étés sont particuliére-
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F1G. 4.3 — Evolution journaliére (sur 20 ans) du pourcentage de données manquantes pour

la zone Dronning Maud Land.
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ment marqués (1981-82 et 1987-88) car aucune donnée n’est disponible pour la totalité du
continent antarctique durant respectivement 3 mois (du 5 octobre 1981 au 26 décembre
1981) et un mois et demi (du 3 décembre 1987 au 12 janvier 1988). De tels trous né-
cessitent, dans la plupart des cas, ’élimination pure et simple de ces deux étés. Ainsi,
de potentiellement 20 années de données, nous passons, en pratique, & seulement 18 ans,
réparties sur 20 années.

Mais d’autres périodes manquent selon les zones. La durée de ces trous est relative-
ment courte et ne nécessite pas d’éliminer ’année concernée, toutefois il n’est pas possible
de laisser la série de données dans I'état. En effet, I'erreur commise au cours des années
comportant des trous biaise les résultats puisque les périodes concernées par les données
manquantes sont artificiellement dépourvues de fonte. Nous avons ainsi le choix entre deux
méthodes : soit nous comblons les trous par la moyenne des données des autres années,
soit nous éliminons arbitrairement, et chaque année, les périodes de I’année correspondant
a l’ensemble des trous. Dans le premier cas, la période estivale est entiérement disponible
chaque année; certaines données sont artificielles et introduisent un biais dans les ten-
dances de I’évolution de la fonte sur 20 ans, tout en permettant de discuter des valeurs
absolues annuelles. Dans le deuxiéme cas, nous amputons tous les étés de quelques jours
en octobre et d'une assez longue période en décembre; les tendances d’évolution de la
fonte ne sont, ainsi, pas biaisées, mais correspondent 4 une partie seulement de la période
estivale.

Dans la suite de ’étude statistique (section 7.2.2), nous aurons besoin d’une série
temporelle compléte sur les 20 années disponibles. Le seul moyen dont nous disposons est
de n’utiliser que les données de fin d’été (commencant mi-janvier), car toutes les années
sont alors complétes. Mais la série ainsi constituée est représentative de la fin de 1’été et

non de ’ensemble de la période estivale.

4.1.5 Masques géographiques et filtres d’événements de fonte

En dehors de I'influence des sols nus (rochers, dont le faible albédo provoque la fonte
de la neige a proximité), aucune humidification du manteau neigeux n’est susceptible
d’apparaitre au-dela d’une certaine altitude : Giovinetto (1964) donne quelques chiffres
qui vont de 100 & 1000 métres selon les endroits. La fonte a proximité des montagnes n’est
qu’un épiphénoméne qui ne concerne qu’une fraction trés faible de la surface totale du
continent (de plus, le signal micro-onde est perturbé par la présence des roches car celles-ci
ont une émissivité différente de la neige -0.9 pour un sol nu et 0.7/0.8 pour la neige Mitzler
(1987), pour le canal 19 GHz en polarisation horizontale). Afin d’éliminer une partie des
fauz événements de fonte dus a la présence de roches nues (chaine transantarctique et
nombreux pics rocheux -nunatacks-) sans perdre d’information, nous avons décidé de
filtrer tout signal provenant d’une surface dont Paltitude est supérieure a 1500 métres.

Un modeéle numérique de terrain (MNT, Remy et al. (1999)) nous a permi de créer un
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F1G. 4.4 — En grisé, partie du continent Antarctique délimitée par les masques terre /océan

et topographiques (altitude comprise entre 0 et 1500 m).

masque similaire au masque océan-continent fourni par le NSIDC. Ce masque octan-
continent nous sert a éliminer les pixels qui ne sont pas sur le continent (émissivité de
'eau libre : 0.6 Mitzler (1987)) et surtout les pixels mixtes qui contiennent une partie
d’océan et une partie de continent, car alors le signal, comme dans le cas du sol nu, est
inutilisable. La zone délimitée par la conjugaison de ces deux masques est donc une bande
comprise entre 0 et 1500 métres d’altitude sur les cotes de I’ Antarctique (figure 4.4). Entre
0 et 1500 métres d’altitude restent quelques zones contenant encore des sols nus, mais il
ne nous est pas possible de filtrer plus finement les pixels peu fiables. La Péninsule et
le Marie Byrd Land (Antarctique de ’Ouest) sont deux zones assez rocailleuses, donc
susceptibles de contenir des pixels mixtes, sources d’imprécisions, mais ce sont aussi deux
zones ou la fonte est trés importante (en raison, aussi de la présence de sols nus) et nous
préférons les conserver pour notre étude de la fonte de surface.

Toutefois, ces précautions prises, tout événement journalier de fonte n’est pas forcé-
ment accepté. En effet, le signal de température de brillance n’est pas exempt d’erreurs
de mesures dont les plus remarquables et les plus courantes sont des pics (maxima de
température en plein hiver, par exemple). De tels maxima ne manquent pas d’étre comp-
tabilisés en jour de fonte par l'algorithme. Mais si de telles erreurs se glissent dans les
données, elles restent, cependant, isolées dans le temps et ne durent, en général, pas plus
d’une journée. Ainsi, un événement de fonte n’est pris en compte que s’il n’est pas isolé
dans le temps, c¢’est-a-dire que pour un pixel donné, on ne comptabilisera un événement

de fonte que s’il dure 2 jours consécutifs au minimum.
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4.2 Les données météorologiques de surface

Pour savoir assurément s'il y a fonte, il faudrait connaitre le profil dé température de
la neige (fonte 3 0°C). En effet, la fonte peut commencer & quelques centimétres sous la
surface, en raison de la compétition entre le réchauffement de la neige via la pénétration des
rayons solaires dans le manteau neigeux (sur quelques centimétres) et le refroidissement de
la surface dans I'infra-rouge (sur seulement quelques micrométres). Comme nous I’avons
précisé ci-dessus, le signal micro-onde dépend des caractéristiques d’un volume de neige et
I'inversion du signal, nécessaire pour calculer ce profil, n’est pas aisée. Ainsi, utilisation
des données micro-ondes ne nous permet pas de connaitre la température de la neige. La
méthode que nous utiliserons pour détecter la fonte sera done moins directe et les résultats
plus critiquables.

Il nous parait donc essentiel de pouvoir contrdler I’existence des événements de fonte
détectés par les satellites & partir de mesures au sol. Ces mesures doivent &tre, au mini-
mum, journaliéres, et les séries temporelles doivent couvrir la plus grande partie des 20
derniéres années. Les mesures idéales seraient un bilan énergétique complet de la surface
de la neige. Malheureusement, de telles mesures sont trés récentes et ponctuelles dans le
temps et I'espace, car trés lourdes & mettre en ceuvre. Les seules données météorologiques
disponibles et vérifiant les conditions temporelles énoncées ci-dessus sont les mesures de
température de ’air prés du sol.

Pour cela, nous disposons des données de stations météorologiques en différents points
du continent et essentiellement sur les cétes (facilité d’accés). Les périodes couvertes sont
relativement longues et de nombreuses stations fonctionnaient bien avant la mise en service
des satellites. Cependant, les séries ne sont pas toutes complétes en raison des pannes
subies par les stations au cours des périodes sans maintenance.

Il existe deux types de stations météorologiques : les stations habitées (MWS : Man-
ned Weather Station) et les stations automatiques (AWS : Automatic Weather Station).
Les données AWS ont été téléchargées depuis le site ftp ://ice.ssec.wisc.edu et les données
MWS proviennent des archives de 'TCEPMMT (Centre Européen de Prévision Météorolo-
gique a Moyen Terme). Les données AWS mesurent, plusieurs fois par jour la température
a quelques métres du sol (3 métres lors de P’installation des stations), la vitesse et la di-
rection du vent, plus quelques autres variables telles que ’humidité de 1’air et la pression.
Certaines stations trés récentes mesurent la température de peau mais aucune n’est située
sur les cotes, 1a ou la fonte a lieu. La hauteur a laquelle sont faites les mesures n’est en fait
pas connue avec précision du fait de 'accumulation de neige : la station s’enfonce petit a
petit dans la glace.

Les données finalement utilisées sont échantillonnées a 3 heures et nous en extrayons la
température maximale de la journée pour créer des fichiers de température journaliéres.

Les températures maximales représentent pour nous la période de la journée pendant
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F1G. 4.5 — Localisation des stations météorologiques listées dans le tableau 4.4

laquelle nous avons le plus de chance d’observer de la fonte. De plus, ces températures
sont moins susceptibles d’étre mesurées durant une forte inversion de température car
air chaud provoque des turbulences locales qui mélangent les premiers métres de I’atmo-
sphére et détruisent les inversions de températures. Ainsi, ces températures ont de fortes
probabilités d’étre a peine plus élevées voire un peu moins élevées que celles qui régnent
au sol, et la différence entre ces températures et la température de peau du sol devient
systématique et moins génante qu'une erreur aléatoire. Dans le cas ou le mélange prés du
sol est important, il ne sera pas aberrant d’avoir une température de I’air négative lors
d’un événement de fonte au sol; dans le cas contraire, ou il y a inversion, la température
de I'air pourra étre positive sans qu’il y ait fonte pour autant.

Le choix des stations utilisées est fondé sur la longueur et la fiabilité de leurs données
et surtout sur leur situation géographique. Nous avons essayé de répartir les stations
tout autour du continent mais le critére déterminant est resté ’homogénéité de la surface
environnante aux échelles d’une mesure spatiale (proximité ou non de rochers, chaines
montagneuses ou océan). En effet, la tache au sol du radiométre est assez grande (plus de
50 ki de diamétre en moyenne) et la présence de sol nu (sans neige) ou d’eau liquide (océan

libre) dans la zone survolée fausse la mesure. I faut donc trouver des stations cotieres

(donc elles-mémes trés proches de I'océan) situées prés de vastes étendues de glace afin

que nous puissions comparer les mesures de température avec un signal radiométrique de
qualité et issu d’une zone proche de ces stations. Notre choix s’est porté sur 19 stations’
dont nous donnons'quelques caractéristiques dans le tableau 4.4.

En outre, nous avons téléchargé des températures moyennes estivales (décembre-

janvier) calculées & partir des mémes données depuis le site de 'Université de Tasmanie

ILa station de Rothera Point n’est pas utilisée pour calibrer 'algorithme mais seulement pour comparer

les indices de fonte avec les données météorologiques in situ.
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Numéro Nom Latitude Longitude Altitude Température
de la (m) moyenne estivale
station (°S) (déc/janv - °C)
1 Rothera 67.57 68.13°W 16 +1.2
2 Larsen 66.95 60.91°W 17 -0.2
3 Base Belgrano 77.87 34.62°W 32 -2.9
4 Halley 75.50 26.65°W 39 -4.6
5 Nordenskiold Base 73.05 13.38°W -5.6
6 Neumayer 70.62 8.37°W 50 -4.4
7 Novolazarevskaya 70.77 11.83°E 99 +0.3
8 Maitri 70.77 11.75°E 117 +0.5
9 Syowa, 69.00 39.58°E 21 -0.7
10 Molodeznaja 67.67 45.85°E 40 -1.0
11 Mawson 67.60 62.90°E 16 -0.3
12 Zhongshan Weather  69.40 76.40°E 18 -0.1
13 Davis 68.60 78.00°E 13 +0.7
14 Mirnyj 66.55 93.02°E 30 -2.0
15 Casey 66.28 110.52°E 41 -0.3
16 Gill 79.99 178.61°W 55 -7.8
17 Elaine 83.10 178.60°W 60 -8.7
18 Lettau 82.52 174.45°W 55 -6.4
19 Ferrel 77.95 170.80°W 45 -7.1

TAB. 4.4 — Liste des stations météorologiques dont les données sont comparées avec les
données satellite. La moyenne estivale est calculée a partir des données disponibles sur
les 20 derniéres années. La station de Casey Air Strip, située trés prés de celle de Casey,

n’est pas citée mais est utilisée.
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http ://www .antcrc.utas.edu.au/~jacka/temperature.html dans le but de les comparer
aux indices de fontes calculés section 5.2.

Nous n’avons malheureusement aucun moyen de calculer les températures du sol a
partir de celles de 'air, car les gradients de températures prés du sol sont imposés par un
bilan d’énergie dont nous ne connaissons aucun des termes. Des inversions de température
(sol plus froid que I'air au-dessus) peuvent se produire si le vent n’est pas assez fort pour
mélanger la couche d’air au sol. Les inversions de température sont trés fréquentes en
hiver (pas de soleil pour alimenter les vents turbulents de la couche limite) et moins en
été (surtout prés des cotes grace aux vents catabatiques qui permettent un bon mélange
prés du sol). Il n’est cependant pas impossible que la température & 3 métres soit positive
alors que la température des premiers centimétres de neige est encore négative (pas de
fonte). De méme, il n’est pas impossible que la température a 3 métres soit négative alors
que la température de la neige est nulle (fonte). Nous tiendrons compte de ces phénomeénes

lors de Vinterprétation des résultats (cf. section 5.1.3).
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Chapitre 5

Détection des événements de fonte

5.1 Algorithme de détection des zones de fonte

5.1.1 Principe physique

Comme nous ’avons expliqué dans la section 4.2, les données micro-ondes ne nous
permettent pas de calculer directement la température de la neige et les événements de
fonte seront détectés moins directement en utilisant la forme du signal micro-onde.

En quelques mois, I’émissivité de la neige séche évolue peu. L’émissivité sera modi-
fibe petit a petit en raison des précipitations solides -neige ancienne recouverte par de
la neige fraiche- et du métamorphisme des cristaux de neige -grossissement des cristaux,
densification du manteau. Le signal vu par le satellite refléte donc essentiellement les
variations saisonniéres de la température équivalente du volume émetteur. L’émissivité
moyenne annuelle & Dome C en 1989 pour la fréquence 19.3 GHz était de 0.65 en polari-
sation horizontale, et 0.85 en polarisation verticale (Sherjal and Fily (1994)). Ces valeurs
d’émissivité sont bien représentatives des surfaces rencontrées en Antarctique (Zwally and
Fiegles (1994)) et 1’on peut remarquer que 1’émissivité en polarisation horizontale est plus
faible que celle de la polarisation verticale. La figure 5.1 présente la série temporelle des
températures de brillance 4 Dome C au cours des 20 années d’étude. Le cycle semble
plus aplati vers le bas (périodes hivernales) car, durant ’absence de soleil, la température
n’évolue plus beaucoup dans le manteau.

Dans le cas ot la neige s’humidifie, ’émissivité équivalente augmente vers des valeurs
trés proches de l'unité (0.9 d’aprés Zwally and Fiegles (1994)) et les températures de
brillance sont beaucoup plus élevées (273 K multiplié par 'émissivité, soit, par exemple,
9260-270 K pour le point choisi dans la figure 5.2!). Ainsi, les périodes durant lesquelles de
vastes surfaces (plusieurs dizaines de km?) expérimentent un peu de fonte seront aisément
détectables a Doeil & partir des séries tempbrelles de température de brillance. En effet,

pour la fréquence 19.3 GHz, I'émissivité équivalente, donc la température de brillance

113 mesure micro-onde est une moyenne sur une surface assez grande, et la température correspondant

a la fonte (e.273) sera atteinte si toute la surface subit de la fonte.
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séquivalente, subira une augmentation d’environ 20 %, ce qui est tout a fait comparable

N S S o W T T WO T 3 Pamplitude annuelle d’un cycle de température de brillance en neige séche. Le résultat
) s sera I’apparition d’un pic de fonte trés reconnaissable comme ceux visibles sur la figure 5.2. |
o AW, i
frod 5.1.2 Utilisation du canal 19H (19.3 GHz H) \
1980 1982 1984 1986 1988 1990 1992 1994 1996 1908 L’utilisation du canal 19.3 GHz est recommandée en raison des considérations faites “
dans la section 3.8 sur 'influence de I’atmosphére sur le signal radiométrique émis par "
la surface neigeuse. Le choix de la polarisation horizontale (H), quant & lui, est plus |
G "1""" s bbb Ly directement lié au type d’algorithme utilisé : comme I’émissivité horizontale de la neige J'
£ ?::Z soche est sensiblement plus faible que la verticale, les pics de fonte seront plus importants
~ s | en polarisation horizontale qu’en verticale (Zwally and Fiegles (1994)). .
188.0 il
94 1996 1998 parée 4 un seuil en température au-dela duquel on considére qu’il y a fonte et en-deca

Pour détecter les pics de fonte, la température de brillance de chaque pixel est com- |
l

duquel on considére qu’il n’y a pas fonte. Ce seuil est variable d'une année sur I’autre et ‘
d’un pixel a Pautre, car & chaque pixel correspond une surface de neige et de glace dont |
|

|

\

F1G. 5.1 ~ Température de brillance 4 Dome C (74.50°S, 123.00°E) pour la fréquence 19.3 la structure lui est propre et qui peut fortement évoluer d’une année sur 'autre. En effet, 1

GHz et les polarisations H (haut) et V (bas). la présence, ou non, d’une crofite de regel due a un épisode de fonte passé, la densité du

manteau neigeux et les métamorphismes des cristaux de glace dépendent de nombreux
paramétres (accumulation moyenne annuelle, vent, température moyenne annuelle...) et
influencent beaucoup la température et ’émissivité équivalente de cette surface. Ce qui |

vient d’atre dit est illustré par la figure 5.2 : I'épisode de fonte de I’été 1991-92 est relati- |

j:z T e e TR P vement long et la température de brillance (en fait, I’émissivité équivalente du manteau
%Zj | J | | neigeux), durant la période hivernale qui suit, diminue beaucoup plus que d’habitude en
: ::z ‘ ) ‘ raison, on peut le penser, de la formation d’une crotite de glace en surface a la fin de ’été.

140, —""I||a||... M Par la suite, et ce jusqu’a ’été 1995-96, la température de brillance (en fait, I’émissivité

1980 1982 1984 1986 1988 1990 1992 1994 1996 1998 équivalente) augmente selon une tendance marquée qui peut étre expliquée par I’accumu-

lation de neige (I’émissivité équivalente augmente progressivement car la crotite de glace

est progressivement recouverte par de la neige fraiche dont ’émissivité est supérieure a

280. ludu bl wosdobesrsedeod el 3 i . . N
- L | TR R T SRR THOUIR S PO T celle de la glace, Bingham and Drinkwater (1999)). Cet exemple d’évolution & long terme
240. 1 ‘ 3 . . : 5 .
£ 222 i ! de la température de brillance montre clairement qu'il est déraisonnable de fixer un seuil
200. i | constant sur plus d’une année. Un senil variable permet, en outre, de quasiment s’affran-

chir des problémes d’étalonnage des capteurs satellitaux dont nous avons parlé dans la ‘

T TITTITT TTTTTT ™
T T T T T T TITTITITITT AR |

I I Tt

o g i SR— .
84 1986 1988 1990 1992 1994 1996 1998 section 4.1.3.

Le seuil, que nous noterons T, est la somme de la moyenne annuelle (M) et de N fois

Pécart type (o) de la série de température de brillance du pixel considéré : "= M + N.o.

F1G. 5.2 — Température de brillance & 70°S, 0°E (zone DML) pour la fréquence 19.3 GHz La moyenne annuelle permet de prendre en compte les variations inter-annuelles du signal

et les polarisations I (haut) et V (bas) et 1’écart type la variabilité spatiale de ’amplitude du signal.

La moyenne annuelle est calculée en chaque pixel du continent entre le 1 avril et le 31

mars de chaque année. Dans certaines régions, telle la Péninsule, la période de fonte peut
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durer jusqu’a 4 mois, et la moyenne calculée est biaisée vers les valeurs typiques de fonte.
Pour remédier au probléme, la moyenne est calculée de maniére itérative, en enlevant
arbitrairement certaines valeurs trop éloignées de la moyenne précédente : on calcule une
premiére moyenne annuelle, et pour les deux calculs suivants, on élimine toutes les valeurs
dont la différence avec la moyenne précédente est plus grande que 30 K. L’écart type est
calculé de la méme maniére. Le seuil de 30 K est issu d’une étude antérieure (Zwally and
Fiegles (1994)) que nous présentons dans la section 5.1.4.2.

Pour chaque pixel et chaque jour, I’algorithme fournit une information binaire : 1 s’il
détecte de la fonte et 0 sinon. Nous considérons que la fonte affecte la totalité de la surface

) . ; b v :
d’un pixel ou ne Paffecte pas du tout, sans pouvoir distinguer les cas intermédiaires.

5.1.3 Détermination de la valeur du paramétre N

Si la moyenne M et Pécart type o dépendent de l'année et du pixel considéré, le
paramétre N doit toujours étre le méme car il ne dépend que de la physique du rayon-
nement et non des caractéristiques météorologiques ou structurelles du manteau neigeux.
Cependant, I’algorithme choisi est extrémement simpliste, et il serait inutile de calculer
la valeur du paramétre N & partir d’un modéle d’émissivité. Nous avons, par contre, a
notre disposition des données de terrain (les températures AWS ou MWS, section 4.2) que
nous pouvons utiliser afin de déterminer une valeur de N en comparant les températures
maximales journaliéres d’une station avec le résultat de I'algorithme.

Les stations météorologiques que nous avons sélectionnées (section 4.2) sont situées
dans de vastes zones relativement planes et homogeénes de telle sorte que le signal radiomé-
trique issu de cette zone (le radiométre voit une surface moyenne d’un diamétre supérieur
a 50 km) soit représentatif de I’état moyen du manteau neigeux et soit peu perturbé par la
présence de rochers, d’eau libre ou de reliefs. On considére que la température relevée en
un point dans une station météorologique est représentative de la situation météorologique
de I'ensemble du pixel utilisé pour détecter la fonte en cet endroit.

Les figures 5.3 4 5.7 présentent les distributions temporelles du nombre de jours de
fonte en fonction de la température de I’air pour différentes valeurs de N comprises entre
L et 4, et, & titre de comparaison, pour Palgorithme & seuil fixe de Zwally and Fiegles
(1994) (section 5.1.4.2, seuil fixe de 30 K). Pour chaque station météorologique, chaque
algorithme et chaque valeur de N, nous avons comptabilisé les températures maximales des
journées de fonte. Pour chaque figure, Pordonnée représente le nombre de jours de fonte et
abscisse les températures correspondantes par pas de 1°. Idéalement, et si nous disposions
des températures de la surface de la neige, nous devrions détecter la fonte uniquement
pour des températures nulles. En fait, les températures de ’air ne correspondent pas aux
températures de surface de la neige et nous ne pouvons pas facilement passer des unes

aux autres (par manque d’informations météorologiques). De plus, I'algorithme peut‘ée

tromper et dé événce i i
per et détecter un événement de fonte qui n’en est pas un, alors associé, par exemple,
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FIG. 5.3 — Evolution, en fonction du seuil adopté (1, 2, 3 et 4 o) et de I’algorithme adopté
(seuil & 30 K), des distributions temporelles du nombre de jours de fonte relatif a la

température de l'air.

4 une température fortement négative. C’est pourquoi nous devons essayer d’optimiser
notre algorithme (valeur de N) & Poeil, et en comparant avec ce qui a déja été fait (en
'occurence avec I'algorithme & seuil fixe de Zwally and Fiegles (1994)).

La grande majorité des températures sélectionnées est comprise entre -20° et +10°C
avec un mode de la répartition situé entre 0° et +5°C. Lorsque les séries de température
sont complétes durant les mois d’été, le nombre total de températures sélectionnées par
'algorithme de fonte est assez conséquent et statistiquement significatif. La forme de la
répartition est alors commune A toutes ces stations que nous prendrons comme référence
(Larsen, figure 5.3 ; Neumayer, Nordenskiold, Halley, figure 5.4 ; Novolazarevskaya, figure
5.6) : dés N = 1, une coupure nette se dessine 4 -5°C et persiste pour les valeurs plus élevées
de N. 1l est intéressant de noter que la relation qui se profile entre I’algorithme de fonte
et les températures maximales ne semble pas dépendre de la localisation géographique
(ces stations sont réparties en Péninsule et dans le Dronning Maud Land - tableau 4.4 et

figure 4.5- et subissent des météorologies différentes).
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FIG. 5.5 — Evolution, en fonction du seuil adopté (1, 2, 3 et 4 &) et de P'algorithme adopté

(seuil & 30 K), des distributions temporelles du nombre de jours de fonte relatif a la

température de l'air.
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La faible longueur de la série temporelle et le manque de données durant les périodes
de fonte de quelques stations est un handicap certain pour notre étude, car le nombre total
de températures se fait plus faible, et ce surtout pour les valeurs élevées du paramétre N
(plus N est grand, moins il y a de jours de fonte sélectionnés). Pour des stations situées
dans des zones ol la fonte est rare (par exemple Elaine sur le Ross Ice Shelf), le phénomeéne
est encore amplifié et, pour les grandes valeurs de N, les distributions temporelles finissent
par ne montrer que quelques températures, qui n’ont plus aucune signification statistique.
Pour les autres stations du Ross Ice Shelf, comme nous ne disposons que de peu d’années de
mesures, le nombre total de températures sélectionnées reste trés faible et peu exploitable.
Cependant, la forme de la répartition en température correspond aux résultats des stations
de référence discutées précédemment.

Trois stations fournissent un nombre total de température restreint mais qui semble
néanmoins suffisant : Syowa, figure 5.5 ; Casey et Maitri, figure 5.7. La forme des réparti-
tions est toujours trés similaire et confirme la coupure 4 -5°C. La station Casey Airstrip
fournit peu de données mais la distribution temporelle n’est pas pour autant aberrante.

Afin de déterminer quelle valeur de N nous devons utiliser par la suite, nous pouvons
nous aider des distributions temporelles réalisées avec Palgorithme & seuil fixe de 30 K
utilisé par Zwally and Fiegles (1994), tout en gardant & ’esprit que ce dernier algorithme
est moins performant que le nétre. Pour N = 1, la coupure 4 -5°C n’est pas trés nette et
le nombre d’événements froids (dont la température est inférieure & -5°C) est trop élevé :
le seuil est trop bas et ’algorithme sélectionne des périodes sans fonte. A partir de N =
2, la coupure a -5°C devient plus nette et se généralise & tous les diagrammes ou presque.
Pour N = 3 et N = 4, les distributions temporelles sont trés similaires & ceux du seuil
fixe de 30 K. Pour N = 3, 98% des températures sélectionnées sont au-dessus de -5°C et
85% au-dessus de 0°C. Cette proportion de température de part et d’autre de -5°C et 0°C
nous semble raisonnable et nous choisissons la valeur N = § pour la suite. Il faut bien
garder a I'esprit que cette méthode nous permettra d’étudier les variations relatives de la
fonte et non les valeurs absolues.

Le seuil & -5°C qui s’est imposé de lui-méme et la forme invariante des diagrammes
quelle que soit la localisation géographique des stations nous permet d’établir un lien fort

entre ce qui est détecté par I'algorithme et la température. En revanche, le manque de
vérité terrain (mesure de ’humidification du manteau neigeux et comparaison avec les
données satellite) ne nous permet pas d’affirmer que I'algorithme détecte bien de la fonte
et seulement de la fonte. Nous devons donc rester prudent quant A la signification des

événements détectés; nous continuerons, toutefois et par simplicité, a utiliser le terme
fonte.
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FiG. 5.8 — Station de Larsen Ice Shelf. Canal 19H (Kelvin) avec le seuil variable de notre
algorithme (haut). XPGR (sans dimension) avec seuil a -0.0158 fixé par Abdalati and

Steffen (1997) (milieu). Température de la station automatique avec seuil a 0°C (bas).

5.1.4 Comparaison avec d’autres algorithmes

Depuis 1993, quelques articles présentent des cartes de fonte de surface sur les ca-
lottes polaires & partir des données micro-ondes SMMR et SSM/I (Abdalati and Steffen
(1995, 1997); Mote et al. (1993); Mote and Anderson (1995); Ridley (1993); Zwally and
Fiegles (1994)). Les deux plus récents (années 1994 et 1997) utilisent des algorithmes fort

différents 'un de autre, dont nous nous sommes inspirés pour notre étude.

5.1.4.1 XPGR

Abdalati and Steffen (1997) ont étudié la fonte de surface au Groenland entre 1979 et
1995. Afin de détecter les jours de fonte, le gradient de polarisation croisé (cross-polarized

gradient ratio) entre les canaux 19H et 37V, XPGR = T:{igH) +TZ€3W), est utilisé. Les
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F1G. 5.9 — Station de Casey Airstrip. Canal 19H (Kelvin) avec le seuil variable de notre

algorithme (haut). XPGR (sans dimension) avec seuil & -0.0158 (milieu). Température de

la station météorologique avec seuil & 0°C (bas).
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auteurs avaient a leur disposition quelques dates de début de fonte au camp ETH/CU
(camp initialement suisse puis américain, situé a 69°34’N, 49°17'W et a 1150 m d’altitude).
Ils ont comparé ces vérités terrain avec les variations de I'indice XPGR, calculé sur le pixel
correspondant au camp ETH/CU. Un seuil expérimental a ainsi pu étre déterminé. Ce
seuil a été ensuite étendu A toute la calotte groenlandaise. Il est donc constant spatialement
et temporellement et dépend de Iinstrument utilisé (SMMR ou SSM/T). De plus, comme
cet algorithme s’appuie sur une différence de réponse en fréquence, I'indice XPGR s’annule
dans les zones de glace vive (Abdalati and Steffen (1997)). Dans ces cas-1a, les auteurs ont
arbitrairement considéré qu’il y avait fonte.

Nous avons essayé, sans succés, d’appliquer cet algorithme au continent antarctique.
11 semblerait qu’il soit bien adapté aux fontes massives mais qu’il ne soit pas assez sensible
pour détecter correctement les faibles quantités d’eau liquide qui caractérisent souvent la
fonte en Antarctique. Afin d’illustrer ces propos, prenons comme exemple deux endroits
soumis respectivement & de fortes fontes et & de faibles fontes. La plate-forme flottante,
nommée Larsen, en Péninsule antarctique, subit de fortes fontes estivales. Comme le
montre la figure 5.8, le seuil proposé par Abdalati and Steffen (1997) est adapté a cette
situation, puisque les dates durant lesquelles la température de l’air est supérieure a 0°C
correspondent en gros aux dates durant lesquelles Palgorithme détecte de la fonte. Cepen-
dant, sur le site de la station météorologique Casey Air Strip, ot la fonte est beaucoup
plus faible, Palgorithme s’avére totalement inadapté quel que soit le seuil envisage (figure
5.9 : si on essaie de baisser la valeur du seuil, 'algorithme détectera n’importe quelle
valeur & n’importe quelle date). Nous n’avons donc pas utilisé ce type d’algorithme. A
titre de comparaison, nous avons tracé dans les figures précédentes les températures de
brillance et le seuil de notre algorithme : dans la figure 5.8, nous voyons que notre algo-
rithme détecte les événements de fonte aussi bien que le XPGR. Par contre, dans la figure

5.9, nous voyons que notre algorithme détecte beaucoup mieux les événements de fonte.

5.1.4.2 Seuil 4 30 K

Une méthode plus directe a été utilisée par Zwally and Fiegles (1994) et notre propre
algorithme en est largement inspiré puisqu’il en reprend les grandes lignes : utilisation du
canal 19H en Kelvin, seuil calculé & partir de la moyenne des températures de brillance a
laquelle on ajoute une certaine valeur. La valeur rajoutée par Zwally and Fiegles (1994)
est de 30 K et la moyenne des températures est faite sur les 9 années disponibles pour les
auteurs. Le seuil de détection de la fonte est donc constant dans le temps et dans ’espace.
Nous allons montrer que 1'utilisation d’un seuil fixe ne permet pas de détecter tous les
événements de fonte. '

Ainsi, les températures AWS de la figure 5.10 nous montrent que les 4 périodes esti-
vales représentées subissent de la fonte (températures supérieures & 0°C). Mais 'amplitude

du signal de température de brillance évolue significativement, au cours de ces 4 annces
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FIG. 5.10 — Température de brillance en Kelvin au site de Novolazarevskaya. Comparaison
de notre algorithme avec celui de Zwally and Fiegles (1994). Les pointillés représentent le
seuil a 30 K de Zwally and Fiegles (1994) et le trait tireté représente notre algorithme. La

température AWS avec le seuil & 0°C sont représentés dessous.

puisqu’il chute aprés les deux premiers étés. Pour les étés 1990-91 et 1991-92, les deux
méthodes détectent la fonte. Cependant, pour les étés suivants (1992-93 et 1993-94), am-
plitude du signal a diminué et seul notre algorithme s’adapte a cette modification ; celui
mis au point par Zwally and Fiegles (1994) ne voit pas ces événements de fonte.

Comme nous venons de le voir, la série temporelle de températures de brillance d’un
pixel peut subir de fortes variations d’amplitude et méme de valeur moyenne annuelle.
C’est pourquoi Putilisation d’une moyenne unique sur toute la durée de la série ne nous
semble pas assez sensible. D’autant plus que notre série sur 20 ans comporte les données
de 4 instruments différents et que 1'étalonnage entre les instruments n’est pas trés fiable

(ce qui risque de provoquer des dérives dans les séries).

5.2 Mise en forme du signal de fonte

L’algorithme est choisi, calibré, et nous avons effectué les calculs sur ’ensemble de
la série. Nous recueillons une information journaliére binaire. A chaque pixel des cotes
antarctiques, nous avons associé une valeur 0/1 (pas de fonte/fonte) entre le 1 avril 1979 et
le 31 mars 1999, soit 7305 jours (sans oublier les données manquantes). Il faut préciser que
cette information ne donne pas accés a la quantité d’eau mise en jeu, ni au ruissellement,
ni au regel. Un pixel situé en Péninsule antarctique sera comptabilisé comme un pixel

du Ross Ice Shelf malgré les trés fortes disparités de fonte entre ces deux zones. Mais
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nous avons néanmoins une information sur la durée de la période de fonte en jours et sur

J’extension du phénoméne en millions de km?,

Séries temporelles réduite et complétée Les données manquantes ne permettent
pas d’utiliser ces résultats sans prendre de précautions. En effet, une tendance sur 20
ans calculée alors que certaines années sont amputées de prés de la moitié de la période
estivale (section 4.1.4) n’aurait aucune signification, car alors le manque de données serait
interprété comme une absence de fonte et biaiserait le résultat. Nous avons donc choisi de
créer deux types de séries de données : une série réduite, qui n’est représentative que d’une
partie de 1'été (celle qui est commune & toutes les années), et une série complétée dans
laquelle, au contraire, tous les trous ont été comblés par interpolation. Les deux séries
sont amputées des étés 81-82 et 87-88 et ne comportent donc que 18 années réparties sur
20 ans (1979-80 & 1998-99).

La série réduite est créée en ne conservant que les périodes pour lesquelles nous avons
des données tous les ans (sauf les étés 1981-82 et 1987-88). Par exemple, la période du
24 au 28 décembre 1988 n’est disponible nulle part sur les cotes antarctiques sauf dans
la région du Ross Ice Shelf (tableau 4.3). Cette période est donc éliminée partout chaque
année sauf dans la région du Ross Ice Shelf. Cette réduction du nombre de données,
répétée pour chacun des trous, est particuliérement importante pour le mois de décembre
puisqu’alors la plupart des régions ne comportent plus que 14 jours de données. La série
complétée, au contraire, est créée en comblant tous les trous par la moyenne journaliére
des données disponibles les autres années sur cette méme période.

Ainsi, la série réduite permet de calculer des tendances a long terme car les données
disponibles sont des données mesurées et les périodes disponibles le sont toutes les années.
Il ne faut cependant pas oublier que ces tendances ne concernent qu’une partie de la
période estivale. La série complétée est, quant & elle, adaptée pour fournir les valeurs
estivales absolues des jours de fonte, car toute la période estivale est disponible, mais

l'estimation des tendances est biaisée.

Cumuls annuels, cartes et zones La quantité de données journaliéres (plus de 7300
jours multipliés par 230x200 pixels) ne permet pas de se représenter facilement I’évolution
spatiale ou temporelle de la fonte. De plus, nous avons tendance a chercher une évolution
inter-annuelle des paramétres climatiques. Ces deux remarques nous aménent a simplifier
nos données en cumulant annuellement les jours de fonte pixel par pixel. Quelle que soit la
série choisie, les données sont désormais annuelles (18 années réparties sur 20 ans). Pour
nommer ces périodes estivales, on utilise ’année qui correspond au mois de janvier : 1980
fait référence a I'été nov-déc 1979 / janv-fev 1980.

Nous avons découpé les zones de fontes du continent antarctique en 7 zones dont les
comportements inter-annuels semblent homogénes. Ces zones sont largement inspirées de

Particle de Zwally and Fiegles (1994) de telle sorte que nos résultats peuvent &tre comparés
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FIG. 5.11 — Carte moyenne de la durée annuelle de fonte de surface et emplacement des

7 zones géographiques. L’unité de ’échelle de couleur est le jour.

aux leurs. Les zones, représentées sur la figure 5.11, se nomment comme suit : Péninsule,
Filchner-Ronne, Dronning Maud Land (DML), Amery, Wilkes Land, Ross, Marie Byrd
Land (MBL).

On peut tracer des cartes annuelles de fonte (figures 5.12 & 5.15) qui fournissent des
informations sur les surfaces affectées par la fonte, la durée de la période de fonte ainsi
que sur leurs évolutions inter-annuelles. La figure 5.11 présente la carte moyenne sur les
18 années du nombre de jours de fonte annuelle.

Nous avons choisi de présenter les anomalies par rapport a la moyenne (figures 5.12
et 5.13) ainsi que les cumuls annuels (figures 5.14 et 5.15). Pour cela, nous avons utilisé
la série. complétée, car la série réduite sous-estime nécessairement les résultats. De plus,
comme les données manquantes dépendent des zones, les cartes ne seraient pas spatiale-

ment homogénes et la comparaison entre les zones serait faussée.
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Indices L’étude visuelle des cartes de cumuls annuels est seulement qualitative. Afin de
rendre 'étude plus quantitative et de permettre des calculs de tendances (section 6.1.2)
ou de variabilité (section 7.2.2), nous définissons 3 indices qui synthétisent 1’évolution de
la fonte en Antarctique.

Les indices sont calculés pour chacune des 7 zones géographiques :

— CMS (pour cumulative melting surface) est en jour.km? et représente la somme
annuelle des jours-pixels durant lesquels la fonte a lieu, multipliée par la surface
d’un pixel, soit (25 x 25 km?)

— MMS (pour mazimum melting surface), en km?* représente la surface au sein de
laquelle la fonte est détectée au moins une fois dans I’été.

— MMD (pour mean melt duration), en jours, fournit une information sur la durée
de la période de fonte et se calcule par simple quotient des deux précédents.

L’évolution temporelle des indices CMS, MMS et MMD calculés & partir de la série réduite

est représentée dans les figures 5.16 et 5.17.
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- - T

|
E'f Chapitre 6 |

Variabilité et tendances des indices de

" fonte en Antarctique

Ce chapitre débute par une section dans laquelle nous présentons les résultats de |
, notre analyse des séries d’indices. Ensuite, afin de s’assurer que I'utilisation de 'une ou
| l'autre des séries (réduite, complétée, ...) ne modifie pas trop les résultats, nous testons
leur robustesse. Nous confrontons alors nos résultats avec ceux de Zwally and Fiegles
'f ' (1994) (également une histoire de la fonte de surface en Antarctique, mais réduite a la
\ période 1978-87), analyse que nous poursuivons au cours des sections suivantes. Enfin,

’évolution temporelle des données météorologiques de surface ainsi que d’autres mesures

de fonte.

\

:

!

.; (infra-rouge, températures troposphériques, ...) est comparée & la variabilité des indices
\

\

\

| 6.1 Les indices de fonte

\

i 6.1.1 Variabilité temporelle et spatiale

5 6.1.1.1 Variabilité inter-annuelle

Les séries d’indice de fonte sont caractérisées par une forte variabilité inter-annuelle
' propre aux climats des régions polaires. L’étude visuelle des courbes (figures 5.16 et 5.17)
' fait apparaitre une oscillation bi-annuelle pour quasiment tous les indices de fonte au
|‘|‘ cours de la premiére décennie (1979-90) avec une alternance d’étés “chauds”, pendant
": lesquels la fonte de surface est relativement importante (en surface et/ou durée), et d’été
| “froids”, dans le cas inverse : 1982-83/84-85/86-87 dans quasiment toutes les zones sauf
ii Filchner et Wilkes. Il faut cependant rester prudent car I’absence des étés 1981-82 et 1987-
"'i 88 peut nous tromper. Cette oscillation 4 deux ans ne semble pas stable dans le temps
‘ ' puisqu’elle n’est pas retrouvée au cours de la décennie suivante. Une sorte de mélange
d’oscillations & 2 et 3 ans se met alors en place (1989-90/92-93/94-95/97-98 pour les 3

' ‘ indices en Péninsule et quelque chose de similaire pour Marie Byrd Land). De méme, |

semble apparaitre une oscillation & 3 ans dans la zone de Ross pour I'indice de surface
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MMS (1988-89/91-92/94-95/97-98) et a 2 ans pour I'indice de durée MMD.

Une étude plus quantitative de la variabilité temporelle est effectuée dans le chapitre
suivant (section 7.2.2) sur une nouvelle série d’indices (série 20 ans) définie en raison des
contraintes de calcul que la méthode utilisée nous impose. Les aspects qualitatifs mis en

évidence dans cette section sont alors renforcés ou relativisés.

6.1.1.2 Variabilité spatiale

En fonction de la zone, les indices de fonte ne fournissent pas la méme information.
Ainsi I'indice CMS de la Péninsule est fortement dépendant de la durée de la période
de fonte car la surface de fonte varie peu. A l'inverse, les grandes plate-formes flottantes
(Ross et Filchner) fondent toujours trés peu (5 jours en moyenne) mais ont une surface de
fonte trés variable. De plus, cette surface peut représenter prés de la moitié de la surface
de fonte totale antarctique : la somme des MMS des deux ice shelves durant 1’été 1991-92
représente 40 % du MMS total - 0.85 10° km? pour les ice shelves contre un total de
2.1 10° km?. Les indices de fonte indiquent que le Filchner fond globalement trés peu,
ce qui est confirmé par Giovinetto (1964) qui indique que cet ice shelf se situe presque
intégralement 4 l'intérieur de la zone de neige séche.

Une étude des cartes de fonte annuelle (figures 5.14 et 5.15) montre que le comporte-
ment des 7 zones cotiéres (figure 5.11) est spatialement assez homogéne. Ainsi, il semble
possible de former deux groupes : les zones situées a 'ouest (210°E-300°E | la Péninsule
et le Marie Byrd Land) ; toutes les autres zones (60°W-210°E | Filchner, Dronning Maud
Land, Amery, Wilkes et Ross). Afin de confirmer cette impression visuelle, nous avons
corrélé pour trois indices (CMS, MMD et MMS) les 7 zones entre elles (tableau 6.1). La
signification statistique de la majorité de ces corrélations est supérieure a 99% (test de
student). Entre les deux groupes, en effet, les coefficients de corrélations sont faibles; 4
I'opposé, au sein d’un groupe, les coefficients de corrélation sont plutot élevés. Pour I’in-
dice CMS, par exemple, ce coefficient est toujours supérieur & 0.60 entre tous les menbres
d’'un méme groupe (sauf pour la zone de Filchner-Ronne, car celle-ci subit trés peu de
fonte et la répartition des jours de fonte n’est pas trés propice aux calculs statistiques).
Les deux autres indices viennent confirmer A peu prés ce résultat.

Un deuxiéme point vient confirmer ce découpage en deux groupes : c’est ’année de
I'été pendant lequel la fonte a été la plus intense. On remarque que toutes les zones ont
subi une trés forte fonte estivale (pic pour quasiment tous les indices) durant les été 1991-
92 ou 1992-93. La fonte est d’abord extrémement importante pour les zones DML, Ross,
Filchner, Amery et Wilkes durant, I'été 1991-92, puis c’est au tour des zones Péninsule et
MBL I’été suivant. On peut méme remarquer que durant 1'été 1992-93, les zones DML,
Ross, Filchner et Amery subissent une fonte exceptionnellement faible, mais cet aspect
des choses sera approfondi lors de la comparaison des indices de fonte avec des données

atmosphériques (cf. section 7).

58

CMS MBL Péninsule Filchner DML Amery Wilkes Ross Antarctique
MBL 1.00 0.65 0.11 027 0.34 047  0.43 0.76
Péninsule 1.00 -0.16  -0.17 -0.10  -0.07 -0.16 0.35
Filchner-Ronne 1.00 0.42 0.23 0.53 0.41 0.38
DML 1.00 0.79 0.60  0.72 0.78
Amery 1.00 0.70  0.61 0.75
Wilkes 1.00 0.68 0.74
Ross 1.00 0.76
Antarctique 1.00

MMD MBL Péninsule Filchner DML Amery Wilkes Ross Antarctique
MBL 1.00 0.56 0.02 0.28 0.17 0.29  0.09 0.57
Péninsule 1.00 -0.17  -0.33  -0.27 -0.15 -0.34 0.45
Filchner-Ronne 1.00 0.57 0.67 0.70 0.06 0.56
DML 1.00 0.77 0.54  0.49 0.69
Amery 1.00 0.6  0.59 0.68
Wilkes 1.00  0.33 0.61
Ross 1.00 0.86
Antarctique 1.00

MMS MBL Péninsule Filchner DML Amery Wilkes Ross Antarctique
MBL 1.00 0.57 0.21 0.17 031 0.41 0.45 0.53
Péninsule 1.00 0.01 0.34 0.41 -0.13  0.38 0.75
Filchner-Ronne 1.00 0.32 0.13 0.34  0.35 0.02
DML 1.00 0.46 0.37  0.40 0.03
Amery 1.00 0.27 0.63 0.24
Wilkes 1.00 0.47 0.14
Ross 1.00 0.07
Antarctique 1.00

TAB. 6.1 — Coefficient de corrélation entre les 3 indices (Cumulative Melting surface,

Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration) des 7 zones.
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Cumulative Melting Surface (CMS 10%jour.km?)

série réduite série complétée

Tendance o(onqance T-1- S. Moyenne | Moyenne T.r. S

Surface 10%jour.km?.an~! (%) (%) 10%jour.km? (%) (%)
Péninsule 10.87 14.17
Filchner 0.47 0.58

DML -0.17 0.07 -5.0 95 3.30 4.25 -5.8 95

Amery -0.14 0.03 -7.2  99* 1.88 2.45 -7.4 99

Wilkes -0.06 0.03 3.7 95 1.51 21 -3.8 95
Ross 0.94 1.56
MBL 1.86 2,17

Antarctique -0.4 0.2 -1.8 90 20.83 27.29 -2.2 90

TAB. 6.2 — Cumulative Melting Surface (CMS). Tendance, o : écart type sur la tendance
(incertitude), T R : tendance relative (%-tendance * 100/(Moyenne sur 18 ans)), S :
signification de la tendance (%) dérivée du t-test et valeur moyenne sur les 18 années
disponibles pour la série réduite. Moyenne sur 18 ans, T R (%) et S (%) pour la série
complétée. Les tendances ne sont données que lorsque S > 85%; 99tindique que S est
trés proche de 100%.

Cependant, au sein d’un groupe, les zones ne corrélent pas toutes trés bien (selon
I'indice considéré) et il est nécessaire de dissocier les 7 zones lors de analyse en détail de

la variabilité temporelle (nous le verrons plus en détail dans la section 7.2.2).

6.1.2 Tendances sur 20 ans

L’étude des variations inter-annuelles des indices de fonte (section 6.1.1.1) nous donne
une information sur les phénoménes haute fréquence alors que ’étude visuelle des figures
5.16 et 5.17 nous permet de percevoir une information basse fréquence sous forme de ten-
dance & long terme. Afin de caractériser ces tendances, nous déterminons par corrélation
linéaire (méthode des moindres carrés) la droite qui passe au mieux parmi les 18 points
de chaque série temporelle d’indice. On effectue ce calcul pour chacune des 7 zones ainsi
que pour la zone totale. Nous utilisons, pour cela, la série réduite qui correspond aux
périodes pour lesquelles nous avons des mesures tous les ans. Les tableaux 6.2, 6.3 et 6.4
rassemblent I'ensemble des résultats statistiquement significatifs. Pour déterminer si une
pente est statistiquement significative, nous avons utilisé le test de Student qui fournit
un pourcentage de chance que la pente ne soit pas différente de zéro de maniére aléatoire.
Nous avons choisi de conserver les pentes ayant un pourcentage supérieur a 85%.

D’une maniére générale, tous les indices ont tendance & décroitre, sauf en Péninusle.
Pour I’Antarctique dans sa globalité, le CMS décroit de 1.8 & 1 % an™! (figure 5.16),
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Maximum Melting Surface (MMS 10°km?)

série réduite série complétée

Tendance 0¢opdance Y-T- S. Moyenne | Moyenne T.r. S

Surface 10%jour km?.an ™! (%) (%) 10%jour.km? (%) (%)
Péninsule -0.002 0.0008 0.6 95 0.28 0.29 -0.6 90
Filchner 0.12 0.13
DML 0.28 0.29 -2.2 90
Amery -0.004 0.001 -3.1 99 0.12 0.13 -2.6 98
Wilkes 0.15 0.17
Ross -0.01 0.006 -6.8 85 0.15 0.18 -6.8 85
MBL 0.18 0.18
Antarctique 1.28 1.37

TAB. 6.3 — Maximum Melting Surface (MMS). Tendance, o : écart type sur la tendance
(incertitude), T R : tendance relative (%-tendance * 100/ (Moyenne sur 18 ans)), S :
signification de la tendance (%) dérivée du t-test et valeur moyenne sur les 18 années
disponibles pour la série réduite. Moyenne sur 18 ans, T R (%) et S (%) pour la série
complétée. Les tendances ne sont données que lorsque S > 85%; 99tindique que S est

trés proche de 100%.

Mean Melt Duration (MMD jour)

série réduite ‘ série complétée

Tendance 0iepndance 1-I- S. Moyenne | Moyenne T:t- B

Surface 10%jour.km?.an* (%) (%) 10%jour.km? (%) (%)
Péninsule +0.5 0.3 1.2 85 38.9 49.3
Filchner -0.08 0.03 -2.3 99 3.7 4.1
DML -0.5 0.15 -4.1 99 10.7 13.0 -4.6 98
Amery -0.8 0.2 -5.4 99+ 14.3 17.5 -5.7 99t
Wilkes -0.4 0.1 -4.0 99* 9.7 12.1 -3.9 99+
Ross 5.0 6.2
MBL 9.9 111
Antarctique 16.3 19.8

TAB. 6.4 — Mean Melt Duration (MMD). Tendance, o : écart type sur la tendance (incerti-
tude), T R : tendance relative (%-tendancex100/(Moyenne sur 18 ans)), S : signification
de la tendance (%) dérivée du t-test et valeur moyenne sur les 18 années disponibles pour
la série réduite. Moyenne sur 18 ans, T R (%) et S (%) pour la série complétée. Les ten-

dances ne sont données que lorsque S > 85%; 99tindique que S est trés proche de 100%.
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ce qui confirme et prolonge le -2.4 % an™! trouvé par Zwally and Fiegles (1994) sur les
9 premiéres années de la période. La tendance pour le MMS n’est pas significative mais
est cependant négative, tandis qu’aucune tendance n’est détectée pour le MMD : ceci
suggére que la durée annuelle de fonte reste stable sur ’ensemble des cotes antarctiques
(& peu prés 20 jour.an™!, série complétée, figure 6.1), tandis que les surfaces concernées
ont tendance & diminuer.

Si 'on examine ce qui se passe zone par zone, on se rend compte que seule la Péninsule
présente des tendances positives (figure 5.16). La pente correspondant & I'indice CMS est
positive mais non significative ; par contre, la tendance pour I'indice MMD de la Péninsule
est significativement positive (1.2 + 0.7 % an™'), ce qui indique que la durée de la fonte
en Péninsule augmente depuis 20 ans. Cette région est assez accessible, ce qui facilite
son étude. Les observations faites sur les plate-formes flottantes de cette région montrent
qu’elles ont tendance a disparaitre petit & petit depuis une vingtaine d’années au moins :
Lucchitta and Rosanova (1998) et Rott et al. (1998) font état du retrait et de la disparition
progressive du Larsen ice shelf et, plus récemment encore, Nside (2000) et les derniéres
informations du site internet du NSIDC nous apprennent que le Larsen B ice shelf a
totalement disparu au cours du mois de février 2002. Paradoxalement et malgré une
augmentation de la durée de la fonte, 'indice correspondant & la surface de fonte, MMS,
a tendance & décroitre sur la méme période. A la vue des observations faites sur les plate-
formes flottantes, on peut se demander si cette diminution de la surface de fonte n’est pas
due 4 la disparition des surfaces potentielles de fonte que sont les ice shelves (les surfaces
des plate-formes flottantes disparues représentent, tout de méme, 1 & 2% du MMS de la
zone Péninsule). Les tendances contradictoires des indices MMD et MMS nous expliquent
pourquoi 'indice CMS, de la zone la plus sujette a la fonte en Antarctique, ne montre
pas de tendance positive significative. Enfin, la zone de Marie Byrd Land n’offre aucune
tendance significative quelque soit 'indice considéré, ce qui semble cohérent avec I'étude
menée par Ferrigno et al. (1998) entre le début des années 1970 et le début des années
1990 sur Pétendue des ice shelves de cette région du continent antarctique. Les auteurs
montrent que les étendues des nombreuses plate-formes flottantes de la région ont des
comportements contradictoires (extension, retraite...) qui s’équilibrent en moyenne.

Le deuxiéme groupe de 5 zones (Filchner-Ronne, DML, Amery, Wilkes et Ross), tel
qu’il a été défini section 6.1.1.2 se comporte de maniére homogeéne : toutes les tendances
significatives sont négatives. Les pentes sont méme assez fortes, puisqu’elles se répartissent,

en moyenne, entre les valeurs -3 et -7%.
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F1G. 6.3 — Cumulative Melting Surface, Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration

calculés avec la série janv-mars pour 3 zones plus la zone Antarctique .
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F'1G. 6.4 — Cumulative Melting Surface, Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration

calculés avec la série janv-mars pour 4 zones.
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6.2 Tests de robustesse

6.2.1 Comparaison des diverses séries d’indices

L’absence d’un certain nombre de données nous a amené & construire diverses séries
(sections 5.2 et 7.2.2) plus ou moins complétes et plus ou moins biaisées (la série réduite
est fortement allégée et les séries complétée et 20 ans (voir section 7.2.2) comportent un
nombre non négligeable de données reconstituées). Les études de la variabilité temporelle,
spatiale et des tendances & long terme (sections 6.1.1.2, 6.1.2 et 7.2.2) font appel & des
séries différentes a chaque fois (série réduite, complétée ou-20 ans) et nous sommes en
droit de nous poser la question de la cohérence des divers résultats.

Afin de répondre & cette question, nous nous proposons de calculer les indices et les
tendances associés pour chacune de ces séries. Nous avons déja partiellement effectué le
travail au cours des sections précédentes, car les indices des séries réduite et complétée
sont calculés. Les figures 5.16, 5.17, 6.1, 6.2, 7.7 et 7.8 présentent, en plus, les tendances
calculées pour toutes ces séries temporelles. Nous ajoutons ici, une série un peu parti-
culiére, puisqu’elle ne concerne que la fin de la période estivale (janvier & mars). Nous
avons jugé utile de l'utiliser & titre de comparaison car elle a la particularité de n’avoir
pas été retouchée (mise & part les interpolations de données manquantes sur des périodes
inférieures ou égales & 3 jours), tout comme la série réduite. Seules manquent quelques
données en janvier de 1'été 1987-88, c¢’est pourquoi cette série ne comporte que 19 années
réparties sur les 20 ans de mesures. Nous présentons cette série d’indices ainsi que leurs
tendances dans les figures 6.3 et 6.4.

Les figures permettent de voir que quelle que soit la série envisagée, nous retrouvons
une tendance négative commune pour les 5 zones du groupe de l'est (Filchner-Ronne,
Dronning Maud Land, Amery, Wilkes Land et Ross) et une tendance plus ou moins
positive pour la Péninsule (figures 6.3). De méme, la variabilité inter-annuelle semble
visuellement trés similaire d’une série & ’autre. Nous en concluons que nos résultats sont
robustes car les séries d’indices qui en sont déduites ne sont pas trop affectés par un ajout
ou un retrait de données. Il nous semble donc raisonnable d’étudier les tendances avec
une de ces séries, la variabilité avec une autre, et de discuter des valeurs absolues de la

fonte avec une troisiéme série.

6.2.2 Comparaison avec Zwally and Fiegles (1994)

Les cartes de cumuls annuels (figures 5.14 et 5.15) et 'évolution des indices de fonte
(figures 5.16, 5.17, 7,7 et 7.8) nous permettent de comparer nos résultats avec ceux pu-
bliés par Zwally and Fiegles (1994). Leur travail s'appuyait sur les 9 années qu’a duré
'utilisation de l'instrument SMMR. Nos résultats semblent compatibles avec ceux-ci sur

la période commune (moyennes, variabilité et tendances).
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» 1

!
Les auteurs indiquent un événement de fonte exceptionnel au cours de I’été 1982-83
(particulierement dans la zone du Ross ice shelf). Cet été-1a, leur indice de fonte CMS sur

Iensemble du continent antarctique s’éléve a 35.8 10° jour.km?. Notre figure 5.14 indique

aussi que la fonte a été soutenue durant I'été 1982-83 et que la surface de fonte sur le |
Ross ice shelf a été trés importante. Notre série complétée suggére une valeur un peu plus |
élevée (42 10° jour.km?) pour cet été-1a. Toutefois, seul I'été 1992-93 vient lui ravir la J
premiére place au palmarés des étés les plus “chauds”. Au cours de ce méme été 1982-83, ”
les surfaces de fonte calculées par Zwally and Fiegles (1994) et par notre propre algorithme '
sont trés similaires (voir figure 6.5, 5.14 et 5.15). Le méme constat peut étre fait pour la \i

durée de la période de fonte : si nous prenons comme exemple le Ross ice shelf, on reléve

un maximum, sur la figure da de Zwally and Fiegles (1994), qui correspond & 26 jours

Dec. 1982 — Jan. 1983 DRONNING MAUD LAND
- - ==

de fonte; notre carte (figure 5.14) indique un maximum trés similaire (environ 25 jours)

et localisé au méme endroit (au nord-est de la station Siple Dome). Prés de la station

ENINSULA

Rothera Point, dans la zone de la Péninsule antarctique, prés de 55 jours de fonte sont '

identifi¢s par les deux méthodes, et sur I’Amery ice shelf, 46 jours. i

L’été suivant (1983-84) est, au contraire, une période durant laquelle la fonte de surface |
est trés faible. Les deux méthodes donnent des résultats encore trés similaires. La Péninsule g}
fond tout au long de I'été, tandis que le Ross ne fond pratiquement pas, sauf sur une zone r

cotiére tres limitée. La fonte le long des cotes du Dronning Maud Land n’est plus du tout

continue et dure moins de 10 jours. La surface de fonte sur I’Amery ice shelf est bien

moindre et la durée maximum atteint 35 jours.

méthodes (section 6.1.1.1) et sur la période commune (figure 6 et 7 de Zwally and Fiegles
(1994) et figure 5.16 et 5.17). Les deux premiers étés (1979-80/1980-81) se comportent de

la méme maniére sur les 7 zones et montrent clairement une diminution de la fonte. De

plus, loscillation sur 2 ans mise en évidence par Zwally and Fiegles (1994) est confirmée

(1982-83/84-85/86-87). Celle-ci est présente dans toutes les zones sauf Filchner et Wilkes,

ce qui est aussi en accord avec Zwally and Fiegles (1994).

Enfin, Zwally and Fiegles (1994) ébauchaient I'idée que la fonte en Antarctique avait

' 4a
tendance & diminuer. Ils n’avaient alors a disposition qu'une courte période de données
(1979 - 1987) et ne pouvaient pas affirmer que cette tendance était significative en raison de
FIG. 6.5 ~ Fonte de surface annuelle (échelle de couleur en nombre de jours) pour I'été la forte variabilité inter-annuelle qui génait ’analyse. Nous pouvons désormais confirmer
1982/83. Carte issue de article de Zwally and Fiegles (1994), figure 4a. leurs dires et méme affiner Panalyse des tendances zones par zones.

l
La variabilité inter-annuelle de 'indice CMS est aussi trés similaire pour les deux
Cette comparaison entre nos résultats ct ceux de Zwally and Fiegles (1994) semble
indiquer que malgré les différences entre les deux algorithmes, les caractéristiques de la
fonte de surface que nous déduisons des données micro-ondes sont cohérentes. Enfin, le
résultat d’une telle comparaison confirme que la détection des événements de fonte donne,
en relatif, des résultats robustes qui ne dépendent qualitativement pas de la méthode

utilisée.
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6.3 Cohérence des indices de fonte avec d’autres obser-

vations

6.3.1 Températures de Dair in situ

Dans le section 5.1.3 nous avons utilisé les données météorologiques (températures de
I'air) pour calibrer I'algorithme qui nous a permis de détecter les événements de fonte.
Cette calibration n’a, toutefois, pas épuisé toutes les ressources de ces données. Dans cette
section, nous allons exploiter la variabilité et les tendances inter-annuelles de ces séries de

températures pour les comparer a celles des indices de fonte.

6.3.1.1 Evénements chauds

La fonte est un phénomeéne a seuil et le lien avec les températures de surface n’est pas
direct. Cependant, on peut supposer que la fonte a lieu lorsque la température de Dair
en surface est supérieure, en moyenne, a un certain seuil (c’est la conclusion & laquelle
nous sommes arrivés lors de la calibration de I’algorithme de fonte, section 5.1.3). Nous
avons choisi d’appeler événement chaud toute journée dont la température est supérieure
a la moyenne des températures d'été (décembre-janvier). Nous comparons la variabilité
du nombre d’événements chauds avec celle des indices de fonte. Pour cela, nous avons
sélectionné 10 stations météorologiques parmi les 19 présentées section 4.2 (notre choix
est fonction de la qualité des séries estivales et du nombre de zones : nous voulions au moins
une station par zone -or nous n’avons aucune station pour la zone de Marie Byrd Land-
et pas plus de 3 par zone afin de conserver une certaine lisibilité des graphiques). Nous
calculons le pourcentage de ces événements chauds pour chaque année (novembre-février)
et chaque station météorologique. Il nous est ainsi possible de comparer la variabilité de
ces événements avec celle des indices de fonte, et ce pour 6 zones sur 7. Pour la Péninsule,
nous avons choisi la station Rothera Point, pour DML, les stations Syowa et Molodeznaja
et pour Ross, les stations Lettau et Ferrel (figures 5.16, 7.7, 6.1 et 6.3). Pour Filchner,
nous avons choisi la station Belgrano, pour Amery, les stations Mawson, Zhongshan et
Davis, et pour Wilkes, la station Casey Air Strip (figures 5.17, 7.8, 6.2 et 6.4).

Dans I’ensemble, la variabilité des événements chauds semble en bon accord avec celle
des indices de fonte. Les oscillations & 2 ans, mises en évidence par Zwally and Fiegles
(1994) durant les 9 premiéres années, sont le plus souvent confirmées (Péninsule, DML et
Amery) et les pics de fonte de la deuxiéme décennie, 1991-92 (Filchner, DML et Amery) et
1992-1993 (Péninsule et MBL) se retrouvent trés nettement dans les séries d’événements

chauds.
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Figure 6.6: Cumulative Melting Surface vs température moyenne mensuelle (Décembre-
Janvier) pour 11 stations et 4 zones. En bas & droite, Cumulative Melting Surface Antarc-
tique vs Anomalies de Températures Troposphériques (DJF) (70°S-80°S). Pour les carac-

téristiques des corrélations, voir le tableau 6.5.
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Zone Station Pente Seuil r S
10° jour km?.°C™'  Tyei (°C) %

Péninsule Rothera Point 2.58 -3.2 0.65 99+
Péninsule Argentine Island 2.05 -4.6 0.53 95
DML Halley Bay 6.19 -0.2 0.47 90
DML Neumayer 6.04 -2.0 0.61 98
DML Novolazarevskaya 3.88 -1.1 0.83 99+
DML Syowa 5.7 -1.5 0.59 98
DML Molodeznaja 3.16 B4 0.73 99+
Amery Mawson 1.40 -1.7 0.80 99
Amery Zhongshan Weather 0.71 -2.1 0.81 95
Amery Davis 2.77 -0.2 0.563 98
Wilkes Mirnyj 0.40 -6.4 0.68 99+
Wilkes Casey 0.53 -3.1 0.79 99*
Antarctique MSU 6.86 0.82 99

TAB. 6.5 — Corrélation entre lindice de fonte CMS (Cumulative Melting Surface,

10%our.km?) et la moyenne des températures estivales (déc-janv, °C) de 12 stations
et 4 zones (Molodeznaja n’a pas été tracé dans la figure 6.6). La station Argentine Is-
land (65.15°S - 64.16°W) n’a pas été utilisée auparavant car aucune donnée journalicre
n’était disponible. Pente et température seuil sont reliées au CMS comme suit : CMS =
Pente. (<T>> 4o juny — Tsewir)- La derniére ligne correspond & la corrélation entre le CMS et
les températures troposphériques (MSU). Sont aussi présentés : le coefficient, de corréla-

tion (r) et le pourcentage de signification (S, 99*indique que S est trés proche de 100%).
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6.3.1.2 Corrélations avec les moyennes mensuelles estivales

[analyse qualitative effectuée dans la section précédente semble concluante mais nous
souhaitons disposer de résultats plus quantitatifs. Pour cela, nous avons téléchargé, pour
12 stations météorologiques, les moyennes mensuelles rassemblées par J. Jacka!. Seules 4
zones peuvent ainsi étre caractérisées (Péninsule, DML, Amery et Wilkes Land). Les cor-
rélations entre les moyennes de températures estivales (Décembre-Janvier) de différentes
stations météorologiques et 'indice CMS (Cumulative Melting Surface) des 4 zones corre-
spondantes sont répertoriées dans le tableau 6.5 et la figure 6.6. La pente et la température
de seuil (abscisse & I'origine, Tgq,,;1) sont liées a 'indice CMS de la maniére suivante :
CMS = pente.(<T(°C)>gec_juns - Lseuil

vale moyenne relevée a la station météorologique.

), ot <T(°C)>ggc_jany St la température esti-

Le choix d’'une relation linéaire parait raisonnable et les pentes sont toutes signi-
ficativement différentes de zéro. Le Dronning Maud Land est la zone pour laquelle
la pente moyenne de la droite de corrélation est la plus élevée (5 105jour.km?2.°C~1)
avec, tout de méme, de grosses disparités, indépendantes de I'altitude, entre les stations
météorologiques. C’est la zone dont le signal de température a la plus grande signification
temporelle et spatiale : une augmentation, ou une diminution, de 1°C de la température
moyenne estivale aura plus d’impact sur la fonte (augmentation ou diminution de I'indice
CMS, soit, de la durée et/ou de la surface de fonte) dans la zone du Dronning Maud
Land que partout ailleurs sur les cotes antarctiques. Wilkes (0.47 10° jour.km?.°C™1) et
Amery (1.62 10° jour.km®.°C~1) ont des pentes de corrélation plus faibles, et la zone de
la Péninsule (2.28 10° jour.km?.°C~1) se situe entre les deux. Ces différences entre les
zones peuvent étre liées & leur topographie moyenne. Si nous ne nous intéressons qu’a
I'aspect spatial de la fonte, le CMS augmentera (en réponse a une augmentation de la
température) si les surfaces de fonte augmentent. Or, pour qu’il y ait fonte a une altitude
plus élevée, il faut que la température a cette altitude ait atteint le seuil de fonte. Le
gradient vertical de température étant, en moyenne, le méme pour toutes les zones, c’est
la déclivité de la surface qui va gouverner augmentation de la surface de fonte. Ainsi,
une zone comportant de vastes zones plates (faible déclivité moyenne) pourra facilement
augmenter sa surface de fonte (c’est le cas du Dronning Maud Land, en raison de ses
plate-formes flottantes), alors qu'une zone plus accidentée (Péninsule) ou avec peu de
plate-forme flottantes (Wilkes Land) ne le pourra pas. Dans le cas de la Péninsule, il
faut préciser que la fonte y est déja trés importante et qu’en moyenne, toutes les surfaces
susceptibles de fondre, fondent effectivement chaque année, ce qui peut aussi expliquer
une pente de corrélation plutdt faible.

En moyenne sur les 4 zones disponibles, la surface de fonte totale augmente de 9.3
10% jour.km?(somme des 4 pentes) lorsque la température moyenne augmente de 1 °C. La

température de seuil refléte la température moyenne estivale en-dessous de laquelle aucune

'http ://www.antcre.utas.edu.au/~jacka/temperature.html
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fonte significative n’a lieu. La Péninsule, DML (températures seuil assez différentes selon
les stations) et Wilkes ont une température seuil moyenne proche de -4.0 °C, contre
seulement -1.3 °C pour Amery.

Une analyse similaire a été menée par Zwally and Fiegles (1994) sur la période 1978-
1987 mais les auteurs ont séparé les mois de décembre et janvier, doublant ainsi le nombre
d’échantillons par été mais caractérisant alors la dépendance de la moyenne mensuelle
plutét que celle de la moyenne estivale de la fonte en fonction de la température moyenne.
La somme sur les 4 zones leur fournit une pente de 3.5 10° jour.km? °C~!. On pouvait
donc s’attendre & trouver une pente supérieure a la leur, étant donné que nous avons
cumulé un nombre plus important de jours de fonte (deux mois au lieu d'un). Les deux
études confirment existence d’une bonne corrélation entre les températures moyennes
relevées en un point donné de la cote antarctique et la fonte moyennée sur une grande
surface autour de ce point de mesure. Les ordres de grandeur sont les mémes et semblent
stables sur la période 1979-1999.

6.3.1.3 Tendances annuelles des températures de surface

La signification climatique de nos résultats est encore renforcée si on les compare aux
tendances annuelles de températures de l'air prés du sol rapportées par Comiso (2000)
et, encore plus récemment, par Doran et al. (2002). Comiso (2000) a utilisé des séries de
données météorologiques longues de 45 ans (1954-1998). Les tendances sont globalement
inversées selon leur calcul sur 45 ou 20 ans (1979-1998). Sur 45 ans, la tendance globale est
au réchauffement, mais celui-ci a surtout lieu au cours de la premiére partie de la période
(1958-1978) (Doran et al. (2002); Comiso (2000); Jacka and Budd (1998)). En effet, sur
les 20 derniéres années de ces séries, la tendance globale est sensiblement négative. Les
stations météorologiques situées dans les zones de fonte du Dronning Maud Land (Syowa),
Wilkes (Casey) et Filchner-Ronne (Halley Bay) ont des tendances significativement diffe-
rentes de 0 et négatives, dont les valeurs sont comprises entre -0.040+0.021 °C an ‘et -
0.07940.025 °C an™1. Signes et tendances sont bien en accord avec les tendances négatives
trouvées pour les indices de fonte (tableau 6.2). En effet, prenons une tendance en tem-
pérature moyenne de -0.05 °C an™!, prenons une pente moyenne de 5 10° jour.km? °C~"
(section précédente, tableau 6.5), et multiplions-les ensemble : on trouve une tendance
pour I'indice CMS de la zone DML de -0.25 10° jour.km? an™!, valeur trés proche du -
0.17 10° jour.km? an~! du tableau 6.2. Les tendances des stations météorologiques situées
en Péninsule sont, elles, toutes positives (par exemple, Rothera Point : 0.09040.027 °C
an~! et Faraday : 0.092+0.024 °C an™!) et en accord avec celle de notre indice de fonte
MMD (méme si la tendance pour I'indice MMS est faiblement négative, la tendance non
significative du CMS est tout de méme positive). Lucchitta and Rosanova (1998), Rott
et al. (1998) et Skvarca et al. (1998) font état d’une destruction et d’un retrait progres-

sif de la partie nord du Larsen Ice Shelf, en accord avec les relevés de températures des

4

stations météorologiques avoisinantes (Marambio, Esperanza et Matienzo). Le mois de
feyrier 2002 a vu la disparition totale de lice shelf B de Larsen. C’est au total 3250 km?
de glace qui sont partis & la dérive en 35 jours depuis le 31 janvier 2002 (soit un peu moins
de la moitié de la surface de la Corse). Depuis 5 ans, cette plate-forme flottante a perdu
5700 km? de glace et sa surface actuelle ne représente plus que 40% de sa surface initiale?.
Ces surfaces représentent, tout de méme, 1 & 2% de la valeur moyenne du MMS (Maxi-
mum Melting Surface) de la zone Péninsule (figure 6.1). Doran et al. (2002) fait aussi
état d’un refroidissement en moyenne du continent antarctique depuis 1966 (mis & part
la Péninsule), particuliérement marqué en automne et en été. Ils basent leurs conclusions
sur des relevés de températures effectués entre 1986 et 2000 par 4 stations automatiques
situées dans la région des McMurdo Dry Valleys (77-78°S, 160-164°E) et sur les résultats
d’une interpolation spatiale de données météorologiques, stations terrestres et rapports de
bateaux, effectuées entre 1965 et 2000 & partir de la base de donnée HadCRUT (University
of East Anglia). A 'inverse, Keys et al. (1998) rendent compte de la stabilité du front du
Ross Ice Shelf, voire méme de son avancée récente, ce qui concorde avec une météorologie

de moins en moins propice a la fonte de surface.

6.3.1.4 Conclusion

Jusqu’a présent, nous avons comparé les indices de fonte avec des données de surface
(températures de Pair & 2 ou 3 métres). Ces comparaisons nous ont permis de confirmer
que notre algorithme est robuste et que les mesures de fonte de surface semblent cohérentes
avec ce qui est observé, par ailleurs, & la surface du continent antarctique. La variabilité
des températures de l'air en un point de la cote est trés bien corrélée avec celle des
indices de fonte, représentatifs de plus vastes étendues. De plus, cette fonte de surface
est sensible & une variation des moyennes estivales de température. Enfin, depuis 1979,
les températures de 'air en Péninsule augmentent, influencant la fonte estivale comme
le confirment nos mesures. Le reste de ’Antarctique se refroidit, surtout en été, et, en
moyenne, la durée et les surfaces de fonte sont en nette diminution. Ainsi, deux types de
mesures, indépendantes entre elles, tendent & s’accorder. En outre, de nombreuses études
récentes des plate-formes flottantes du continent antarctique rendent compte de tendances
similaires sur la période 1979-1999 (extension sur le Ross et diminution sur Larsen). On
s’attendait bien 4 ce qu’une augmentation (diminution) des températures aille de pair
avec la fonte de surface, bien que température de 'air et bilan d’énergie ne soient pas
directement, ni quantitativement, reliés. Nous avons donc confirmé ce lien supposé et

laissé émerger une signification météorologique des indices de fonte; c’est-a-dire un lien

statistique entre la fonté de surface et la température de I'air au-dessus du sol.

2gource sur le site du NSIDC, http ://nsidc.org/iceshelves/larsenb2002/index.html




6.3.2 Autres mesures satellite
6.3.2.1 Températures de peau (IR)

L’infra-rouge passif permet de mesurer la température de peau de la surface de la
planéte (Fily et al. (1998)). Cette température de peau est plus directement liée 4 la fonte
de surface que ne le sont les températures de I’air 4 2 ou 3 métres du sol, mais la mesure
dans I'infra-rouge est trés dépendante de la présence de nuages dans atmosphére et il n’est
pas facile d’obtenir une couverture journaliére totale et donc d’avoir, en un point de la cote
antarctique, des séries temporelles de température continues. Comiso (2000) présente une
compilation des températures de surface du continent antarctique et de ’Océan Polaire
issue des données infra-rouge des instruments spatiaux AVHRR et THIR de la NOAA
(National Oceanic and Atmospheric Administration) entre 1978 et 1998. L’auteur s’est
intéressé aux mois de juillet (hiver austral) et janvier (été austral). D’aprés Comiso (2000),
le mois de janvier le plus froid depuis 1979, en moyenne sur tout le continent, est celui de
lannée 1995. Pourtant, d’aprés nos mesures, I’été 1994-95 n’expérimente pas spécialement
peu de fonte. Mais cette apparente contradiction peut s’expliquer par le fait que les zones
de fonte (zones cotiéres) représentent seulement 10% de la surface totale du continent,
et que leur comportement n’est pas forcémenent trés bien corrélé avec le comportement
du continent dans sa globalité. Ces mesures de températures de surface permettent tout
de méme & I'auteur de déduire une tendance annuelle sur 20 ans : celle-ci est négative en

moyenne sur le continent entier et vaut - 0.042 + 0.067 °C an™L.

6.3.2.2 Températures troposphériques

Un autre type de données peut étre intéressant a titre de comparaison : ce sont les
températures troposphériques dérivées des températures de brillance mesurées dans la
basse troposphére (Tezr, 0 4 8 km environ) par le spectrométre nommé MSU (Microwave
Sounding Unit) et porté par des satellites de la NOAA depuis 1979. Ce dernier effectue 4
mesures passives dans la raie de I'oxygeéne & 5.5 mm soit entre 50.3 et 57.95 GHz (gamme
des micro-ondes). Pour les températures MSU, la présence de nuages, d’aérosols et de
contaminants est moins critique que pour les températures IR. De plus, ces températures
sont représentatives de I’énergie disponible a la surface pour la fonte sur une échelle plus
globale qu’avec les stations météorologiques. Nous utilisons ici une série de températures
troposphériques moyennées sur la bande de latitude 70°S-80°S et sur les mois de décembre,
janvier et février (anomalie & la moyenne entre 1980 et 1999, Christy et al. (2000)) . La
figure 6.6 et le tableau 6.5 comportent aussi les résultats de la corrélation entre l'indice
de fonte CMS pour I’Antarctique complet et les températures troposphériques MSU. La
corrélation est bonne (r = 0.82) et trés significative. Ceci confirme, une nouvelle fois, le

lien météorologique entre les indices de fonte et les données météorologiques.
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6.3.2.3 Etendue de glace de mer

Pour finir, I’étude de I'extension de la banquise et de la durée de la saison de glace
de mer peut donner des informations sur le climat polaire au méme titre que la fonte
de surface. D’autant plus que 1'Océan Austral est le seul de la planéte & encercler le
globe, ce qui en fait le premier lien unificateur entre les principaux bassins océaniques
mondiaux (échange d’eau a toutes les profondeurs). Ceci ajouté au courant circumpolaire
antarctique donnent & cet océan du Sud un réle primordial dans la retransmission des
anomalies climatiques autour du globe terrestre (White and Peterson (1996)). Les études
sur la glace de mer utilisent aussi les données micro-ondes mesurées par les instruments
SMMR et SSM/I, puisqu’a 'origine ces instruments ont été placés en orbite afin de tracer
des cartes de glace de mer. Cavalieri et al. (1997) rapportent une augmentation sensible de
'étendue globale de glace de mer australe entre 1978 et 1996 (1.3 & 0.2 % par décennie).
Watkins and Simmonds (2000) étudient essentiellement les données du capteur SSM/I
(période 1987-1996) et indiquent une nette augmentation annuelle de I’étendue de glace
de mer, et, depuis le début des années 1990, de la durée de la saison de glace de mer.
Ils indiquent cependant que durant cette période et au cours de ’été austral seulement,
la surface couverte par la glace de mer diminue partout autour du continent antarctique,
sauf dans les régions de Wilkes Land, du nord-ouest de la mer de Ross et du milieu & I'est
de la mer de Weddell. La zone ouest de la mer de Weddell (proche de la Péninsule) voit
diminuer la concentration de glace de mer depuis 1979. Les auteurs insistent en outre sur
le fait que ces tendances (positives ou négatives) dans lextension de glace de mer sont
surtout dues aux variations de la durée de la saison de glace de mer plutdt qu’au taux de
production/destruction de glace de mer par jour. De la Mare (1997) s’est servi des relevés
effectués par les pécheurs de baleines depuis 1930 pour tenter de reconstituer la limite de
la banquise chaque année autour du continent antarctique entre le printemps et 'automne
austral. L’auteur pense pouvoir affirmer qu’en moyenne sur les mois d’octobre a avril, le
front estival de la banquise a reculé vers le sud de 2.8° de latitude entre la moitié¢ des
années 1950 et le début des années 1970, ce qui représente une perte de surface d’environ
25%. Ce déclin de la glace de mer concorde en effet avec ’augmentation des températures

des stations meétéorologiques du continent antarctique depuis 1950 (Comiso (2000)).

6.3.2.4 Conclusion

Au cours des années 1980 et 1990, un refroidissement global des zones australes englo-
bant le continent antarctique est ressenti et mesuré par divers moyens indépendants les
uns des autres : les températures de peau (IR) moyennes des mois de janvier diminuent
partout sauf en Péninsule et 'extension annuelle moyenne de la glace de mer semble aug-
menter, avec toutefois une décroissance dans les mers entourant la Péninsule. Ceci est
cohérent avec les indices de fonte durant cette méme période : une diminution de la fonte

partout sauf dans la région ouest du continent, Péninsule et Marie Byrd Land.

T




Par ailleurs, la variabilité de la moyenne zonale des températures troposphériques
représente assez bien le comportement global du continent antarctique vis-a-vis de la
fonte estivale, ce qui confirme le lien entre température de Dair et indices de fonte.

Cependant, les quelques données fiables, disponibles avant les années 1980 (ce sont
surtout des mesures de températures), semblent indiquer, au contraire, une augmentation
des températures (associée a une éventuelle diminution de I'étendue de glace de mer).
L’apparition des mesures satellite coincide justement avec la période charniére, apreés
laquelle la tendance semble s’inverser. Il semblait donc essentiel de replacer ces mesures

satellite dans un contexte plus global.
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Chapitre 7
Variabilité climatique antarctique

Les interactions et rétroactions entre l'océan, la glace de mer et la calotte de glace
sont & la base d’une importante variabilité du climat des zones polaires et en particu-
lier du climat antarctique (King and Turner (1997)). Les modéles numériques de climat
suggérent, en réponse au forcage anthropique, une sensibilité climatique plus importante
dans les zones polaires qu’ailleurs sur le globe. Nous avons retrouvé une trés forte varia-
bilité inter-annuelle dans les signaux de fonte de surface, mais I’étude visuelle des indices
menée dans le chapitre précédent (6.1.1.1) n’est pas suffisante pour établir un lien entre
la variabilité de la fonte et celle des phénoménes climatiques typiques de cette partie
de 'Hémisphére Sud. Aprés un rappel des principaux modes de variabilité connus dans
I’Hémisphére Sud et plus particuliérement en Antarctique, nous comparons les indices
de fonte avec les indices atmosphériques Southern Oscillation Index (SOI) et Antarctic
Oscillation Index (AOI) tous deux représentatifs des deux principaux modes inter-annuels
de la variabilité antarctique. Enfin, nous compléterons cette étude simple en analysant
spectralement les indices de fonte afin d’identifier, éventuellement, la présence de I’Onde

Circumpolaire Antarctique.

7.1 Les modes de variabilité climatique antarctiques ty-

piques connus i ce jour...

Dans cette section, nous nous restreindrons a la variabilité inter-annuelle en raison des
contraintes liées aux particularités des séries de fonte. L’étude de la variabilité climatique
est facilitée par 'utilisation des EOFs (e.g. Empirical Orthogonal Functions). Cette ana-
lyse consiste a étudier I’évolution temporelle d’une variable donnée (géopotentiel, pression
au niveau de la mer, vitesse du vent zonal...) sur une période finie et dans un domaine
spatial déterminé (par exemple, tout ’'Hémisphére Sud, ou pour I’Antarctique, tout ce qui
est au sud de la latitude 60°S), et de calculer les modes propres (ceux de la matrice de co-
variance des séries temporelles). Les modes propres ont la particularité d’étre totalement

indépendants les uns des autres, c’est-a-dire que I’évolution temporelle de la variable étu-
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diée pour un des modes, et en n’importe quel endroit du domaine étudié, est orthogonale
(non corrélée) a I’évolution temporelle de cette méme variable pour n’importe quel autre
mode. En revanche, pour un mode particulier, la corrélation temporelle entre deux points
quelconques est : soit nulle (amplitude du signal nulle), soit égale & -1 ou 1. Afin de
visualiser les résultats de cette analyse, les modes propres peuvent étre représentés par
une carte sur laquelle on reporte ’amplitude relative de 1’évolution temporelle entre les
différents points du domaine étudié. On peut aussi visualiser 1’évolution temporelle de
chacun des points du domaine étudié. Chaque mode explique une certaine fraction de la
variabilité totale et la somme de tous les modes pondérés par ce pourcentage d’explication
redonne le champ & 4 dimensions initiales. Une fois chaque mode calculé, on peut tenter
de chercher quel(s) phénoméne(s) climatique(s) est(sont) lié(s) & ce dernier, par exemple
en corrélant une des séries temporelles du mode avec un indice climatique (par exemple
ENSO). Si la corrélation est significative et que le coefficient de corrélation est proche de
1 en valeur absolue, alors on peut associer le mode en question au phénomeéne climatique
(sans pour autant en déduire de relation de cause a effet). Certaines études en EOF filtrent
d’abord les séries temporelles étudiées pour enlever, par exemple, la variabilité annuelle,

ou dissocier la variabilité basse fréquence de la variabilité haute fréquence.

7.1.1 Mode des Hautes Latitudes (HLM) ou Oscillation Antarc-
tique (AO)

Le mode polaire principal, pour la région située au sud du 60"¢ paralléle Sud, explique
environ 20% de la variabilité du climat des zones polaires, et est appelé High Latitude
Mode (HLM) par Kidson (1999) et mode annulaire ou Antarctic Oscillation (AO) par
Gong and Wang (1999). Kidson (1999) a analysé, en EOT, les fonctions de vent du géopo-
tentiel & 300 hPa entre janvier 1958 et juin 1997 (40 ans), réanalyses du National Centers
for Environmental Prediction-National Center for Atmospheric Research (NCEP-NCAR).
Le mode présente une forte symétrie zonale, que ce soit pour les pressions ou les vents
zonaux (figure 7.1). Gong and Wang (1999) ont appliqué ’analyse en EOF aux pressions
au niveau de la mer (en utilisant les mémes réanalyses que 'auteur précédent) ; le mode
principal explique, en moyenne sur les 12 mois de 'année, 22.5% de la variance; il est
maximum en été (33%), au mois de décembre. Ce mode est schématiquement constitué par
deux systémes de pression concentriques au pole Sud, dont 'un est un anneau situé dans
la bande de latitude 40°-50°S et 'autre un noyau sur la région antarctique. Les auteurs en
ont profité pour définir un indice, nommé AOI (pour Antarctic Oscillation Index), calculé
en faisant la différence des pressions au niveau de la mer normalisées entre les latitudes
40°S et 65°S. Comme la corrélation des pressions au niveau de la mer entre les latitudes
40°S et 65°S est négative, une alternance de hautes et basses pressions entre ces deux
systémes induit des mouvements de masses d’air & grandes échelles entre les moyennes ¢t

les hautes latitudes : ¢’est-a-dire que si les pressions sont hautes & 40°S, elles seront faibles
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Fic. 7.1 — EOF "tournée" (varimax) reliée & I’Oscillation Antarctique. Unité 10°m?/s.
Isolignes, apparemment, toutes les 4 unités. Zones grisées au-dela de 4 unités, en valeur
absolue. L’analyse en EOF est effectuée a partir de la fonction de courant de vent a 300-

hPa et sur I'ensemble de I'Hémisphére Sud. Figure issue de l'article de Kidson (1999).
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dans la bande 60-70°5, et vice-versa. Ce mode comporte un noeud & 55°S, comme une
onde stationnaire. D’aprés les auteurs, ce mode pourrait avoir une période de 4 ans. Peu
d’études relient ce mode & des variables climatiques antarctiques. Cependant, ce mode

contient ce qui est appelé I’Oscillation Semi-Annuel (SAO) et dont nous parlerons section
7.1.3.

7.1.2  Oscillation Sud El Nifio (ENSO)

Le zones polaires paraissent également significativement liées 4 un mode tropical,
nommé ENSO (El Nifio Southern Oscillation). Le phénoméne ENSO fait référence au va-
et-vient des anomalies de pressions de surface entre la région de 1’Océan Indo-Australien
et celle du Pacifique tropical du sud-est sur des périodes saisonniéres ou inter-annuelles.
L’indice SOT caractérise le phénoméne ENSO et se calcule comme suit : on retranche
les pressions normalisées (Mean Sea Level pressure) de Darwin (12.4°S, 130.9°E) & celles
de Tahiti (17.6°S, 149.6°W). 1l existe de nombreuses variantes de calculs 4 ces indices,
mais tous corrélent fortement et 1'utilisation de I'un ou l'autre sera sans conséquence sur
les résultats. Kidson (1999) trouve un mélange du mode HLM et de ce mode tropical
dans les EOFs 2 et 3 de son analyse inter-annuelle (il a corrélé I'indice nommé SOI avec
les séries temporelles des deux modes et a trouvé une corrélation significative mais un
coefficient de corrélation relativement faible qui laisse présager que le phénoméne ENSO
seul ne peut pas expliquer l'intégralité de la variabilité des modes). C’est en effectuant
une rotation des EOFs que 'auteur arrive a séparer clairement les deux modes : le mode
HLM, & symétrie zonale (figure 7.1), et le mode tropical ENSO qui offre une asymétrie
zonale claire (figure 7.2), avec une concentration des amplitudes non nulles dans le secteur
compris entre I’équateur et le pole et entre les longitudes 150°E et 270°E. Partout ailleurs,
I'amplitude du signal est nulle. Ce domaine de forte oscillation est situé exactement dans
la zone pacifique tropicale et dans la partie de 'Océan Polaire située entre la mer de
Ross et la mer de Bellingshausen (Antarctique de I’Ouest). L’EOF montre que la bande
tropicale (0°S-20°S) et la bande polaire (40°S-80°S) sont en phase et que ces deux zones
sont en opposition de phase avec la bande centrale située entre 20°S et 40°S (toutes ces
bandes sont comprises entre les longitudes 150°E et 270°E).

C. Genthon (Genthon and Sacchettini (2002)) retrouve les deux premiers modes (HLM
ou Oscillation Antarctique et ENSO ou Oscillation Sud) en se limitant a la région an-
tarctique (au sud du 60°S). Pour la région antarctique, ces modes (HLM et ENSO) ne
sont pas mélangés comme lorsque la fonction de courant est utilisée (Kidson (1999)); ils
expliquent, & eux seuls, 74.5% de la variabilité antarctique, ce qui leur confére un réle
primordial dans le climat austral. Les figures 7.3 et 7.4, issues de son article en prépa-
ration, montrent les 3 premiéres EOFs trouvées avec le géopotentiel & 500 hPa (données
NCEP entre 1959 et 1999) : cartes spatiales et séries temporelles associées ainsi qu(—;‘ la

comparaison des séries temporelles avec les indices AOI et SOI.
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Fig. 7.2 — EOF “tournée” (varimax) reliée & ENSO (Kidson (1999)). Unité 10°m?/s.
Isolignes, apparemment, toutes les 4 unités. Zones grisées au-dela de 4 unités, en valeur
absolue. L’analyse en EOF est effectuée a partir de la fonction de courant de vent a 300-

hPa et sur I’ensemble de ’'Hémisphére Sud. Figure issue de l'article de Kidson (1999).
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F1G. 7.3 — Les 3 premiéres EOFs (dans Pordre croissant du haut vers le bas) calculées
a partir du géopotentiel a4 500 hPa et sur la région Antarctique (au sud de 60°S). Les
données (NCEP) couvrent la période 1959-1999. Le pourcentage de la variabilité totale
expliquée par 'EOF est respectivement, de haut en bas, de 56.9%, 17.6% et 6.7%. Les
séries temporelles correpondantes sont tracées dans la figure 7.4. Contours tous les 2¥9.81

meétres, pointillés pour les valeurs négatives. Figures fournies par C. Genthon (Genthon
and Sacchetting (2002)).
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F1G. 7.4 — Les séries temporelles associées aux EOFs de la figure 7.3. Les pointillés su-

perposés représentent (en haut, pour I'EOF1) 'indice AOI et (au milieu, pour 'EOF2)

I'indice SOI. L’amplitude de l'indice SOI est divisée par -10. L’année 100 correspond a
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janvier 2000. Figures fournies par C. Genthon (Genthon and Sacchettini (2002)).




Il peut sembler paradoxal qu’un mode tropical ait tant d’influence sur le climat de
I’Antarctique. Ce signal doit étre transporté des zones tropicales (Pacifique) vers le Sud
et on peut se demander quel role jouent océan et I'atmosphére. Cullather and Bromuwich
(1996) font référence i quelques travaux qui tentent d’expliquer cette téléconnection.
Ainsi les travaux les plus récents montrent qu’il existe une forte corrélation entre Pindice
SOI et la variabilité du double jet atmosphérique d’altitude du Pacifique Sud (vents
zonaux au géopotentiel 300-hPa : jet subtropical & 30°S et jet polaire 4 60°S). Lorsque
Pindice SOT est positif (phénoméne La Nifia) ou nul (phénoméne normal), la moyenne
annuelle du jet stream polaire (polar front jet) forcit et celle du jet stream subtropical
faiblit. Lorsque I'indice SOI est négatif (phénoméne El Nifio), I'inverse se produit, c’est
le jet subtropical qui forcit. Mais la nature et le réle de ce double jet stream ne sont
pas encore bien compris. Peterson and White (1998) s’intéressent au réle de I’Océan
Pacifique Sud (couplé & Patmosphére) dans le transport du signal ENSO vers les autres
océans du globe via le Courant Circumpolaire Antarctique. Dans le Pacifique, les cellules
de Hadley régionales permettent au signal ENSO de se propager entre I’équateur et la
_ zone subtropicale (Rasmusson and Mo (1993)). Dans ’'Hémisphére Sud, la limite sud de
ces cellules (20°-30°S) initie des trains d’ondes planétaires quasi-stationnaires. Ces ondes
transmettent le signal ENSO des basses latitudes de ’Océan Pacifique vers les moyennes et
hautes latitudes en quelques jours ou semaines (Li (2000)). Ce phénoméne a été dénommé
“téléconnections atmosphériques” par Bjerknes (1969). Dés les années 1920, Walker (1923,
1924) suggere que I’Oscillation Sud (Southern Oscillation) pourrait trouver son origine en
Antarctique. Dans les années 1980, certaines études montrent que le SOI serait le résultat
de la variabilité de la glace de mer; la raison invoquée est le lien de la glace de mer avec
Pactivité cyclonique et les vents de surface (Yuan and Martinson (2000)). Mais ce mode
de variabilité est présent dans bon nombre d’autres variables climatiques antarctiques :
pressions, vents, températures de surface (Cullather and Bromwich (1996); Peterson and
White (1998); Yuan and Martinson (2000); Kwok and Comiso (2002))...

7.1.3 Oscillation Semi-Annuelle (SAO)

Une autre composante climatique importante pour ’Hémisphére Sud est 1'Oscilla-
tion Semi-Annuelle (Semi-Annual Oscillation, SAO, wan Loon (1967); van den Broeke
(1998a,b, 2000a,b,c,d)). La SAO trouve son origine dans une contraction/expansion de
la zone dépressionnaire qui ceinture I’Antarctique (ceinture circumpolaire antarctique des
pressions) et a une période de 'ordre de 6 mois, d’ot le terme semi-annuel. En réponse a
cette oscillation des zones dépressionnaires, les pressions de surface en moyenne et hautes
latitudes montrent nettement un cycle de méme période (figure 7.5). L’onde de pression
qui en découle est maximale vers 45-50°S dans les 3 océans, atteint un minimum a 60°S
et a nouveau un maximum prés des cotes antarctiques. En réponse aux variations des

gradients méridionaux de pressions, les vents zonaux (westerlies) sont 20 & 30% plus forts
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Fig. 7.5 — Cycle annuel (ligne continue) de la pression moyenne mensuelle de surface
(points) & Dumont d’'Urville (période 1957-79). Fondamental et deuxi¢me harmonique
(pointillés). La seconde harmonique explique jusqu’a 70% de la variance totale, ce qui

caractérise les zones cotiéres. Figure issue de l'article de van den Broeke (1998a).
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FI1G. 7.6 — Variation annuelle de I'amplitude de la SAO (deuxiéme harmonique du cycle
annuel de pression de surface, figure 7.5). Moyenne zonale sur la bande de latitude 40°-

70°S. Figure issue de I'article de van den Broeke (2000d).

38

aux équinoxes que pendant 'hiver ou I’été. Conjointement, 1’expansion de la ceinture dé-
pressionnaire en automne et au printemps augmente le transport d’air des basses latitudes
vers le continent antarctique, ce qui relie directement SAO et températures de surface.
La variation mensuelle des pressions en un point de I’Antarctique se décompose en deux
harmoniques principales : le fondamental dont la période est de un an et la deuxiéme
harmonique dont la période est de 6 mois. Comme la phase de la premiére harmonique
(période annuelle) est trés fluctuante sur une échelle de temps inter-annuelle, le cycle an-
nuel des pressions de surface des hautes latitudes est dominé par la seconde harmonique,
que 'on nomme SAO (van den Broeke (1998a,b)). C’est donc la variation d’amplitude
inter-annuelle du cycle semi-annuel (deuxiéme harmonique) qu’il faut étudier et comparer
a I’évolution des variables climatiques (figure 7.6). van den Broeke (2000d) montre que
I’amplitude de cette Oscillation Semi-Annuelle s’est affaiblie depuis la moitié¢ des années
1970 et a limité I’échange méridional d’énergie entre certaines régions de I’Antarctique et
ses environs, ce qui a affaibli le réchauffement des températures de ’air en Antarctique a

certaines stations.

7.1.4 Onde Circumpolaire Antarctique (OCA ou ACW)

Enfin, la variabilité antarctique est fortement marquée par I’Onde Circumpolaire An-
tarctique (OCA, ou Antarctic Circumpolar Waves, ACW) qui tourne autour du continent
vers 'est et qui se manifeste aussi bien dans les océans que dans I'atmosphére. Le conti-
nent antarctique est caractérisé par son isolement physique du reste des continents, ce
qui permet a tous les océans du globe d’étre interconnectés via I’Océan Polaire Antarc-
tique. Cet océan est le siége d'un fort courant vers '’est nommé Courant Circumpolaire
Antarctique. White and Peterson (1996) mettent en évidence la présence d’une onde dans
les champs de pression de surface, de vent, de température et d’étendue de glace de mer.
La période du phénoméne est de 4-5 ans et les anomalies reportées mettent 8 a 10 ans
pour faire le tour complet du continent. La variabilité de ce courant circumpolaire seraif
fortement influencée par le phénomeéne ENSO (Cai and Baines (2001)).

Tous ces modes de variabilité semblent liés entre eux. La présence de glace de mer,
d’une part, et du continent antarctique englacé, d’autre part, semble trés importante dans
la mise en place et 'amplitude des phénoménes. Toutefois, pour le moment, les liens de
cause 4 effet ne sont pas encore assez connus pour pouvoir expliquer précisément tous les

mécanismes.
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r 'detrended
Amery CMS -0.65
MMS -0.71 -0.75
Ross CMS -0.64 -0.63
Antarctique | CMS | -0.66 -0.65
MMS | -0.60 -0.59

TAB. 7.1 — Corrélations statistiquement significatives (> 99%) entre la moyenne esti-
vale de I'indice SOI (Southern Oscillation Index, décembre-mars) et les indices de fonte
(Cumulative Melting Surface, Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration). Deux
corrélations ont été calculées : une directe (r) et une aprés avoir enlevé la tendance des

indices ('rdetrended)-
7.2 ... et ce qu’il en reste dans les signaux de fonte

7.2.1 L’Oscillation Antarctique (AO) et El Nino (ENSO)

Comme nous venons de le voir, de nombreuses études mettent en avant le rdle de la
téléconnection tropicale/hautes latitudes sud (ENSO) sur le climat de I’Antarctique. Il
est intéressant d’examiner si la fonte de surface en Antarctique est liée aux principaux
modes de variabilité du climat polaire et en particulier 4 El Nifio. L’oscillation & deux ans
autour de I’été 1984-85 (section 6.1.1.1) n’est cependant pas une caractéristique de ENSO
mais semble plutét correspondre au mode principal antarctique, le mode annulaire. Une
comparaison visuelle de I'indice AOI et des indices de fonte indique qu’il semble y avoir
d’autres similitudes entre les séries. Afin de comparer la variabilité de la fonte de surface
avec celle de ces modes, nous utilisons les indices AOI et SOI qui peuvent étre calculés
simplement & partir des champs de pression de 'Hémisphére Sud, comme indiqué dans
les sections précédentes. I1 suffit maintenant de corréler les indices de fonte (Cumulative
Melting Surface, Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration) des 7 zones (plus la
zone Antarctique) avec ces deux indices.

Les tableaux 7.1 et 7.2 répertorient les résultats des corrélations significatives a plus
de 99%. Différentes moyennes (annuelles, 11 mois, ..., 1 mois) et différents décalages dans
le temps entre les indices de fonte et les indices SOI et AOI ont été essayés. Au final,
et pour les deux indices (SOI et AOI), les meilleurs résultats sont obtenus sans décalage
et avec une moyenne estivale de ces indices sur 4 mois. Pour le SOI, la moyenne est
effectuée sur les mois de décembre a mars. Les corrélations ne sont, cependant, pas trés
encourageantes : peu de zones et peu d’indices sont concernés a chaque fois, méme si les
coeflicients sont finalement assez élevés (-0.6 4 -0.7). Pour ’AOI, la moyenne est effectuée
sur les mois d’octobre a janvier. Dans tous les cas, I'indice AOI est anticorrélé aux indices
de fonte et explique de 35% (MMS Péninsule) a 70% (CMS Antarctique) de la variance
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T Tdetrended
Peninsula MMS -0.60
DML CMS -0.61
MMD | -0.66
Amery CMS -0.70
MMD | -0.68
Wilkes CMS -0.61
MMD | -0.73 -0.61
Ross CMS -0.68 -0.64
MMS | -0.77 -0.72
MBL CMS -0.69 -0.81
MMS | -0.63 -0.69
MMD | -0.67 -0.77
Antarctique CMS -0.84 -0.81
MMS | -0.68 -0.61
MMD -0.65 -0.64

TAB. 7.2 — Corrélations statistiquement significatives (> 99%) entre la moyenne des 4
mois d’été de I’indice AOI (Antarctic Oscillation Index, octobre-janvier) et les indices de
fonte (Cumulative Melting Surface, Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration).

Deux corrélations ont été calculées : unc directe (r) et une aprés avoir enlevé la tendance

des indices (Tdetv' endecf) :




des indices de fonte. Toutes les zones sont concernées (la zone de Filchner est concernée
pour une moyenne estivale de ’AOI un peu différente qui n’a pas été retenue ici) et les
indices de I’ensemble des zones de fonte de I’Antarctique sont bien expliqués par ’AOL

Toutefois, des tendances significatives sont contenues dans les indices utilisés, ce qui
peut biaiser les corrélations. C’est pourquoi nous donnons aussi les résultats des corré-
lations une fois les indices débarassés de leurs tendances linéaires (7getrendeq). Certaines
corrélations ne sont plus significatives et les valeurs des coeflicients de corrélation sont
un peu plus faibles dans ’ensemble (sauf pour le Marie Byrd Land). Mais elles restent
tout de méme assez importantes pour que ’AOI explique une bonne partie de la fonte de
surface de I’ Antarctique.

Il semble donc exister une relation entre la fonte estivale et la distribution des masses
d’air entre les moyennes et les hautes latitudes de ’Hémisphére Sud. La corrélation en
Péninsule, plus faible que partout ailleurs, suggére que 1’Oscillation Antarctique est d’am-
plitude plus faible aux basses latitudes. Les forts coefficients de corrélation (-0.84 pour le
CMS Antarctique) indiquent que les hautes pressions en périphérie de I’Antarctique coin-
cide avec moins de fonte. Ceci nous améne & penser qu’il faudrait étudier la météorologie
des cotes antarctiques (température, bilan d’énergie de surface, couverture nuageuse) as-
sociée aux pressions plus hautes que la normale et qui affectent la fonte de surface. Nous
sommes relativement surpris que les indices de fonte corrélent aussi bien avec I'indice AOI,
car la littérature sur le climat de I’Antarctique n’y fait, apparemment, jamais référence.

A titre d’information, nous avons corrélé "amplitude de la SAO (figure 7.6, van den
Broeke (2000d)) avec l'indice de fonte CMS pour I'ensemble de I’Antarctique. La meilleure
corrélation trouvée est de 0.5 pour 16 données (soit une signification statistique assez
faible) et nous n’avons pas poussé plus loin 'examen de la relation entre la SAO et la

fonte de surface en Antarctique.

7.2.2 L’Onde Circumpolaire Antarctique

Les figures 5.16 et 5.17, qui représentent ’évolution annuelle des indices CMS, MMS
et MMD sur les cotes du continent antarctique, nous permettent de voir que ceux-ci va-
rient beaucoup d’une année sur I'autre. Cette variabilité inter-annuelle avait déja été mise
en évidence par Zwally and Fiegles (1994) sur les 8 premiéres années de la série. Avec 20
ans de données, nous pensons pouvoir quantifier ’étude des oscillations inter-annuelles
au moyen d’unc analyse spectrale des séries d’indices. Il existe des outils statistiques
pour extraire des informations a partir d’une répartition temporelle et spatiale de don-
nées : Panalyse en composantes principales (ACP), qui permet d’extraire divers modes
de variabilité temporelle et les zones de cohérence spatiale, les analyses en EOF (em-
pirical orthogonal functions) qui en résultent, ou les EOF complexes (par exemple Yuan
and Martinson (2000)) qui permettent de mettre en évidence une évolution temporelle des

corrélations (par exemple, propagation d’ondes). Cependant, la fonte étant un phénomeéne
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a seuil, les propriétés statistiques d’un pixel donné ne sont pas trés propices au calcul et
a l'interprétation traditionnelle des covariances. Nous pourrions, par contre, effectuer une
analyse en EOF des 7 zones de fontes (pour chaque indice spatialement et temporellement
intégré), mais leur nombre restreint suggére qu’'une méthode d’interprétation, plus simple
et rapide, est possible. Dans une premiére approche, une simple analyse spectrale utilisant
une méthode adaptée a 'étude de séries temporelles courtes et bruitées, la “multi-tapper
method” (MTM, Thomson (1982)), est mise en ceuvre.

Le logiciel d’analyse spectrale proposé par Ghil et al. (in press) nécessite d’avoir des
séries réguliérement échantillonnées. Dans notre cas, nous devons donc estimer au mieux
les valeurs des deux étés éliminés jusqu’a présent : 1981-82 et 1987-88. Comme la MTM
sera appliquée & des séries d’échantillons annuels (indices CMS, MMS et MMD), nous
construisons de nouveaux indices annuels, nommés indices 20 ans, créés a partir des
indices issus de la série complétée (dont toutes les données manquantes sont simulées par
la moyenne des données présentes les autres années). Il se trouve qu’aprés le 13 janvier
de chaque été, toutes les données journaliéres sont disponibles pour toutes les années, y
compris les étés 1981-82 et 1987-88 (tableau 4.3). Le cumul des jours de fonte aprés cette
date donne des indices annuels de fin d’été complets sur 20 ans. Cette série de fin d’été
va nous permettre de simuler la variabilité annuelle de la série 20 ans. Afin de respecter
au mieux cette variabilité inter-annuelle, nous avons corrélé les indices annuels issus de
la série complétée avec les indices annuels calculés a partir des données de fin d’été (18
données). La signification statistique de ces corrélations est toujours supéricure a 99%
(test de student pour 18 données et un coefficient de corrélation supérieur a 0.7), sauf
pour la durée de fonte (MMD) dans la zone de Filchner (le résultat n’étonne pas puisque
la durée de fonte dans cette zone est toujours trés faible et la contribution des mois de
janvier et février 4 la fonte est presque nulle ; comme aucune harmonique n’est finalement
détectée pour cet indice, aucun probléme d’interprétation ne s’est posé). Les relations
linéaires dérivées de ces corrélations ont été ensuite utilisées pour calculer les indices
annuels des étés 1981-82 et 1987-88 & partir des indices de fin d’été. De cette manieére, il
a été possible de compléter la série d’indices calculés avec la série complétée et de créer la
série 20 ans comportant 20 données (figures 7.7 et 7.8).

Nous avons pu analyser spectralement les trois indices (Cumulative Melting Surface,
Maximum Melting Surface et Mean Melt Duration) pour chaque zone de fonte. La MTM
fournit les fréquences des harmoniques reconnues et leur signification statistique. Pour
chaque harmonique statistiquement significative (pourcentage de confiance supérieur a
90%), nous avons déterminé la période (en. années) et la phase (en degrés). Toutefois,
c’est le déphasage entre les différentes zones qui nous intéresse afin de voir si un signal de
fonte se propage le long des cotes antarctiques.

Les caractéristiques, périodes et phases, des 15 harmoniques trouvées sont reportées

dans le tableau 7.3. Les valeurs des périodes que la méthode a permis de mettre en
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CMS MMD MMS

ZOnes période phase S | période phase S | période phase S
Péninsule 2.3 175 90 2.4 133 90

Filchner 4.2 4 95

DML 2.1 233 90 2 90 90

Amery 2.1 207 95 2.1 210 95 3 325 90
Wilkes 4.8 204 90 5.4 19 90 2.3 356 95
Ross

MBL 2.6 217 90 2.6 334 95 2.6 310 90
Antarctique 2.5 47 90

TAB. 7.3 — Périodes (années), phases (en degrés) et pourcentage de signification sta-
tistique de I’harmonique (S en %) calculés a partir des résultats de la multi-tapper
method et pour les indices de la série 20 ans. Les harmoniques sont sous la forme

COS(2.7.t/période+phase).

évidence sont majoritairement comprises entre 2 et 3 ans (2 ans étant la valeur minimum
que nous puissions trouver pour une période puisqu’elle correspond & la fréquence de
Nyquist). Une grande partie des harmoniques trouvées est a la limite du seuil de confiance
statistique (90%) qui nous est imposé par la MTM, mais 5 d’entre elles sont, tout de méme,
significatives 4 plus de 95% (4.2 ans pour I'indice MMD de Filchner, 2.1 ans pour les indices
CMS et MMD d’Amery et 2.3 ans pour I'indice MMS de Wilkes). De nombreuses séries
d’indices ne fournissent, néanmoins, aucune harmonique significative ; la zone du Ross Ice
Shelf ne comporte, elle, aucun signal périodique significatif quelque soit I'indice considéré.
En revanche, les trois indices de fonte de la zone Amery contiennent en commun une
harmonique trés significative, de périodes 2.1 ou 3 ans : en particulier, pour les indices
CMS et MMD, les deux harmoniques sont trés similaires puisqu’elles ont la méme période,
pratiquement la méme phase, et sont toutes deux statistiquement significatives a plus de
95%. On retrouve d’ailleurs, dans la zone adjacente DML, ces périodes de 2.1 et 2 ans pour
les indices de fonte CMS et MMD, ce qui nous laisse penser que ces deux zones subissent
des influences climatiques similaires. Les petites périodes (2 a 3 ans) sont cohérentes
avec I'étude visuelle et qualitative des figures 5.16 et 5.17. Pour la moyenne sur les cotes
antarctiques, seul I'indice MMD posséde une harmonique significative et celle-ci a une
période de 2.5 ans. Enfin, une période d’environ 4-5 ans semble se dessiner dans quelques
zones (4.8 ans pour I'indice CMS et 5.4 ans pour I'indice MMD de Wilkes et 4.2 ans pour
I'indice MMD de Filchner).

Une Onde Circumpolaire Antarctique (OCA ou ACW pour Antarctic Circumpolar

Wave) a été mise en évidence par White and Peterson (1996) & partir de séries temporelles

(sur une période de 10 ans comprise entre 1979 et 1994 selon les paramétres) et spatiales_‘.

de pressions atmosphériques au niveau de la mer, de vents méridionaux, de températures
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de surface des océans (SST pour Sea Surface Temperature) et d’étendues de glace de mer
(SIE pour Sea Ice Extent). Cette OCA aurait une période d’oscillation d’environ 4 a 5
ans, ce qui nous améne & penser qu’il pourrait exister un rapport entre la variabilité de
certains indices de fonte (zones de Wilkes et Filchner) et cette OCA. La majeure partie
des indices de fonte a cependant des périodes de valeur moitié (2 & 3 ans). De plus, POCA
est un phénoméne qui se propage autour du continent antarctique et qui devrait donc se
manifester au travers des phases reportées dans le tableau 7.3 ; phases qui évolueraient,
alors, & peu prés linéairement avec le temps autour du continent. Reprenons alors le bindme
DML et Amery dont les périodes sont de I'ordre de 2 ans; ’évolution des phases, de DML
vers Amery (vers l’est), n’est pas cohérente pour les deux indices : pour le CMS, la phase
passe de 233° & 207° et pour le MMD, la phase passe de 90° a 210°. Aucune conclusion
ne s’impose : ni propagation, ni stationnarité. On retrouve de telles incohérences pour
les phases d’un méme indice (pour une méme période) : ainsi, I'évolution des phases de
I'indice CMS pour la période de 2 ans semble indiquer une propagation entre la Péninsule
et DML (on passe de 175° 4 233°), mais les zones suivantes (Amery et MBL) ont toutes des
phases similaires a celle d’Amery (207° et 217°) ; méme constat pour I'indice MMS. Les
zones de la Péninsule et du Marie Byrd Land ont un comportement un peu particulier :
pour I'indice CMS, elles sont quasiment en phase (175° et 217°), mais pour I'indice MMD,
elles sont en opposition de phase (133° et 334°, soit une différence de 201°, proche de 180°).

Pour finir, le signal de fonte contenu dans I'indice MMD semble se propager vers I'est
entre les trois zones DML, Amery et MBL puisque les phases prennent successivement
les valeurs 90, 210 et 334°. Comme la Péninsule et MBL sont en opposition de phase, on
peut méme supposer que le signal se propage entre ces quatres zones : DML, Amery et le
binéme MBL/Péninsule. Les différences de phases entre ces quatre zones ne correspondent,
cependant, pas tout & fait & leurs positions autour du continent antarctique. Mais ce
phénomeéne reste trés isolé et ne peut pas nous permettre de voir la manifestation d'une
OCA dans les signaux de fonte entre 1979 et 1999.

Connolley (in press) écrit que ’OCA serait clairement visible seulement durant la
période 1985-94 et que de part et d’autre de cette période aucun signe de précession ne
semble significatif. Restreindre notre étude a4 9 années ne permet plus de conserver la
signification statistique nécéssaire, nous n’avons donc pas tenté de vérifier ce résultat avec
les données de fonte de surface. Parallélement & cette étude, nous avons corrélé les indices
de fonte de chaque zone entre eux en décalant de quelques années les séries temporelles
(jusqu’a 4 ans de décalage) afin de mettre en évidence une éventuelle propagation du signal
d’une zone & une autre. Les tableaux de corrélation obtenus ne nous ont pas encourageés
A poursuivre dans cette voie. Cette absence dé résultat rejoint celle que nous avons mis

en évidence avec les indices SOI et AOI (section 7.2.1).
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7.2.3 Conclusion

Les analyses effectuées (MTM) ne permettent donc pas de mettre en évidence I'in-
fluence de I’Oscillation Circumpolaire Antarctique sur la fonte de surface.

A Pinverse, la fonte de surface en Antarctique semble fortement liée au mode prin-
cipal de variabilité du climat antarctique (et de 'Hémisphére Sud), nommé Oscillation
Antarctique (AO). Le bilan d’énergie de surface est fortement dépendant des conditions
de nébulosité et de 'advection de masses d’air chaudes ou froides, seches ou humides vers
les cotes. L’oscillation des pressions caractérisée par 'indice AOI peut étre & Porigine
d’une modification de Padvection des masses d’air vers les latitudes antarctiques. Il sem-
blerait qu'une hausse des pressions en périphérie du continent antarctique coinciderait
avec moins de fonte estivale, ce qui nous améne & penser que la contribution de PAO aux
variations du climat antarctique mérite plus d’attention.

La fonte de surface semble plus subtilement affectée par le phénomeéne El Nifio (indice
SOI). Les coefficients de corrélations sont moins élevés que pour I'indice AOI et les zones
affectées sont peu nombreuses (Ross et Amery). Le comportement de la zone moyenne
sur Pensemble des cotes antarctiques est tout de méme corrélé a I'indice SOI. Malgré
cela, notre résultat suggére que 1'Oscillation Sud affecte aussi I’Antarctique de I'Est (zone
Amery), résultat aussi suggéré par la figure 7.3 (carte du milieu) avec Papparition d’un
petit pole sur Amery. Les études menées sur ce sujet (par exemple, Cullather and Brom-
wich (1996); Bromwich et al. (2000); Kwok and Comiso (2002)) laissent, au contraire,
penser que seul I’Antarctique de ’Ouest est lié au phénomeéne El Nino (Pacifique), via
les mers de Bellingshausen, Amundsen et Ross. La fonte de surface semble, cependant
elle aussi, influencée par ce “pont” atmosphérique et océanique qui relie le Pacifique et
I’Antarctique de I’Ouest (voir figure 7.2). Nos résultats sont sujets a caution et discussion
mais montrent que I’étude de la fonte de surface apporte un regard différent sur 1’étude
du climat antarctique. Nous ne sommes, toutefois et a ce stade, pas en mesure d’émettre
d’hypothéses quant aux mécanismes et variables météorogiques qui permettent & ENSO

d’affecter le bilan d’énergie de surface.
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Chapitre 8
Conclusion sur la fonte de surface

Afin de mesurer le mieux possible la fonte de surface en Antarctique a partir des séries
temporelles de température de brillance, nous avons testé la robustesse et la souplesse de
I’algorithme utilisé. Pour cela, nous avons comparé ses résultats avec les températures
de D’air relevées dans les stations météorologiques situées sur les cotes du continent. Ceci
nous a aussi permis de calibrer I'algorithme, faute d’avoir des “vérités terrain” & notre
disposition.

Nous avons montré que la variabilité inter-annuelle de la fonte de surface en Antarc-
tique est cohérente sur de vastes régions, ce qui nous a permis de découper les coOtes
antarctiques en 7 zones distinctes de tailles & peu prés équivalentes, évoluant relativement
differemment les unes des autres, et au sein desquelles la fonte a un comportement assez
homogéne. Nous avons mis en évidence une opposition de comportement entre le groupe
Péninsule/Marie Byrd Land et les 5 autres zones (Filchner-Ronne, DML, Amery, Wilkes
Land et Ross). Malgré cela, on trouve des caractéristiques communes aux 7 zones ct la
fonte de surface en Antarctique est bien représentée par la moyenne de I'ensemble des
zones de fonte du continent (zone Antarctique).

En moyenne, la durée de la période de fonte est de 20 jours, mais la Péninsule détient
la plus haute moyenne avec 50 jours de fonte par été (et des maxima a 100 jours) et les
deux plate-formes flottantes principales (Filchner-Ronne et Ross) fondent, en moyenne,
moins de 10 jours par été.

Comme 'ont montré de nombreuses études (Raper et al. (1984); King (1994); Jones
(1995); Jacobs and Comiso (1997); Skvarca et al. (1998)), la Péninsule antarctique est
une région qui subit un réchauffement trés important depuis prés d'un demi-siécle. La
fonte de surface subit la méme tendance, puisque notre étude montre que la durée de
la période de fonte augmente significativement entre 1980 et 1999 dans cette zone (1.2
+ 0.7 % an'). Cependant, nous montrons aussi que la fonte de surface, sur le reste
des cotes antarctiques (Filchner-Ronne, Dronning Maud Land, Amery, Wilkes Land et
Ross Ice Shelf), est en diminution significative au cours de la méme période (en moyenne

sur ’ensemble des cotes antarctiques la tendance est d’ailleurs toujours significativement

négative pour l'indice cumulé CMS (jour.km?) : -1.8 = 1 % an™'). Ce résultat est tout-a
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fait surprenant et en compléte opposition avec la connaissance que nous avions du climat
antarctique au moment ot ce travail de thése a débuté. Il n’est toutefois pas isolé, et
depuis quelques temps, des auteurs (Cavalieri et al. (1997); Comiso (2000); Watkins and
Simmonds (2000); Vaughan et al. (2001); Doran et al. (2002)) parlent de refroidissement
en Antarctique depuis les années 1980.

Malgré tout, nous avons cherché a vérifier la cohérence de nos résultats avec d’autres
observations et d’autres mesures satellite. L’évolution des indices de fonte est, tout d’abord,
en accord avec celle des températures de l'air a la surface mesurées aux différentes sta-
tions météorologiques des cotes antarctiques : la variabilité des événements chauds, celle
des températures moyennes mensuelles estivales, et enfin, les tendances annuelles de ces
températures (Comiso (2000)) correspondent bien & I’évolution de la fonte de surface en
Antarctique entre 1980 et 1999. Les tendances de la fonte estivale correspondent a celles
des températures de peau (températures infra-rouge, Comiso (2000)) des mois de juillet
des années 1980-1999, et & I’évolution de ’étendue de la glace de mer en moyenne annuelle
sur une partie de cette méme période (Cavalieri et al. (1997); White and Peterson (1996)).
Enfin, la variabilité de la fonte estivale semble cohérente avec celle des températures de
brillance de la basse troposphére (données MSU), représentatives de I’énergie disponible
au sol. Toutes ces études semblent cohérentes entre elles, et valident I'histoire de la fonte
au cours des 20 derniéres années du X X™¢ siécle que nous avons déduite des températures
de brillance. Malgré I’absence de “vérité terrain”, la mesure de la fonte estivale a partir
des données micro-ondes revét un caractére météorologique fiable.

I’étude de la fonte de surface sur les cotes du continent antarctique nous ameéne, tout
naturellement, & nous interroger sur la complexité de la variabilité du climat austral, et
plus généralement, du climat de ’Hémisphére Sud. C’est pourquoi nous avons ébauché
une étude, dans les séries de fonte de surface, des modes de variabilité connus dans le
climat austral. Il apparait que le mode de variabilité principal, I’Oscillation Antarctique,
est fortement lié a la fonte estivale. On détecte sa trace sur toutes les cotes du continent
antarctique, et sur le Ross Ice Shelf. Le phénoméne El Nifio affecte la fonte estivale de
maniére moins franche, méme si ’on retrouve sa trace dans la zone de fonte moyenne
du continent antarctique. Le résultat est toutefois intriguant puisqu’ENSO influencerait
aussi la fonte en Antarctique de I'Est, alors qu’en régle général, il ne se manifeste qu’en
Antarctique de 1’Ouest.

Par rapport i la température du sol, de I'air ou a I’étendue de la glace de mer, la
fonte de surface apporte une information supplémentaire et, comme nous avons pu le
voir, souvent originale sur le comportement spatial et temporel de I'énergie disponible &
la surface du continent et des plate-formes flottantes. Ce n’est cependant pas non plus
une information directe sur le bilan d’énergie, ce qui ne facilite pas son interprétation
et nécessite de la subtilité lors de son utilisation. A titre d’information, un article a été

soumis sur ce sujet & Journal of Climate (Torinesi et al. (submitted 2002)).
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L’é¢tude de la fonte de surface ouvre, toutefois, de nombreuses perspectives. Tout
d’abord, la série de températures de brillance s’allonge chaque année : plus la série est
longue, plus les études statistiques sont fiables et significatives. Toutefois, notre travail a
mis en avant la nécessité de disposer de “vérité terrain” afin d’améliorer la calibration de
I'algorithme utilisé et la pertinence des résultats. Il semble, par ailleurs, possible d’amé-
liorer la détection des événements de fonte en utilisant, en paralléle, d’autres données
satellite. En effet, les données infra-rouge permettraient de connaitre la température de
surface, et peut-étre de déduire, de concert avec les données micro-ondes, le profil de
température dans la neige; les radars permettent eux aussi de détecter la fonte car le
coefficient de rétrodiffusion, comme I’émissivité, est trés sensible au contenu en eau li-
quide de la neige. Les radars ont 'avantage de ne pas étre sensibles & la température de
surface et offrent une grande gamme de résolutions et de couverture spatiale : les SAR
(Synthetic Aperture Radar) offrent une haute résolution mais une couverture limitée;
les diffusiométres (scatterometer) offrent une moins bonne résolution (quelques dizaines
de kilométres) mais une trés bonne couverture spatiale et temporelle. Cependant, I'in-
convénient des radars reste leur relative jeunesse par rapport aux radiomeétres et donc
I'impossibilité, actuellement,rd’avoir 20 années de mesures.

Cependant, méme sans améliorer le traitement que nous avons fait des températures
de brillance, il semble possible d’exploiter beaucoup plus les résultats de la fonte de sur-
face, en effectuant, par exemple, une analyse en composantes principales des séries de fonte
de surface (il faut pour cela trouver un moyen de s’affranchir des problémes statistiques
inhérents aux séries de fonte, notamment de leur aspect binaire). Enfin, un vaste sujet
que nous avons commencé a abordé au cours de ce travail de thése mais qui reste non pré-
sentable ici, car trop incomplet, est la comparaison des résultats des modéles numériques
de climat avec la fonte telle que nous I'avons déduite des températures de brillance. Nous
avions, a lorigine de ce sujet de thése, prévu de comparer directement la fonte estivale
mesurée par satellite et la fonte estivale modélisée par le centre européen (réanalyses,
European Center for Medium-Range Weather Forecast) et le LMDz. Malheureusement,
nous nous sommes rendus compte que la faiblesse de la paramétrisation des bilans d’éner-
gie, nécessaires a la modélisation de la fonte de surface, ne permet pas une comparaison
raisonnable avec les mesures. Nous avons examiné la somme de tous les termes du bilan
d’énergie, chaque terme individuellement, et les températures & divers niveaux des mo-
déles, mais aucun de ces paramétres ne semble se comporter comme la fonte de surface
mesurée. Paralléelement, nous avons étudié les champs de pression au niveau de la mer.
Ces données sont beaucoup plus fiables que les bilans d’énergie et comme la fonte semble
fortement liée au mode principal de variabilité de la pression, nous nous attendions a iso-
ler des caractéristiques météorologiques communes aux événements de fonte extrémes et
ainsi pouvoir comprendre et méme prévoir les événements de fonte. Force est de constater

qu’aucun résultat raisonnablement exploitable n’a été obtenu.
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Méme s’il nous a semblé trés intéressant de nous atteler directement aux causes de
cet échec (la paramétrisation du bilan énergétique de surface en été en zone polaire), nous
avons préféré prendre du recul par rapport a ’étude de la fonte de surface, et nous inté-
resser a 'amélioration du traitement du bilan d’énergie dans le modéle LMDz de maniére
plus globale. En effet, le modéle, comme tous les modéles actuels, souffre d’une mau-
vaise paramétrisation des flux dans la couche limite stable hivernale en zones polaires.
Les conséquences de cette mauvaise paramétrisation des flux sont étudiées par de nom-
breux auteurs (King and Connolley (1997); Zilitinkevich and Calanca (2000); Cassano
and Parish (2001); King et al. (2001)) et des travaux récents (Zilitinkevich et al. (2002a);
Zilitinkevitch et al. (2002b)) proposent des améliorations. Nous avons ainsi pris la décision
de participer & ces études qui visent & améliorer le comportement global des modéles de
circulation générale dans les zones polaires. Tout en gardant en mémoire que notre but
ultime sera d’améliorer aussi le traitement des flux d’énergie durant la période estivale,

pour pouvoir, finalement, modéliser correctement la fonte de surface.
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Deuxiéme partie

Couche Limite Atmosphérique Stable |
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Chapitre 9

Bréve présentation d’un Modéle de

Circulation Générale de I’Atmosphére

Comme nous avons pu nous en apercevoir au cours de la premiére partie consacrée i
des mesures satellite, la mesure d’'un nombre méme restreint de paramétres climatiques a
la surface du globe ou dans I’atmosphére nécessite une trés lourde infrastructure (stations
météorologiques automatiques situées dans des régions difficilement accessibles, mise en
orbite de satellites...). Malgré cela, ou a cause de cela, ces mesures ne sont pas facilement
exploitables (problémes de dérives dans le temps, de pannes, puis d’exploitation des don-
nées...), ne couvrent pas toujours I'ensemble du globe, et ont une résolution spatiale et
temporelle limitée. Enfin, un grand nombre des mesures que nous aimerions utiliser afin
de comprendre le fonctionnement du climat terrestre ne remonte pas assez loin dans le
temps. Somme toute, et ce malgré tous les problémes qui leur sont associés, ces mesures

sont évidemment indispensables au travail des scientifiques climatologues puisque, sans

elles, ils seraient aveugles et incapables de se faire la moindre idée de la complexité des

processus climatiques. Le cheminement scientifique, quasi universel, du modélisateur est
le suivant : les mesures lui permettent de se faire une idée des principes qui gouvernent le
climat, puis, aprés les avoir conceptualisés en les mathématisant, il vérifie la validité de ses
hypothéses en comparant les résultats de son modeéle avec les mesures. La complexité du
systéme climatique (couplage entre I'océan, 'atmosphére, la cryosphére, la biosphére...)
nécessitant l'utilisation d’ordinateurs, les modéles numériques de climat ont vu le jour.
Par la suite, la fiabilité des modéles augmentant, ceux-ci ont permis de prévoir I’évolution
du climat a court ou long terme, mais aussi de remonter dans le temps. Enfin, et pour en
revenir aux difficultés rencontrées avec les mesures des variables climatiques, les modéles
numériques:permettent de simuler les mesures non effectuées aux endroits et aux instants
désirés. On se rend.compte, alors, que mesures et modélisation deviennent deux outils
indissociables d'une méme machine & comprendre le climat terrestre.

Dans cette partie, nous allons utiliser le modéle numérique de climat du Laboratoire
de Météorologie Dynamique (LMD). Ce modéle a été récemment amélioré au Laboratoire

de Glaciologie et Géophysique de I’Environnement (LGGE), afin de mieux tenir compte
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des spécificités des zones polaires (Krinner (1997)). Malgré tout, la paramétrisation de
la couche limite atmosphérique (CLA) stable mérite plus d’attention. Ce modéle est du
type MCGA (Modéle de Circulation Générale de 1’Atmosphére), qui, comme son nom
'indique, modélise ’atmosphére et tient compte des autres composantes du climat (océan,
calottes...) a travers les conditions aux limites qui lui sont imposées. C’est un modéle qui
se veut le plus complet possible, dans la limite des ressources informatiques disponibles et
de la connaissance des processus et de leur traitement. On peut noter qu'un tel modéle est
tout & fait similaire, tant dans son fonctionnement que dans sa complexité, aux modéles
utilisés par les prévisionnistes météorologues. Seule leur utilisation est différente : dans le
cas des météorologues, les conditions initiales sont cruciales et la durée des simulations
tres courte (de l'ordre de quelques jours) ; dans notre cas, les conditions initiales sont peu
importantes et les conditions aux limites beaucoup plus, car nous nous intéressons a des

résultats moyens sur de ’assez long terme (année ou méme parfois milliers d’années).

9.1 Les processus pris en compte

Rayonnement L’énergie solaire incidente sur la terre est la source d’énergie ultime du
systéme climatique terrestre. Les autres sources d’énergie, comme par exemple le flux
géothermique, sont négligeables par rapport au flux d’énergie solaire. La terre perd

I’énergie recue du soleil par rayonnement thermique infrarouge émis vers ’espace.

Circulation atmosphérique a grande échelle Le rayonnement solaire chauffe plus
les basses latitudes. La circulation atmosphérique & grande échelle, répond au gra-
dient du chauffage solaire et assure la moitié des transports d’énergie de ces latitudes

vers les poles, autre étant assuré par les océans.

Processus de surface et couche limite atmosphérique (CLA) La plus grande par-
tie du rayonnement solaire n’est pas interceptée par I’atmosphére, mais par la surface
de la terre. La surface peut ensuite transmettre cette énergie & I’atmosphére par des
flux de chaleur sensible et latente et par son rayonnement infrarouge, en grande
partie intercepté par ’atmosphére. Un autre effet important est le frottement de
'air au sol. Les échanges de quantité de mouvement a la surface de la terre in-
fluencent, évidemment, la force des vents de surface et, plus généralement, le bilan
de moment angulaire de 'atmosphére. Les caractéristiques de la surface (albédo,
couverture végétale, rugosité, humidité...) sont ainsi d’une importance primordiale

dans le fonctionnement de I’atmosphére.

Convection La convection humide génére des précipitations importantes, et son influence
sur la couverture nuageuse est loin d’étre négligeable. La couverture nuageuse, en
revanche, intervient dans la détermination des flux radiatifs. La convection séche
est généralement aussi prise en compte; elle influence la distribution verticale de la

température atmosphérique.
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Condensation 4 grande échelle Elle génére la plus grande partie des précipitations
aux moyennes et hautes latitudes. Comme dans le cas de la convection humide, la
couverture nuageuse associée a la condensation a grande échelle détermine en partie
le bilan radiatif atmosphérique. La libération de chaleur latente lors de ce processus
influence sensiblement le comportement des systémes météorologiques extratropi-

Caux.

9.2 Les équations primitives

Les MCGA utilisent, pour le calcul des écoulements atmosphériques, un ensemble
d’équations de base connu sous le nom d”’équations primitives”. Elles sont déduites des
équations de conservation plus générales de I’hydrodynamique et de la thermodynamique

moyennant quelques simplifications importantes :

Approximation des gaz parfaits Les conditions de température et de pression de ’at-
mosphére ne s’écartent pas trop des conditions normales dans lesquelles le compor-

tement de l'air peut étre approximé par la loi des gaz parfaits.

Approximation hydrostatique En projection sur I’axe vertical, on néglige les accélé-
rations des particules d’air, ce qui permet d’écrire que la somme des forces est nulle,
donc que les forces de pression compensent la force de gravité. Cette approximation
est permise car dans les écoulements atmosphériques a grande échelle spatiale, 1’ac-
célération verticale est négligeable par rapport a l'accélération horizontale. A trés

haute résolution (Az < 10 km), cette approximation n’est pas toujours vérifiée.

Approximation de couche mince Elle revient a négliger les variations relatives de la
distance au centre de la terre lors des mouvements atmosphériques verticaux, ce qui
est parfaitement justifié compte tenu du rayon de la terre de 6370 km et de ’échelle

de hauteur de 'atmosphére de I'ordre de 10 km.

Dans un systéme de coordonnées isobares, les équations primitives prennent la forme

suivante (en coordonnées sphériques, d’autres simplifications deviennent alors possibles) :
Conservation de la quantité de mouvement horizontale —%%—I—%Z Xv4+V,® = Dy

Conservation de la quantité de mouvement verticale (équilibre hydrostatique)
8% _
"gg +a= 0

Conservation de I’énergie ¢,2L — wa = Q + Dr

Conservatjon de 'humidité 242 =5+ D,

Conservation de la masse %% +V,u=0

Equation d’état des gazs parfaits pa — RT' =0

Les variables représentent les grandeurs suivantes : v : vitesse horizontale du vent; {2 :
vitesse angulaire de rotation de la terre; ® : géopotentiel; V, : gradient isobare (gra-

dient selon x, y et z sur une surface isobare) ; Dy, Dp, D, : dispersion sous-maille de la
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quantité de mouvement (y compris frottement visqueux interne), de la température et de
I'’humidité; ¢, : chaleur spécifique & pression constante; T : température; w = %% : vi-
tesse verticale en coordonnées pression en suivant la particule; « : volume spécifique; Q :
termes du réchauffement /refroidissement diabatique; q : rapport de mélange de vapeur
d’eau; S : termes source/puits de vapeur d’eau; R : constante des gaz pour l'air . Dans
la notation donnée ci-dessus, les dérivées temporelles sont évaluées en suivant la particule
dans son déplacement ; dans un repére fixe par rapport a la surface de la terre, utilisé
dans les MGC, ce terme devient : % = % + vm% + vy% + wa%

Plutot que la température réelle T, on a souvent recours a la température potentielle
8. C’est la température qu'une particule d’air aurait si elle était ramenée adiabatiquement
& une pression de référence (par exemple 100 000 Pa). Il existe une relation directe entre la
température réelle T et la température potentielle § = ¢,T'/p" (¢, est la capacité calorifique
de air, p le rapport entre la pression de la particule et la pression de référence et k=0.286),
ce qui permet de I'utiliser sans perte d’information. Le profil de température potentielle
permet de visualiser la stabilité locale de I’atmosphére. Si la température potentielle croit
avec l'altitude, cette partie de I'atmosphére est stable; si, a l'inverse, la température

potentielle est constante ou décroit, cette partie de I'atmosphére est neutre, ou instable.

9.3 Quelques conséquences de 'implémentation numé-

rique

9.3.1 Reésolution

Pour permettre le calcul numérique des variables du modéle, diverses méthodes peuvent
étre utilisées : le LMDz discrétise 'espace (horizontal et vertical) en utilisant les différences
finies, méthode la plus intuitive. Les variables dépendantes sont définies sur un ensemble
discret de points de grille et ensuite évaluées sur cette grille. Les dérivées sont calculées
comme différences de ces variables sur des intervalles de temps et d’espace finis, d’ou le
nom de cette méthode. On parle ainsi de résolution spatiale puisque la distance, horizon-
tale et verticale, entre deux points de grille est fixée en fonction d’un certain nombre de
conditions numériques (dont le coiit de calcul). On nomme “maille”, I'espace compris entre
les 8 points de grille les plus proches.

La grille que nous utiliserons par la suite est caractérisée par les chiffres 96, 72 et19
(notée 96x72x19). 96 et 72 correspondent au nombre de mailles en longitude et en latitude
(96 points en longitude et 73 points en latitude), ce qui correspond & un écart de 3°45’
en longitude et 2°30" en latitude, soit environ 280 kms en latitude & la surface de la

planéte. L’atmosphére est décomposée en 19 couches d’épaisseurs variables séparées par

des inter-couches ou interfaces. Il y a, ainsi, 19 couches, et 20 inter-couches dont la premiére

représente le sol. Le tableau 9.1 donne une idée de la hauteur (z) par rapport & la surface
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hauteur des 19 niveaux (m)
niveaux | moyenne sur tout le globe | moyenne entre 80 et 90°S

1 13 8

2 47 32

3 113 77

4 257 178
5 522 367
6 967 688
7 1643 1170
8 2609 1854
9 3903 2746
10 5533 3847
11 7390 5079
12 9244 6342
13 10803 7496
14 12089 8576
15 13327 9682
16 14813 11022
17 16799 12797
18 20607 15986
19 A1333 23742

TAB. 9.1 — Hauteur des 19 niveaux atmosphériques du modéle LMDz en moyenne sur les

mois de juillet et aoiit.
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des 19 niveaux verticaux. Le premier niveau est partout trés bas (13 meétres en moyenne
sur I’ensemble du globe), afin de mieux décrire les échanges dans la couche limite. Les
niveaux verticaux, sur le continent antarctique, sont globalement encore plus bas que sur

le reste du globe.

9.3.2 “Physique” et “Dynamique”

De nombreuses contraintes viennent amoindrir la qualité potentielle des modéles nu-
mériques de climat et rendent leurs résultats sujets & discussion. Une source importante
de limitation du modéle est la puissance de calcul disponible, limitant la résolution spa-
tiale et nécessitant des simplifications du traitement de certains phénomeénes physiques
dits, alors, “sous-maille” . Ayant lieu & des échelles spatiales non résolues, ces processus
sont paramétrés; ils sont simulés & partir de ’état de ’'atmosphére a grande échelle et on
s’intéresse 4 leur contribution statistique & I’évolution temporelle des champs aux échelles
spatiales résolues. Tant que la résolution reste typique d’'un MCGA (distance entre deux
points de grille supérieure & la centaine de kilométres), la nature des processus physiques
paramétrés reste toujours la méme; toutefois la fagon de les paramétrer peut dépendre
de la résolution spatiale.

Classiquement, on sépare le code informatique des MCGA en deux grandes parties,

appelées “dynamique” et “physique”.

La “dynamique” comprend la résolution explicite de la circulation atmosphérique. Elle
s'occupe aussi du transport, d'un point de grille a 'autre, des variables du modéle.

(Pest également 1 qu'intervient la dissipation sous-maille.

La “physique” gére le rayonnement, et prend en compte les processus dynamiques et
thermodynamiques non résolus par la “dynamique” : la convection, les changements
de phase de Veau, les processus de surface et la couche limite atmosphérique. Ces
processus ont une influence importante sur ’état de I’atmosphére aux échelles réso-
lues de I'ordre de quelques centaines de kilométres. La “physique” prend en compte
essenticllement les interactions verticales entre les boites du modéle. Elle ne simule

pas d’échanges horizontaux.

9.3.3 Sensibilité des résultats a la résolution

Un probléme numérique en hydrodynamique est consistant si, en augmentant la réso-
lution spatiale,le résultat ne change pas de fagon sensible. De ce point de vue, I’étude du
climat & ’aide de MCGA est un probléme inconsistant : de trés nombreuses études ont mis
en évidence la dépendance des résultats des simulations de climat en fonction de la réso-

lution spatiale variant entre quelques 50 et 800 km (par exemple, Hasegawa et al. (1997);

Marshall et al. (1997)). L'impact de la résolution spatiale sur la physique d'un MCGA est - -

assez difficile 4 évaluer. Les paramétrisations physiques sont généralement optimisées pour
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F1G. 9.1 — Comparaison des profils verticaux (altitude en métre) de température (en haut,
°C) et température potentielle (en bas, K) a Dome C (123°E, -74.5°S) entre les grilles de
résolution 32x24x19 (a gauche) et 96x72x19 (a droite).

une résolution spatiale particuliére. Une augmentation de celle-ci n’entrainera donc pas
forcément une ameélioration du comportement de toutes les paramétrisations physiques et
un re-réglage de certaines paramétrisations physiques peut donc étre nécessaire lors d’un
changement de résolution du modeéle. On peut, a ce titre, citer le rapport HIRETYCS
(1998)! qui s’est attaché & étudier 'impact de la résolution sur les résultats de modéles.
Si la ressource informatique disponible augmente, il peut étre plus intéressant, dans un
premier temps, d’améliorer les paramétrisations plutdt que d’augmenter la résolution d’un
modéle. (

En utilisant le MCGA LMDz, nous avons remarqué une forte dépendance du profil
vertical de température en hiver sur le continent antarctique en fonction de la résolution

horizontale choisie. Nous présentons cet artefact de calcul en guise d’exemple de sensibilité

‘http ://www.cnrm.meteo.fr /hiretycs/final _report.htm
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des modéles & la résolution (section 9.3). La figure 9.1 présente les profils verticaux de
température réelle et potentielle, & Dome C (123°E, -74.5°S), au mois de juillet (hiver)
pour deux résolutions horizontales différentes. Dans le cas “basse résolution” (32 points
en longitude, 24 en latitude et 19 niveaux verticaux), la température potentielle de I’air
en hiver (juillet) & Dome C présente, dans les 3 premiers niveaux verticaux, un profil
quasiment neutre et ne se stabilise qu’au-dessus. Cet artefact disparait de lui-méme en
augmentant la résolution (96 points en longitude, 72 en latitude et 19 niveaux verticaux).

Nous choisissons, dans la suite, d’utiliser la grille moyenne résolution 96x72x19, qui
n’est, pour autant, pas idéale en raison du nombre encore faible de niveaux verticaux.
Comme nous l'avons fait remarquer précédemment, & temps de calcul égal, il peut étre

plus intéressant d’améliorer la paramétrisation plutoét que d’augmenter la résolution.

111

Chapitre 10

Paramétrisation de la couche limite

‘atmosphérique (CLA) stable dans le

modéle LMDz

Pour connaitre les différents termes du bilan d’énergie de surface, il nous faut sa-
voir calculer correctement les flux d’humidité et d’enthalpie (qui permettent d’accéder
aux termes de chaleur latente et de chaleur sensible). Les termes radiatifs nécessitent
de connaitre 1’albédo, la température de la surface, I’humidité et la température de ’at-
mosphére. Connaissant la capacité calorifique du manteau neigeux, on peut calculer le
terme de changement d’énergie interne et, ainsi, déduire le terme d’échange d’énergie
par changement d’état du manteau neigeux (fonte, regel...). La paramétrisation des flux
n’est pas trés bien connue lorsque la CLA est soumise & un régime tres convectif ou, au
contraire, trés stable (Zilitinkevich and Calanca (2000)). Pour améliorer le diagnostic du
bilan d’énergie, il faut donc améliorer la paramétrisation des flux verticaux. Le perfection-
nement de la paramétrisation de la CLA présente un intérét encore plus général puisque
la simulation des flux de quantité de mouvement sera améliorée, ce qui devrait profiter
aux vents catabatiques, dont la prise en compte est essentielle pour simuler correctement
le climat des calottes polaires.

Au cours de la longue nuit polaire, I’hiver, la CLA de la région Antarctique est ca-
ractérisée par sa trés grande stabilité. Actuellement, dans le modéle, la paramétrisation
développée pour des couches limites nocturnes plus faiblement stables est mal ‘a,da,ptée
au traitement de cette particularité polaire. Une tendance générale actuelle est d’essayer
d’améliorer le traitement de ces couches limites stables hivernales (Cassano and Parish
(2001); King et al. (2001); King; King and Connolley (1997); Zilitinkevich and Calanca
(2000); Zilitinkevich et al. (2002a); Zilitinkevitch et al. (2002b)). Le volet satellital de ce
travail reléve des bilans d’énergie de surface en été, mais la littérature que nous avons
rassemblée au sujet des flux dans les couches limites polaires nous a peu a peu amené a
considérer le probléme de la couche limite polaire dans sa globalité, et, particuliérement,

le probléme hivernal en premier ressort.
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10.1 Couche limite atmosphérique (CLA)

L’atmosphére terrestre s’étend sur plusieurs dizaines de kilométres au-dessus de la
surface du globe. On peut distinguer deux parties dans I’atmosphére en fonction de 1’évo-
lution de la température avec 'altitude. Globalement, en partant du sol, la température
de l'air diminue jusque vers une dizaine de kilométres : c’est ce qu’on nomme la tropo-
sphére. Au-dessus, dans la stratosphére et au-deld, la température réaugmente. La couche
intermédiaire, oil se situe le minimum de température, s’appelle la tropopause. La couche
limite atmosphérique (CLA) représente la partie basse de la troposphére et son altitude

typique est de l'ordre du kilométre aux latitudes tempérées.

10.1.1 Définition

Stull (1988) donne une définition de ce qu’est la couche limite atmosphérique dans les
régions des moyennes latitudes et au-dessus des terres : c’est la partie de la troposphére
qui est directement influencée par la présence de la surface de la planéte, et qui réagit
aux forcages de la surface avec un temps caractéristique inférieur ou égal & I'heure. Les
forcages comprennent les frottements, I’évaporation et ’évapo-transpiration, les transferts
de chaleur, les émissions de polluants, et la modification de 1’écoulement de ’air par la
surface. On peut préciser que 1’épaisseur de cette couche limite est assez variable dans le
temps et ’espace, allant de la centaine de métres a quelques kilométres en fonction de
la vitesse du vent, de la rugosité des sols, de ’ensoleillement variable suivant les lieux,
I’heure de la journée, et de la stabilité. L’auteur donne aussi une définition qui fait appel
a I'intensité des flux turbulents (échange d’énergie sur la verticale) : la couche limite est
la région dans laquelle les flux varient de moins de 10% de leur intensité maximale avec
I’altitude.

Elle est constituée, grossiérement, de trois parties distinctes :

La couche d’Ekman La partie supérieure de la CLA est appelée la couche d’Ekman.
Dans cette région, la structure du vent est influencée a la fois par le frottement de
Pair sur la surface terrestre, par la stratification thermique de 1’air et par la force
de Coriolis. Avec l'altitude, les effets du frottement au sol deviennent négligeables
devant l'effet de la force de Coriolis, la direction du vent subit une rotation et
atteint & son sommet celle du vent géostrophique, tandis que son intensité reste

quasi constante avec l'altitude (couche barotrope).

La couche de surface Cette couche est la partie de la CLA directement en contact avec
la surface terrestre. Dans cette région, les effets de la force de Coriolis sont négli-
geables et la structure du vent est uniquement déterminée par les effets dynamiques
engendrés par le sol (la présence d’obstacles ou de discontinuités oblige le vent a
modifier sa trajectoire) et par la stratification thermique de I'air. La proximité du

sol modifie le profil de vitesse du vent et induit un fort cisaillement ; en outre, la
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distribution verticale de température (stratification thermique de Pair) induit des
mouvements verticaux de masses d’air chauffées et/ou refroidies & proximité du sol.
A Téchelle micrométéorologique cette zone est le siege d’une forte agitation appe-
1ée “turbulence". On distingue la turbulence d’origine “mécanique", générée par le
cisaillement de vent et par la présence d’obstacles, et la turbulence d’origine “ther-

mique", générée par la distribution de température.

La sous-couche rugueuse C’est la partie inférieure de la couche de surface, située juste
au-dessus du sol. I’épaisseur de cette surface varie de quelques dixiémes de milli-
métres (mer calme ou surface neigeuse non travaillée par le vent) & quelques dizaines
de métres (dans les zones fortements urbanisées). Dans cette zone, qui contient les
éléments de rugosité, 'écoulement de l'air est fortement turbulent, non homogéne
et instationnaire. Puisqu’il est impossible d’en proposer une modélisation univer-
selle, on la caractérise par une rugosité globale, notée 2z, homogéne & une longueur.
Cette derniére est fonction de la taille, de la forme, de la densité et de la force de

frottement des obstacles qui recouvrent le sol.!

Dans la couche de surface, la vitesse moyenne du vent diminue 3 peu prés logarithmique-
ment avec l'altitude lorsqu’on se rapproche de la surface. Cette vitesse s’annule lorsqu’on
atteint la sous-couche rugueuse, soit pour z = z; . Cest ce qu’on nomme la couche loga-
rithmique.

La figure 10.1 permet de visualiser une évolution intra-journaliére typique de la couche
limite aux moyennes latitudes. On met en évidence 3 états principaux de la CLA : la
couche convective (journée) de mélange et la couche limite stable (nocturne) surmontée
de la couche résiduelle. Durant une journée ensoleillée, la surface est plus chaude que I’air
situé au-dessus, ce qui engendre de la convection : la turbulence résultante a tendance a
mélanger la chaleur, ’humidité et la quantité de mouvement sur toute la hauteur. Au-
dessus de la couche de surface, dans laquelle il y a toujours du cisaillement, les profils
verticaux de la température potentielle, de ’humidité et de I'intensité du vent sont donc
relativement constants. De plus, méme sans convection, on peut former une couche limite
assez bien mélangée s’il y a beaucoup de vent. La nuit, une couche stable (non mélangée et
peu turbulente) s’installe depuis la surface. L’épaisseur de cette couche augmente avec le
temps mais une couche résiduelle, qui garde en mémoire les caractéristiques de la couche
convective de la journée, en générale bien mélangée, persiste au-dessus de la couche limite
stable nocturne. Le vent peut, sporadiquement, créer de la turbulence et mélanger la

couche limite nocturne.

lcette  description  est inspiree de la page internet : http  ://perso.club-
internet.fr/c_turb/ventnode3.html, créée par Grégory TURBELIN, Maitre de Conférences a 'Université
d’Evry Val d’Essonne.
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Stable (Nocturnal) Boundary Layer

- - -

F1G. 10.1 — Schéma de ’évolution de la structure de la couche limite atmosphérique
typique dans les moyennes latitudes au cours d’une journée (entre 12h00 et 12h00 locale).
D’aprés Stull (1988).

10.1.2 Profil de température dans une couche limite stable

Une stratification stable implique que la température potentielle augmente avec I'al-
titude car, alors, une particule d’air déplacée dans la verticale aura tendance a revenir
a son altitude de départ. La température de I'air, par contre, n’augmente pas forcément
avec Daltitude, car le gradient vertical de température sensible est plus faible que celui
de la température potentielle. Cependant, si la température augmente avec l'altitude, la
stratification est vraiment trés stable, et nous avons affaire a cette couche d’inversion;
terme qui rappelle que, habituellement, la température de la troposphére diminue avec
Paltitude.

Aux moyennes latitudes, la nuit, I’énergie solaire est absente et le fort déficit énergé-
tique de la surface et des basses couches de I'atmosphére (pertes radiatives infra-rouges)
favorise I'apparition d’une inversion de température d’intensité moyenne, qui stabilise la
couche limite nocturne. Le sol reste plus froid que air (au-dessus de quelques métres)
car I'air peut plus facilement se réchauffer que le sol par advection d’air chaud et par
turbulence intermittente. Au-dela de I'altitude du maximum de linversion, la tempéra-
ture décroit, 4 nouveau, jusqu’a la stratosphére. Une telle inversion stabilise les basses
couches et amortit les mouvements turbulents a petite échelle qui donnent lieu & I'essen-
tiel du flux vertical de chaleur sensible et latente dans la couche limite atmosphériqu_é.

Par conséquent, 1’air relativement chaud ne communique pas efficacement sa chaleur vers
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le sol. A 1'équilibre, toutefois, la surface et les tout premiers décimétres de 1’air ont la
méme température.

Au-dela du cercle polaire, en hiver, ’absence de soleil nous place-dans des conditions
de couche limite nocturne particuliéres : la durée de la nuit polaire permet 'installation
d’une trés forte inversion thermique, avec une différence de quelques 20°C ou plus entre
le maximum de la température de Pair et le sol. La couche résiduelle disparait totalement
et I'inversion de température peut s’installer sur toute la hauteur de la CLA. La stabilité
de la CLA polaire est donc plus forte et- durable que celle d’une couche limite nocturne.
Toutefois, surface et atmosphére échangent assez d’énergie pour que la température de
la surface atteigne un équilibre au cours de I'hiver. La température moyenne relevée
sur le plateau antarctique en hiver (par exemple, -67°C & Vostok, Comiso (2000)) est
le résultat de cet équilibre entre les pertes radiatives du sol et 'apport d’énergie de
Pair (en Antarctique, advection d’air chaud depuis les plus basses latitudes réchauffe
I’atmospheére).

Les paramétrisations des flux turbulents développés pour une couche limite nocturne
ne sont ainsi pas forcément applicables pour les conditions polaires. C’est donc une couche
limite stable un peu différente de celle décrite par Stull (1988) que nous allons étudier
dans cette partie. On peut remarquer, a ce sujet, que la littérature s’est relativement peu

intéressée aux zones polaires, ce qui rend ce travail d’autant plus nécessaire.

10.1.3 Vents catabatiques

[’absence de soleil, nous I’avons vu, provoque un refroidissement des masses d’air prés
du sol (pertes radiatives presque exclusivement). A cause de I'inversion de température,
I’air pres du sol se refroidit plus vite que l’air situé au-dessus. La masse d’air est donc
soumise & une force dirigée vers le bas (flottabilité négative). La calotte présente presque
partout une déclivité suffisante pour accélérer ces masses d’air froides, donnant naissance
aux vents catabatiques. Stull (1988) indique que des pentes dont le rapport Az/Ax est
aussi faible que 0.1% peuvent donner des vents d’une intensité de 1 & 2 m/s en situation
de couche limite nocturne. En fait, en Antarctique, ces mémes pentes donnent naissance
a des vents catabatiques qui soufflent en moyenne 4 10-20 m/s et dont les pointes peuvent
atteindre 100 m/s. La formation de ces masses d’air froids et denses entraine une turbu-
lence locale qui mélange ’air prés du sol et crée une couche quasiment neutre. C’est cette
couche neutre, bien mélangée, qui descend le long des pentes de la calotte en restant plus
froide que l'air qui ne coule pas et plus chaude que la surface.

Le 8 janvier 1911, une expédition australienne dirigée par Douglas Mawson débarque
a la limite de la Terre Adélie, dans la baie du Commonwealth. Dix-huit hommes vont
hiverner au Cap Denison. Ces hommes viennent de choisir, sans le savoir, le site le plus
venteux de la planéte, juste a la sortie d’une confluence de vents catabatiques. LLa moyenne

annuelle des vents y est de 80 km /h, alors qu’elle n’est en Europe que de 16 km/h.
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10.1.4 Ondes de gravité

En situation stable, écarter verticalement une particule d’air de sa position d’équi-
libre crée une onde de gravité. En effet, par stabilité, la particule va revenir & sa position
d’équilibre, mais, comme un ressort qu’on écarte de sa position de repos, elle va se mettre
a osciller autour de cette position d’équilibre jusqu’a ce que son énergie potentielle soit
totalement dissipée par viscosité. La fréquence de l'oscillation (la dureté du ressort) est
fonction de la stabilité de ’atmosphére : plus ’atmosphére est stable, plus rapide sera
le retour vers la position d’équilibre, et plus rapides seront les oscillations; & I'inverse,
dans une atmosphére presque neutre, le retour vers la position d’équilibre se fera plus
lentement et ’onde de gravité aura une fréquence faible. La fréquence de Brunt-Vaisila,
proportionnelle aux gradients verticaux de température et d’humidité (température vir-
tuelle potentielle), est une mesure de la fréquence des ondes de gravité. Le passage d'un
relief est souvent & 1'origine de ces ondes de gravité qui prennent, alors, naissance dans la
couche limite stable avant de se propager verticalement vers la tropospheére libre ou elles
sont transportées plus loin. En atmosphére stable, ces ondes de gravité contenues dans la
troposphére libre constituent un réservoir de turbulence pour la couche limite stable située
au-dessous. Ces ondes peuvent, alors, se manifester prés de la surface sous forme de turbu-
lence intermittente car elles peuvent transporter verticalement de la turbulence (comme
une chaine verticale de ressorts) ; ce transport est, toutefois, rendu impossible lorsqu'une
couche neutre doit étre traversée (il n’y a pas de “ressort” dans la couche neutre).

Dans un modéle de circulation générale de ’atmosphére, les ondes de gravité ne sont
pas prises en compte par la “dynamique” car leur longueur d’onde est bien plus petite
que la distance entre deux points de grille; il faut alors les paramétrer. Dans LMDz, la
présence d’ondes de gravité dans I’atmospére provoque un ralentissement par frottement
de l'intensité des vents mais la propagation verticale de ces ondes vers la surface n’est pas

prise en compte.

10.2 Flux turbulents de surface

D’une maniére générale, le bilan d’énergie cinétique turbulente s’écrit de la fagon
suivante : aECm'*;—W =Sm+Sr+5,—¢

Les différents termes source/puits de I'énergie cinétique turbulente Ecipn turbutentesont :

— S, la production mécanique. A I'intérieur de la couche limite, ce terme représente
'instabilité due au cisaillement vertical du vent. A l'interface sol/atmospheére, ce
terme représente classiquement la création de turbulence par les éléments rugueux
de la surface.

~ S}, la production ou la perte due a la flottabilité de la masse d’air. Dans une couche
limite stable, il s’agit d’un terme puits, car la définition méme de la stabilité de la

couche limite est qu’une petite masse d’air déplacée verticalement de sa position
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d’équilibre a tendance a revenir & cette position.

— Sp, la redistribution horizontale par transport. Ce terme n’est pas pris en compte
dans le GCM car on ne sait pas comment la turbulence, diagnostiquée a un point
de grille, sera affectée par I'advection vers un autre point de grille.

— €, la dissipation visqueuse des mouvements turbulents & petite échelle. Ce terme est

toujours positif et constitue donc un puits d’énergie cinétique turbulente.

10.2.1 Principe

Depuis les années 1950, on admet que la statistique des flux turbulents et les gradients
moyens de la couche limite atmosphérique (CLA) obéissent a la théorie de similarité de
Monin-Obukhov (Monin and Obukhov (1954); Monin and Zilitinkevitch (1974))%. Cette
théorie suppose que la turbulence de la CLA est totalement déterminée par les flux tur-
bulents de la surface (flux de quantité de mouvement, 7,, et flux de température virtuelle
potentielle, Iy, ) et le paramétre de flottabilité, = g/T (on g est 'accélération de la
pesanteur et T une valeur de référence de la température absolue). Les profils verticaux
dans la CLA dépendent de variables adimensionnelles, telles la hauteur z/Ljs0, ol z est
"3%3’ et ou u, = /7y est

la vitesse de frottement. Cette théorie est, a 'évidence, une théorie locale. En effet, si on

la hauteur et Lo la longueur de Monin-Obukhov : Lo =

ne s’intéresse qu’aux flux de surface, on se rend compte qu’ils sont découplés de la couche
limite atmosphérique car leur paramétrisation ne tient pas compte des principales carac-
téristiques des niveaux verticaux supérieurs. De maniére générale dans le traitement de
la couche limite atmosphérique, les flux et profils calculés par cette théorie, & une certaine
altitude, ne dépendent que des gradients moyens & cette méme altitude.

Pour déterminer la stabilité de I’atmosphére, on définit le nombre de Richardson des
fluz : Rip = —ES::, rapport entre deux termes source/puits d’énergie cinétique turbu-
lente. Dans une couche limite stable, ce nombre est positif, puisque S; est négatif (par
définition de la stabilité) et que S, est toujours positif. La turbulence, et donc un flux
turbulent de chaleur vers la surface, ne peut exister que si la production mécanique (S,,)
est suffisamment grande pour contrebalancer ’amortissement de la turbulence due a la
dissipation et a la stratification stable (& et Sy,). Il existe, pour cette raison, un nombre
de Richardson critique au-dela duquel la théorie de Monin-Obukhov prévoit la disparition
totale de la turbulence (King et al. (2001)). Dans la réalité, il existe de la turbulence
intermittente dans les couches limites stables, car I'un des termes source de Egp purbulente
est le cisaillement vertical du vent. Stull (1988) fait allusion & ’apparition de jets dans les
couches limites nocturnes, source de cisaillement de vent. Il ajoute que dans une couche
de quelques métres au-dessus du sol apparaissent des vents catabatiques (air froid qui

descend par gravité le long d’une pente). Comme la vitesse du vent est toujours nulle a la

2(Cette premiére partie de section est largement inspirée de la description donnée par Zilitinkevich and
Calanca (2000).
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surface, ce cisaillement devient toujours suffisamment important pour maintenir un flux
de quantité de mouvement.

Dans les MCGA, on ne peut pas directement calculer Riy puisque ces phénomeénes
sont sous-maille, donc non résolus par le modéle. On se sert du nombre de Richardson
des gradients : Rig = %7 ot 0, est la température potentielle virtuelle dans la couche
de surface, 6, la différence de température potentielle virtuelle entre le premier niveau
atmosphérique et la surface, dz ’altitude du premier niveau du modéle, et du la vitesse du
vent dans ce niveau. La paramétrisation des flux turbulents, F', tient compte de la valeur de
ce nombre. A travers le sol, F' = —p. (V‘l .Cy.Az, ot F est le flux a calculer, p la densité, '?’
Pintensité du vent au premier niveau de Patmosphére (cisaillement), x la quantité a étudier
(température, humidité ou vitesse du vent au premier niveau), A représente la différence
entre le premier niveau et le sol, et Cy le coefficient de frottement (drag coefficient) au sol.

Cy = Cun.-f(Riy), ot Cyn = (:5%)? et le coefficient de frottement neutre avec & ~ 0.35
zQ

(constante de von Kérmén), z I’altitude du premier niveau atmosphérique, et zg la hauteur
de rugosité de surface. f(Ri,) est une fonction adimensionnelle qui modifie la valeur du
coefficient de frottement, C;;, en fonction de I’instabilité de 'atmosphére (Rig), afin de tenir
compte du fait que la turbulence ne peut pas étre traitée comme un simple phénomeéne
de diffusion. Malheureusement, elle est mal connue pour des conditions stables. Dans la
paramétrisation actuelle du LMDz, la fonction f(Ri,) décroit fortement pour des valeurs
de Ri, supérieures & 0.4 (conditions de trés forte stabilité). Toutefois, la valeur du nombre
de Richardson est représentative de ’état moyen de I'atmosphére au sein d’une maille du
modéle ; méme si 'atmosphére est stable en moyenne, il existe toujours des instabilités
locales qui permettent un mélange minimum. Afin d’éviter un découplage entre la couche
limite trés stable et atmosphére libre, la valeur de la fonction de correction est bornée
inférieurement pour maintenir un minimum de turbulence. Finalement, le flux ne peut
s’annuler que si le cisaillement de vent est nul, car, alors, disparait avec lui la derniére
source locale de turbulence.

A titre d’information, les flux entre les différentes couches atmosphériques sont cal-
culées sur le méme principe : F = —p.k.(5% +7), ot k est le coefficient d’échange et v le

contre-gradient dont nous parlerons dans la section suivante (10.2.2).

10.2.2 Les modifications nécessaires

King and Connolley (1997) remarquent que le flux turbulent de chaleur sensible du
modeéle HadUM de I'U.K. Met. Office est surestimé dans les conditions de tres forte sta-
bilité. Cassano and Parish (2001) comparent 7 paramétrisations des flux de la couche

limite atmosphérique stable avec 45 mois de mesures faites & la station meétéorologique de

Halley, en Antarctique (mesures de vitesse de vent, d’amplitude de I’inversion de tempé—l

rature et de flux de quantité de mouvement et de chaleur). Les paramétrisations testées .

sont celles de modéles numeériques de climat largement utilisés par les météorologues (par
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exemple, CCM2 et 3 du centre NCAR et le modéle du UKMO), et sont trés similaires &
celle actuellement utilisée dans le LMDz. Elles sont basées sur la théorie de similarité de
Monin and Obukhov (1954). La confrontation aux mesures montre que les flux sont mal
paramétrés pour les conditions de forte stabilité (nombre de Richardson élevé) et que le
flux turbulent de chaleur sensible est moins bien simulé que le flux turbulent de quantité
de mouvement. Il ressort aussi que la longueur de rugosité associée au flux de chaleur (zg)
est sousestimée.

King et al. (2001) testent trois paramétrisations alternatives a celle utilisée dans le
modéle du centre de Hadley (HadAM2) pour la couche limite stable. Les auteurs s’at-
tachent essentiellement & modifier la dépendance de la fonction de correction stable avec
le nombre de Richardson (avec ou sans valeur critique du nombre de Richardson). Ces
paramétrisations décroissent toutes plus rapidement, avec ’augmentation de la stabilité,
que ne le fait la fonction standard. Les auteurs ne discutent pas la qualité des nouvelles
paramétrisations mais la sensibilité du modéle a celles-ci.

Les flux sont bien représentés par la théorie de similarité de Monin and Obukhov
(1954) lorsque la couche limite est presque neutre, mais Zilitinkevich and Calanca (2000)
font référence a des expérimentations un peu plus anciennes qui montrent que cette para-
métrisation trouve ses limites dans les cas de forte instabilité ou de forte stabilité. En effet,
lorsque 'atmosphére est trés stable, la théorie de Monin-Obukhov prédit la disparition
de tous les flux turbulents. Ceci implique que 1’atmosphére libre n’est plus influencée par
la surface du sol; il se produit un découplage de la couche limite atmosphérique et de
I'atmosphére libre, et une dérive incontrolable des variables climatiques qui caractérisent
I’atmosphére, aboutissant, trés souvent, & des instabilités numériques. Des considérations
moins numeériques et plus physiques indiquent également qu’'un tel découplage n’est pas
acceptable au sein d’un modéle de circulation générale & faible résolution qui calcule
I’évolution de paramétres moyennés sur de vastes zones. Il existe, en réalité, toujours
des mouvements & petite échelle (turbulence sous-maille non résolue) qui permettent des
échanges entre la surface et le reste de la couche limite. Il semble nécessaire de tenir
compte de cette microcirculation dans la paramétrisation des flux en atmospheére trés
stable (Zilitinkevitch et al. (2002b)).

Dans les modéles actuels, une partie de cette turbulence minimale en situation stable
est prise en compte statistiquement par ce qu’on nomme le contre-gradient (7). Avec un
contre-gradient (flux dirigé vers le haut), les flux ont une valeur non nulle méme lorsque
les gradients verticaux de température, de vent ou d’humidité sont nuls. Mais la valeur
du contre—grémdient est fixée a priori, sans mesure de la source de turbulence disponible.
Dans LMDz, le contre-gradient ne concerne pas les flux de surface.

- Zilitinkevich and Calanca (2000) montrent que la relation entre les flux et les profils
verticaux de la couche limite polaire dépend de I’atmosphére libre et de ’histoire de son

développement. Il faut insister sur le caractére non local vertical de cette dépendance : il
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n’est pas question, ici, d’advection horizontale de turbulence. Il y a une nette différence
entre les stratifications stables nocturnes et les stratifications stables des hautes latitudes.
Aux moyennes latitudes, la couche résiduelle (entre le jour et la nuit) conserve une stra-
tification presque neutre en mémoire de la couche convective de la journée. Au cours de
la nuit, la couche limite stable qui s’est installée sur les restes de la couche résiduelle est
isolée de ’atmosphére libre par des restes de stratification neutre, qui empéchent la pro-
pagation verticale d’éventuelles ondes de gravité entre les deux couches stables (section
10.1.4). C’est pourquoi la couche limite stable nocturne n’est pas affectée par la stabilité
de 'atmosphére libre et obéit bien & la théorie de Monin-Obukhov. En revanche, dans
les hautes latitudes, la stabilité demeure nuit et jour et s’installe sur toute la hauteur
de la CLA, ce qui facilite ce type d’échanges entre la couche limite et ’atmosphere libre
située juste au-dessus (Zilitinkevich et al. (2002a)). Puisque cette partie de ’atmosphére
représente I'unique source d’instabilité qu’il est possible d’advecter dans la couche limite,
il est nécessaire de pouvoir mesurer quelle quantité de turbulence y est potentiellement
disponible. Pour cela, on utilise la fréquence de Brunt-Viiséld . Par rapport aux moyennes
latitudes, les valeurs typiques de cette fréquence sont beaucoup plus grandes en zones po-
laires, ce qui influence d’autant plus la structure verticale et la profondeur de la couche
limite.

Les auteurs proposent de modifier la théorie de similarité de Monin and Obukhov
(1954) en tenant compte, pour calculer les flux de surface, de la stabilité de I'atmosphére
libre via le nombre adimensionnel S = LV—‘E—M—Q Zilitinkevitch et al. (2002b) renomme
ce terme Nombre de Froude inverse (Fi). N, la fréquence de Brunt-Viisilad au-dessus
de la couche limite, caractérise la stabilité de ’atmosphére libre. N* = 8 96/0z|,.,, ,
o 0 est la température virtuelle potentielle et h la hauteur de la CLA. Fi apparait
naturellement lors de la comparaison de deux échelles fondamentales de la turbulence : la
longueur de Monin-Obukhov, L0, et 1a longueur d’Ozmidov, Lo = €'/2/N*/? ot ¢ est la
taux de dissipation de I’énergie turbulente (section 10.2). La longueur de Monin-Obukhov
caractérise I’altitude & partir de laquelle la production de turbulence par flottabilité prend
le pas sur la production mécanique (cisaillement). La longueur d’Ozmidov, quant & elle,
caractérise la taille maximale des tourbillons créés par la turbulence. Les mouvements
ayant une longueur caractéristique plus grande que Ly sont dominés par la flottabilité.
Au-dela de la couche logarithmique, € o< u3 /L0, ce qui implique que Lyso/Lo = (Fi)*/2.
En régle générale, la longueur de Monin-Obukhov caractérise correctement la turbulence
dans une couche limite stable au-dessus de la couche logarithmique. Dans les cas de forte
stabilité, le flux de température est quasiment nul, et la longueur de Monin-Obukhov n’est
pas utilisable telle quelle. On peut imaginer que dans un tel cas, la turbulence est affectée
par 'atmosphére libre dont on mesure la turbulence potentielle via la fréquence de Brunt-
Viisila (Zilitinkevich and Calanca (2000)). Apparait alors un terme correctif a la théorie

de Monin-Obukhov, qui dépend du nombre de Froude inverse (Fi), dans I’expression des
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gradients verticaux de température, de vent et d’humiditeé.

Zilitinkevich et al. (2002a) et Zilitinkevitch et al. (2002b) proposent une nouvelle
paramétrisation des flux de surface dans le cas d’'une atmosphére stable. La seule différence
avec la paramétrisation précédente est la prise en compte de la moyenne de la fréquence
de Brunt-Viisila (N) au-dessus de la couche limite stable, ce qui nécessite I’évaluation
de la hauteur de la couche limite. Ensuite, mis & part le calcul de nouveaux paramétres
intermédiaires (nombre de Foude inverse externe Fig, A;, Ag, Ay, A\, Ri1 et Riz) définis

en section 10.3.3, la nouvelle paramétrisation revient a calculer les fonctions de correction

f (Rig).

10.3 La routine clmain.F de LMDz

La routine clmain.F (routine principale du traitement de la couche limite) doit subir
les plus importantes modifications, puisqu’elle contient le code de la paramétrisation des
flux, et en particulier des flux de surface. Cette routine est appelée par la routine Physiq.F.
Certaines modifications ont donc été apportées a Physiq.F : ajout de quelques variables
(la hauteur de couche limite et deux variables logiques : I'une permet de sélectionner
I’ancienne ou la nouvelle paramétrisation des flux de surface et 'autre 1'utilisation ou
non du contre-gradient) et des instructions permettant la lecture de la valeur attribuée
aux variables logiques dans le fichier run.def. On peut noter, d’ailleurs, que la nouvelle
parameétrisation des flux de surface ne nous dispense pas d’utiliser le contre-gradient pour
les niveaux supérieurs de I’atmosphére.

Nos modifications portent, en fait, uniquement sur la valeur des fonctions de correction
(f(Ri,)) en situation stable et & la surface dont le calcul est effectué explicitement lors
de ’appel de la subroutine “coetkz” au début de la routine clmain.F. Cependant, pour
calculer un certain paramétre (moyenne de la fréquence de Brunt-Véisila au-dessus de la
couche limite), il nous faut évaluer la hauteur de la CLA. Pour cela, plusieurs solutions
sont possibles (nous en avons retenu 2 en tout), et nous avons pris soin de diagnostiquer
cette hauteur méme dans les cas ou la couche limite n’est pas stable, afin de pouvoir

facilement représenter les résultats sur 'ensemble de la région antarctique.

10.3.1 Structure avant modification

“coefkz” est la premiére subroutine appelée; elle calcule Cy, les coefficients de frotte-
ment au sol, et k, les coeflicients d’échange dans I’atmosphére. Pour cela, elle commence
par calculer Cy,, comme nous I’avons décrit section 10.2.1, et les fonctions de correction
(f(Rigy)) relatives a Cy. Pour la quantité de mouvement (variables indicées par un petit
u), la fonction de correction est :

1

1+ 2bRig

A/ 1+d|Rig|
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olt b et d valent 5. Pour la température et ’humidité (variables indicées par un petit
T et un petit ¢), la fonction de correction est un peu différente (comme température et

humidité sont traitées de fagcon similaire, on indice les variables avec un petit h) :
1
143bRig+/1+d|Rig|
Ensuite, “coefkz” calcule les coefficients d’échanges (k) & tous les niveaux verticaux

de 'atmosphére. La routine clmain.F fait ensuite appel & une autre subroutine, “coefkz2”,
afin de calculer les coefficients d’échanges (k) d’une autre maniére, en introduisant de la
diffusion 1a ou I’inversion n’est pas trop forte (convection peu profonde) (ce calcul n’a
aucune incidence sur la valeur des coefficients au sol). La valeur maximale entre les deux

calculs des coefficients d’échanges est alors choisie.

10.3.2 Structure aprés modification

Les modifications & effectuer concernent seulement 1’évaluation des fonctions de cor-
rection relatives au coefficient de frottement en situation stable. C’est donc le début de
la subroutine “coefkz” qu’il faut modifier (la partie concernant les coefficients de surface).
Par simplicité, et parce que la nouvelle paramétrisation peut nécessiter que les coefficients
soient initialisés (selon la maniére d’évaluer la hauteur de la couche limite), nous avons
choisi de créer une nouvelle subroutine dont I'appel s'effectuera avant “coefkz” et que nous
nommons “CoefSurf”, dans laquelle les coefficients de frottement au sol sont évalués selon
I'ancienne paramétrisation décrite précédemment (10.3.1). La nouvelle paramétrisation
remplace l’ancienne dans “coefkz”. Enfin, une fois que tous les coefficients ont été calculés,
on fait appel & une nouvelle subroutine, nommée “HauteurCLA”, qui permet d’évaluer la
hauteur de la couche limite quelle que soit la stabilité de la CLA (code déja présent dans
le modéle). C’est un diagnostic supplémentaire qui n’a aucune influence sur le calcul des
flux turbulents mais qui s’est révélé nécessaire a la présentation des résultats (cartes...).

L’enchainement des subroutines est désormais le suivant :
“CoefSurf” qui calcule les coefficients de frottement au sol selon I’ancienne paramétri-
sation

“coefkz” qui calcule ces mémes coeflicients selon la nouvelle paramétrisation, puis qui
calcule les coefficients d’échanges dans I’amosphére. Une hauteur de couche limite

stable est aussi diagnostiquée.
“coefkz2” qui n’a pas été modifiée
On prend le maximum des coefficients d’échanges dans I’atmosphére.
“HauteurCLA” qui calcule la hauteur de la CLA dans tous les cas (méme instables)

Ainsi, quelle que soit la stabilité de I'atmosphére, une hauteur de couche limite a été
diagnostiquée.
Lors de I'utilisation du modéle, si 'ancienne paramétrisation est choisie (via la variable

logique ad-hoc du fichier run.def), la seule modification du fonctionnement du modéle sera
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le diagnostic de la hauteur de la CLA quelle que soit sa stabilité : ce qui n’affecte en rien
les résultats. Si la nouvelle paramétrisation est choisie, les modifications ne concernent que
les coefficients de surface. Pour cela, 'ancienne paramétrisation est encore utilisée pour
initialiser certaines variables (dans “CoefSurf”). Vient ensuite la nouvelle paramétrisation
(dans “coefkz”). Une fois les coeflicients de surface calculés, ceux des niveaux supérieurs de
I'atmosphére sont, a leur tour, évalués (toujours dans “coefkz” puis dans “coefkz2”). Leur
valeur est influencée par la nouvelle paramétrisation des flux de surface, et I’ensemble des

résultats du modéle est, a son tour, affecté.

10.3.3 Fonctions de correction en situation stable

Comme nous l’avons précisé a la fin de la section 10.3, le calcul des fonctions de
correction selon la nouvelle paramétrisation nécessite de connaitre la hauteur de la couche
limite afin de calculer N, 1a moyenne de la fréquence de Brunt-Viisild au-dessus de la CLA.
Nous détaillerons cela ultérieurement dans la section 10.3.4. Pour le moment, considérons
que nous connaissons la valeur de N.

Pour calculer le coefficient de frottement (Cy), on commence par calculer le coefficient
de frottement neutre (Cy,) : pour la température et Phumidité, ce coefficient a la méme
valeur (Cyy, = #’f’?), oll Ky, = K = Ky (constantes de von Karman de méme valeur, 0.42
- la valeur des constantes associées aux divers flux turbulents est encore discutée, Stull
(1988)) et zon = 2o = 204 (longueurs de rugosité associées aux différents flux turbulents) ;

le coefficient de frottement neutre associé & la quantité de mouvement n’a pas la méme

valeur (Cygn, = (;7%-)%). En fait, dans le LMDz, zp, et 2o, ont la méme valeur.
Z0u
Il faut maintenant calculer les fonctions de correction (f(Riy)). Pour cela, on calcule

3 parameétres : Ay, = In 2 et Ay = lnﬁ1 deux paramétres dépendant de la hauteur de

rugosité, Fig = 2%, le nombre de Froude inverse externe ol u est la vitesse au premier
niveau vertical. F'ig est le paramétre par lequel on tient compte de la turbulence disponible
au-dessus de la couche limite, via la moyenne N,

On calcule ensuite deux nombres de Richardson critiques :

2
s _KTAR
Riy = o, G

caractérisant les couches limites stables (on ne tient pas compte de la turbulence
au-dessus de la couche limite) o Cy = 2.1 et

; 2 Ak, Clag )\, Fi3
— KCy o Cheg A A it}
Riy T 2k, C2 (1 /1t K3IC2 A, )’

nombre de Richardson critique non-local qui tient compte de cette turbulence via

Fip, et ot Cp = 3.2 et ag = CypChyn/kp ~ 1.6 avec Cyy = 0.2. On calcule, maintenant, les
fonctions de correction pour la température, ’humidité (méme valeur, on la note f3,) et la
quantité de mouvement (f,), dans les deux cas : en ne tenant pas compte de la turbulence
au-dessus de la couche limite et en en tenant compte. Pour un nombre de Richardson
(Rig) plus petit que Riy, la turbulence est bien décrite par la théorie de Monin-Obukhov :

on a alors
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Wl 1 .
m - {E ﬁlﬂ b
1+ Riy (1+Ri1)

danS ].e cas Contraire
1/2 1 1r1/2
f / = _|_ .._f /

(Rig<Riy) '’

dans tous les cas,

1
o= Tpu Rig (1, Figy -
w
et (v a )

Pour calculer les fonctions de correction en tenant compte de la turbulence disponible

au-dessus de la couche limite, on calcule deux paramétres supplémentaires,

A = n2(2C3)\u—Cu)th)(1ﬁauFin_L2
1 nhctsn

ol a, = C,Cyn/k avec Cyy = 0.2, et

i3
1 _ kaphy i
Ag 1 Kpda Eg—

A; est borné inférieurement par la valeur 0.05. Finalement,
1/2 _ _ 1-a,Fi
Rt=

C
T8
5 Riy—Rig

et
fn= Hl—jii_;a‘ﬁ_z_—-
1, Rig—Rig
Pour finir, on calcule une fonction de pondération ¢ = 5%%01‘1 C = 0.05 et f,, prend
la valeur maximale entre f, calculée sans tenir compte de la turbulence au-dessus de la
CLA et ®.f, calculée en tenant compte de cette turbulence. De méme pour fn, on prend

la valeur maximale entre f1/2.f, et @.f}2. fp.

10.3.4 La subroutine “Zilitine”

En fait, avant de pouvoir calculer le nombre de Froude inverse externe, Flip, on doit
connaitre la valeur de N. Pour cela, “coefkz” fait appel a la subroutine “Zilitine” dans les
cas stables. Cette subroutine posséde deux variables en sortie : la moyenne de la fréquence
de Brunt-Vaisila, N, et la hauteur de la couche limite. L’appel de cette subroutine s’ef-
fectue au tout début du calcul des coefficients de frottement du sol, et quelle que soit la
paramétrisation choisie afin de toujours diagnostiquer la hauteur de la couche limite.

N est une moyenne de la fréquence de Brunt-Viisild (/8 00/02|,,) au-dessus de la
CLA. On calcule cette fréquence a chaque inter-couche ot elle est calculable, c’est-a-dire
celles indicées 2 a klev (klev=19). On effectue, ensuite, une moyenne pondérée par la
distance entre deux couches sur une épaisseur égale a celle de la CLA (sa hauteur) : soit
entre h et 2h, ot h est la hauteur de la CLA. On se rend compte que pour calculer N, il
faut déja connaitre h.

Zilitinkevich et al. (2002a) propose une méthode en deux temps pour calculer cette
hauteur, h : un diagnostic suivi d’'une équation pronostique en fonction du temps. Dans
notre cas, o la nuit polaire dure plusieurs mois, nous pouvons considérer que la couche
limite a atteint un état d’équilibre car elle n’est plus soumise au forgage diurne, ce qui nous
permet d’utiliser uniquement le diagnostic qui calcule la hauteur de la couche d’Ekman

4 Déquilibre dans une atmosphére barotrope et stable. Le terme barotrope indique que
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l’état de Patmosphére est représenté par la moyenne sur le profil vertical des variables

atmosphériques. La hauteur

- Crusx 1
B |71 1 Che OOy 79 2
C¢ilfILyo

ot Cp = 0.4, Cg = 0.74, Cun = 0.25, f est le paramétre de Coriolis et [ = Luoll
est le nombre de Froude inverse. Pour cela, cette subroutine calcule w*, la vitesse de
frottement au sol, et la longueur de Monin-Obukhov (Lao); le code de ces calculs est
présent dans LMDz. A nouveau, le calcul de h nécessite de connaitre N.

Le calcul implicite permet de résoudre des équations aux variables imbriquées, mais
dans le cas présent, out la hauteur de la CLA intervient, non pas directement par sa valeur,
mais comme limite d’une moyenne effectuée sur la verticale, le calcul implicite semble non
envisageable ; nous avons opté pour le calcul itératif, en initialisant-h avec la valeur du
pas précédent. Il est ainsi possible d’évaluer N, puis h, et recommencer avec la nouvelle
valeur de h. La hauteur de la CLA converge en 3 itérations vers sa valeur définitive.

Malheureusement, les valeurs évaluées sur 1’Antarctique par cette méthode ne nous
semblent pas raisonnables, en particulier dans les zones cotiéres (plusieurs milliers de
métres). Les raisons ne sont pas claires, mais nous pouvons invoquer le caracteére trés
particulier du climat antarctique, sachant que les auteurs n’ont pas validé leur méthode
dans cette région. En effet, la CLA hivernale de 1’ Antarctique est particuliérement stable,
et il ne faut pas oublier la présence de forts vents catabatiques, meéme en hiver, et surtout
dans les régions cotiéres.

Nous avons donc opté pour une méthode plus directe qui consiste a évaluer la hauteur
de linversion de température réelle quand cela est possible (si cette hauteur calculée est
supérieure 4 3000 métres, nous la fixons arbitrairement & 1500m). De cette maniére, les
valeurs sont beaucoup plus raisonnables méme si trés discutables, mais ’ordre de grandeur

semble mieux respecté qu’avec la méthode précédente et nous nous contenterons de cette

approximation par la suite.
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Chapitre 11
Impact de la nouvelle paramétrisation

Afin de visualiser 'impact de la nouvelle paramétrisation (nommeée “simulation NOUV?,
en opposition 4 'ancienne paramétrisation nommée “simulation ANC”) sur les variables
du modéle, et en particulier sur la températur'é de I’air et I'intensité du vent prés du sol,
nous avons réalisé deux expériences courtes (2 mois en juillet et aofit) avec les mémes

conditions initales, les mémes conditions aux limites et sur la grille réguliére 96x72x19.

11.1 La température du sol

La figure 11.1 représente la température de la surface du continent antarctique en
moyenne au cours du mois d’aotit telle qu’elle est simulée par le modéle modifié. A titre
de comparaison, nous disposons des mesures infra-rouges (IR) mises en forme sur I’An-
tarctique par Comiso (2000). Ces mesures sont effectuées, depuis 1979, dans I'infra-rouge
thermique par les instruments AVHRR. des satellites de la NOAA. L'infra-rouge thermique
permet d’accéder directement & la température de peau de la surface du sol. Cependant,
les nuages sont totalement opaques dans I'IR et leur présence doit étre détectée afin de ne
pas confondre leur température avec celle de la surface. La précision sur les températures
de peau dépend beaucoup de la qualité du masque de nuage utilisé. Le masquage des
nuages sur le continent est moins efficace que sur 'océan ou la glace de mer en raison des
basses températures qui y régnent. La précision est de Pordre de quelques degrés seulement
sur le continent antarctique (Comiso (2000)). Nous présentons, figure 11.3, la moyenne
de ces températures mensuelles (juillet) sur toute la période (1979-1998). Figure 11.2,
deux hivers extrémes, 1'un froid et I’autre doux, nous permettent de nous rendre compte
de la grande variabilité inter-annuelle des températures de surface. On peut remarquer,
d’ailleurs, que les variations de températures affectent beaucoup le plateau continental
(jusqu’a 30°C de différence) et le Ross ice shelf (jusqu’a 15°C). Comme par la suite nous
utiliserons uniquement la moyenne sur 20 ans des mesures IR (figure 11.3), il nous fau-
dra garder & I'esprit que les simulations ANC et NOUV ne sont pas représentatives d’un
hiver moyen mais d’un hiver en particulier qui peut étre extréme (chaud ou froid). Les

seules températures de peau (IR) disponible concernent le mois de juillet, alors que les
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droite.

simulations concernent le mois d’aotit. Juillet et aofit sont au coeur de la nuit polaire et
il n’est pas exclu que les différences soient importantes.

Les températures qui régnent sur le plateau antarctique sont les plus basses du conti-
nent. Cependant, le modéle indique un maximum autour de -80°C dans la région de
Vostok (100°E, 78°S), température trop froide d’une dizaine de degrés par rapport & la
température moyenne du mois de juillet relevée par la station météorologique en place
(-67°C, Comiso (2000)). Cependant, comme la variabilité inter-annuelle est forte dans
cette région (figure 11.2), il se peut que la température atteigne, parfois, de tels extrémes
(la température minimale relevée a Vostok, le 21 juillet 1983, est de -89.6°C).

Commengons par nous intéresser & la différence entre les simulations et les mesures
IR moyennes sur 20 ans. La figure 11.4 fait apparaitre des températures globalement trop
froides sur le continent pour les deux simulations (ANC et NOUV). Dans ’ensemble,
les zones trop froides ou trop chaudes sont localisées aux mémes endroits pour ANC et
NOUV. On peut remarquer que le modéle surestime la température de la banquise du
coté des mers de Amundsen et Ross et sousestime cette température du coté de la mer
de Weddell : dans tous les cas, ’écart semble plus important avec NOUV. Cet écart est
confirmé si 'on compare la bande de températures comprises entre -26°C et -29°C entre
les figures 11.3 et 11.1. On se rend alors compte que cette bande s’écarte beaucoup des |
cote situées dans les zones de la Péninsule, du Filchner-Ronne et du Dronning Maud Land

dans la simulation NOUYV alors qu’elle suit scrupuleusement la cote pour les températures
q p
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IR. En fait, cette isotherme a migré vers I'océan sur tout le pourtour du continent, ce qui
peut expliquer ce refroidissement global de la température du sol par rapport aux mesures
IR.

Revenons a la différence entre les simulations et les mesures IR. Sur le continent, la
partie ouest du Dronning Maud Land (0° de longitude) est trop chaude de 7°C pour ANC,
et cette surestimation de la température du sol s’étend & tout le Dronning Maud Land
avec NOUV. La partie ouest du Marie Byrd Land (220°E) est trop chaude d’une dizaine
de degrés celsius pour ANC; Iécart se réduit pour NOUV (4°C). Une bande qui s’étend
de Victoria Land & Amery, le long de la cote du Wilkes Land, est un peu trop chaude
avec ANC (jusqu’a 6°C) et cette surestimation de la température du sol se généralise dans
NOUV. Par contre, NOUV est globalement plus proche des mesures IR sur le centre du
continent que ne lest ANC,-tout en simulant des températures encore un peu basses. On
peut noter que la zone située autour de Vostok (106°E, 78°S), déja trop froide avec ANC,
est encore plus froide avec NOUV. On peut, néanmoins, nuancer cette comparaison, en
examinant la variabilité inter-annuelle des températures du sol mesurées par infra-rouge.
La figure 11.3 présente une carte de la différence entre les mesures IR des deux hivers
extrémes 1995 et 1985; cette carte nous montre que les températures du sol mesurées
différent de plus de 10°C sur tout le plateau de I’Antarctique de 'est (avec un maximum
autour de 30°C dans une zone située autour de Vostok) et aussi sur le Ross et Marie Byrd
Land. Dans le Dronning Maud Land, par exemple, on se rend compte que la variabilité
naturelle des températures du sol dépasse largement les écarts de températures entre
les simulations et les mesures. Cette remarque est valable pour I’ensemble du continent
et nous montre que les écarts entre les simulations et la moyenne des mesures IR ne
permettent pas de conclure définitivement.

Passons, & présent, a la différence entre I’ancienne et la nouvelle paramétrisation en
utilisant la carte de différence de la figure 11.1. On obtient confirmation que les tempé-
ratures continentales sont majoritairement plus chaudes pour NOUV qu’avec ANC. Le
maximum (+10°C) se situe autour de 30°E et 85°S, ot les températures simulées par
NOUYV sont, justement, mieux en accord avec les températures mesurées par satellite.
Un léger réchauffement affecte également les plate-formes flottantes (Filchner-Ronne et
Ross). Concernant le plateau antarctique, un réchauffement était nécessaire (par rapport
a ANC); comme il a lieu, on serait tenter de considérer que NOUV simule globalement
mieux la température du sol au cours de ’hiver. Mais la variabilité inter-annuelle des
mesures IR (figure 11.3) est beaucoup plus importante que 10°C dans cette zone 14, puis-
qu’elle dépaséle 30°C, et il n’est donc pas possible de conclure sur une amélioration entre les
deux paramétrisations. Sur le pourtour du continent, & 'inverse, on observe des réchauf-
fements (Wilkes Land) et des refroidissements (de Victoria Land & la banquise au large
du Dronning Maud Land en passant par la Péninsule), pas toujours nécessaires (Wilkes

Land), ou qui amplifient, parfois, le désaccord entre les simulations et les mesures (mer
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de Weddell).

Une zone, pourtant, retient particuliérement notre attention. Elle se situe autour
de Vostok; dans cette région la température simulée est trop froide, comme on 1'a fait
remarquer 2 paragraphes plus haut, mais elle est aussi plus froide de 3-4°C par rapport
a ANC. Ce refroidissement n’est pas limité 4 Vostok mais englobe également les environs
de Dome C (123°E, 74.5°S).

La figure 11.5 présente le flux turbulent de chaleur sensible (SH, W/m?), étroitement
lié aux modifications de la température du sol puisqu’il représente les échanges d’énergie
par contact entre I’air et le sol : il est négatif lorsque le flux est dirigé vers le sol. La carte
des différences entre NOUV et ANC confirme une nette hausse (plus de 15 W/m?) de ce
flux justement dans la région ou la température de surface est trop froide. Parallélement,
le flux diminue dans le reste du continent, en accord avec la hausse des températures du
sol observée dans la figure 11.1. On est tenté d’expliquer cette chute de la température
du sol entre ANC et NOUV par une hausse des valeurs du flux, mais il est aussi possible
que la température du sol et SH varient en réponse & une cause commune. Pour faire
diminuer le flux de 'atmosphére vers la surface, il faut que la turbulence ait diminué. Or
on peut proposer deux causes 3 cette diminution de la turbulence : une stabilité de la
CLA accrue, ou une baisse de la turbulence mécanique. Dans la section suivante, nous
nous intéresserons donc aux profils de température qui permettent de visualiser la stabilité

de atmosphére et aux vents de surface qui initient la turbulence mécanique.

11.2 Température et intensité du vent & 3 métres au-

dessus du sol

La température de I'air et I'intensité du vent mesurées par les stations météorologiques
automatiques (AWS) vont nous permettre de comparer trés localement les simulations et
les mesures. Le continent antarctique rassemble des régions aux caractéres trés contrastés :
un plateau (Antarctique de lest) situé a haute altitude ou les températures sont extre-
mement basses et oil le vent est modéré; les cotes , dont la déclivité est forte, qui sont
soumises & un régime de forts vents catabatiques et sur lesquelles les températures sont
beaucoup plus “clémentes” ; enfin, les plate-formes flottantes, ou les températures sont
basses alors que ’altitude est seulement d’une centaine de métres et qui récupérent les
vents catabatiques descendant de la calotte, canalisés et accélérés par les grandes vallées
empruntées par les glaciers émissaires. Nous avons choisi de nous intéresser a ces 3 régions
typiques de I’Antarctique en récupérant, sur le site fip ://ice.ssec.wisc.edu, les tempéra-

tures et Iintensité du vent, en moyenne mensuelle (mois d’aolt), & Dome C (74.5°5,

123°E) sur le plateau, a D-10 (66.7°S, 139.8°E) sur la cote, prés de Dumont d’Urville en
Terre Adélie et a Lettau (82.6°S, 174.3°W), Elaine (83.2°S, 174.5°W) et Gill (79.99°S, .

178.6°W) sur la plate-forme flottante de Ross (figure 11.6). On peut tout de suite noter
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F1G. 11.6 — Position des stations météorologiques de Halley Bay, Vostok, Dome C, D-10,
Elaine et Lettau.
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que la comparaison entre les résultats d'une simulation effectuée sur une grille de résolu-
tion moyenne et les mesures effectuées en un point du globe peuvent poser probléme : en
effet, les valeurs des simulations sont interpolées entre divers points de grille distants de
quelques centaines de kilométres alors que la mesure est trés locale. Une maille du modéle
peut &tre inhomogéne (& cheval sur le shelf et la chaine transantarctique par exemple, ou
la cote et 'océan) ; 'interpolation sur cette maille ne sera pas véritablement représentative
de la mesure réelle effectuée localement dans cette maille.

Pour les données AWS, nous avons calculé la moyenne des moyennes mensuelles du
mois d’aoiit sur toutes les années disponibles (au cours de la période 1980 - 1998). Pour
obtenir la température et l'intensité du vent & 3 métres du sol avec le modele, nous
avons extrapolé linéairement vers le bas les valeurs des premier et deuxiéme niveaux
verticaux. Les températures et intensité du vent des 5 stations météorologiques (mesurées
et simulées) sont répertoriées dans le tablean 11.1. Les figures 11.7 et 11.8 donnent un
apercu global sur ’ensemble du continent de la température & 3 métres du sol. On peut,
dés lors, remarquer que les températures & 3 métres du sol, en Antarctique de l’est, sont
globalement plus élevées dans la nouvelle paramétrisation (NOUV) que dans I'ancienne
(ANC) (majoritairement entre 1 et 4°C). Ceci est en accord avec les températures du
sol, qui sont supérieures d’a peu prés 4°C sur ensemble du continent & celles simulées
par ANC. Dans le détail, cependant, nous le verrons par la suite, de trés forts désaccords

peuvent apparaitre.
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mesures | ANC | NOUV
Dome C -58 -64 -b4
t_3m (°C) D-10 18 | -34.2 | -33.2
Lettau/Elaine | -35 -34.5 | -34.2
Gill -42 -37.1 | -35.7
Dome C 2 3.33 2

vent_3m (m/s) D-10 9 8.2 8.9
Lettau/Elaine 5 11 9.8

Gill 4 5.6 4.7

TAB. 11.1 — Comparaison de moyennes mensuelles (mois d’aofit) de température (°C) et
intensité du vent & 3 métres & Dome C (74.5°S, 123°E), D-10 (66.7°S, 139.8°E), Lettau
(82.6°S, 174.3°W)/ Elaine (83.2°S, 174.5°W) et Gill (79.99°S, 178.6°W).

11.2.1 Plate-forme flottante de Ross

Un des problémes de I'ancienne paramétrisation concerne la température de lair (et
du sol) simulée sur les plate-formes flottantes, et en particulier sur le Filchner-Ronne et sur
le Ross : elle est trop froide d’une dizaine de degrés par rapport aux mesures. Paradoxa-
lement, les deux simulations que nous examinons ici sont en accord sur les températures
des plates-formes flottantes (2 1°C prés). Nous avons indiqué, précédemment, une faible
augmentation de la température du sol entre ANC et NOUV ; nous la retrouvons, un peu
moins marquée, pour les températures de ’air & 3 métres du sol (quelques degrés pour le
Filchner-Ronne et & peine 1°C sur le Ross - figure 11.1 et 11.7), et le tableau 11.1 montre
que la température de I’air & 3 métres mesurée au mois d’aolit & Elaine et Lettau corres-
pond & 1°C prés aux simulations. A Gill, par contre, 'écart est plus important puisqu’il
atteint 5 4 7°C selon la simulation.

On peut tout de méme indiquer qu’en utilisant le diagnostic de la hauteur de la CLA
proposé par Zilitinkevich et al. (2002a), les températures de I’air sur le Ross sont plus
élevées d’environ 5°C par rapport & ANC. C’est un résultat qui nous convient bien, mais
nous nous sommes rendus compte que la hauteur de la CLA diagnostiquée sur les cotes
du continent (surtout celles de 1’Antarctique de I’est) n’est pas du tout raisonnable (elle
peut atteindre 15000 métres d’altitude) ; nous avons choisi de ne pas utiliser ce diagnostic
par la suite. On peut cependant supposer, a la vue des zones affectées par cet artefact,
que le diagnostic est faussé par la présence des vents catabatiques qui soufflent dans ces
régions a forte déclivité. Au contraire, sur les plates-formes flottantes, la hauteur de la
CLA diagnostiquée par cette méthode est plitot faible : environ 200 métres d’altitude.

En revanche, la hauteur de la CLA diagnostiquée dans la simulation NOUV (hauteur
de l'inversion de température) est beaucoup plus importante, de 'ordre de 1200 métres

d’altitude. Cet exemple illustre fort a propos I'importance du diagnostic de la hauteur
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de la couche limite ; celle-ci modifie la température des basses couches de ’atmosphére et
du sol de prés de 5°C selon qu’elle vaut 200 ou 1500 métres. Dans 1’état actuel de nos
connaissances, on ne sait laquelle des deux valeurs est la plus représentative de la réalité.

Le tableau 11.1 nous indique que les simulations surestiment 'intensité des vents qui
soufflent aux stations de Elaine et Lettau. Les mesures donnent une moyenne annuelle de
5 m/s (18 km/h) et les deux simulations calculent le double. La figure 11.8 montre que la
simulation NOUV calcule bien 5 m/s sur la quasi-totalité du shelf de Ross. Cependant,
I'intensité du vent augmente beaucoup lorsqu’on se rapproche de la zone frontiére entre
le shelf et la chaine transantarctique. Le gradient horizontal de l'intensité du vent est
probablement un peu fort et l'intensité du vent calculée a Lettau ou Elaine est ainsi
surestimée. La carte des différences entre NOUV et ANC indique que l'intensité du vent
est, justement, plus faible dans cette zone (de 0.5 & 1.5 m/s); c’est encourageant mais
encore insuffisant. La surestimation de l'intensité du vent dans la région proche de la
chaine transantarctique peut provenir de la maniére dont le modéle “voit” cette chaine.
Dans la réalité, les vents catabatiques sont canalisés dans de vastes vallées qui peuvent
les dévier et modifier leur intensité; dans le modéle, avec la résolution moyenne utilisée
ici (presque 300 kms entre deux points de grille en latitude), la chaine transantarctique
est vue comme une pente uniforme, sans vallée canalisatrice. En guise de preuve, Gill est

située plus loin de la chaine, et 'intensité du vent y est justement mieux simulée.

11.2.2 Dumont d’Urville, Terre Adélie

Sur la cote de la Terre Adélie, le modéle ne donne pas de bons résultats : la température
simulée & D-10, par I'une ou l'autre des paramétrisations, est trop froide de quelques
15°C. Ce qui avait déja été remarqué avec les températures du sol se confirme, ici, avec
les températures & 3 métres. L’intensité simulée des vents catabatiques est, cependant,
conforme aux mesures. L’étude de la figure 11.3 nous permet probablement d’apporter
un ¢élément de réponse quant a cette différence de température : les mesures infra-rouges
montrent clairement que la température du sol varie trés rapidement en fonction de la
latitude au niveau de la lisiére continent-océan. La température du sol peut facilement
passer de -20°C 4 -35°C en moins d'un degré de latitude. La grille choisie ici pour simuler
le climat antarctique fait justement 2 degrés et demi en latitude. Pour corroborer cette
hypotheése, la figure 11.7 permet de voir que la température de l'air 4 moins d’un degré
de latitude de D-10 est de -22°C, trés proche de la température réellement mesurée a cet

endroit de la cote antarctique.

11.2.3 Plateau antarctique, Dome C

Les modifications de la température de I'air & 3 métres du sol sont beaucoup plus

flagrantes sur le plateau antarctique. La température de I'air mesurée & Dome C au mois
p q

136

FERRET Ver. 522
HOA /P

;CRRLT Var. 5.22 e
IDAA/PMEL TMAPR g
Moy 23 02 11:12:31 Moy 23 02 11:12:32

DATA SET: n—o

DATA SET: nouv

g, i

T 1 — Tsol (Celsius)

F1G. 11.9 — Différence entre la température du premier niveau vertical et la température
du sol (°C) en moyenne mensuelle (aotit). NOUV & gauche et différence entre NOUV et
ANC 3 droite.

d’aofit est d’environ -58°C; la température simulée par ANC est de -64°C mais n’est plus
que de -54°C avec NOUV. Cette augmentation de la température (10°C) dans la zone de
Dome C entre I’ancienne et la nouvelle paramétrisation est bien visible sur la figure 11.7.
Le plateau antarctique est géographiquement beaucoup plus monotone que les cotes du
continent et cette augmentation des températures & Dome C entre les deux simulations
caractérise une réelle modification du bilan énergétique de surface & I’échelle de plusieurs
centaines de kilométres, au méme titre que le refroidissement observé a Vostok pour la
température de surface.

Justement, la température du sol et la température de 'air 4 3 métres subissent
des tendances opposées dans cette région du plateau Est (région Vostok et Dome C) :
la température du sol semble diminuer fortement tandis que la température de l'air a 3
meétres du sol augmente beaucoup (toujours par rapport & ANC). La figure 11.9, qui met en
évidence la différence entre la température de l'air au premier niveau et la température du
sol, confirme que ce probléme se cantonne aux hauts plateaux du continent. On remarque,
de plus, que le phénoméne est fortement amplifié par rapport & ANC (plus 15°C de
différence. entre le premier niveau et le sol), mais seulement dans la zone de Vostok. Il
semble que ce phénomeéne existait déja avec ’ancienne paramétrisation et que la différence
entre le premier niveau et le sol était d’une dizaine de degrés, environ. On aurait pu penser
que ce probléme pouvait étre liée aux températures extrémes et/ou a l'altitude. Or Dome

A - 77°E, 80.5°S -, point culminant de la calotte (altitude supérieure & 4000 métres), o
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les températures sont les plus froides du continent antarctique, ne semble pas affectée par
ce type de probléme.

Parallélement, I'intensité du vent, & Dome C, est mieux simulée avec NOUV qu’avec
ANC puisque celle-ci passe de 3.33 m/s (ANC) & 2 m/s (NOUV), ce qui correpond a la
valeur mesurée. La figure 11.8 met en évidence une diminution globale de I'intensité du
vent simulée dans cette région du plateau antarctique (Dome C - Vostok / jusqu’a 1.5
m/s en moins vers Dome C). Cette diminution de I'intensité du vent englobe aussi Dome
A, et correspond a la zone du plateau antarctique o l'intensité du vent est déja la plus
faible (1 & 3 m/s).

11.3 Profils verticaux de températures

Ce découplage entre les températures du sol et les températures a 3 metres sur le
plateau antarctique nous améne & examiner les profils verticaux de température de lair,
afin de voir 'impact de la modification des flux turbulents sur toute la hauteur de ’atmo-
sphére. N’ayant modifié que la paramétrisation des flux de surface, nous nous attendons
a ce que les profils verticaux soient affectés uniquement dans les premiers niveaux de

I"atmosphére.

11.3.1 Profils & Halley Bay et Vostok

Fort peu de mesures de 1'air sont effectuées sur le continent antarctique au cours
de I’hiver austral en raison des conditions météorologiques trés dures qui rendent toute
expérimentation extrémement difficile. En fait, actuellement, le seul endroit de I'intérieur
du continent ot des lachers de ballons-sondes sont effectués toute I’année est la station
Péle Sud. Partout ailleurs a I'intérieur du continent, que ce soit en été ou en hiver, les
lachers sont épisodiques et rares. Nous disposons pourtant des profils de température
4 deux stations météorologiques : Vostok et Halley Bay (figure 11.6). Ces profils sont
obtenus & 'aide de ballons sondes lachés depuis le sol et qui mesurent un certain nombre
de parameétres, dont la température, en montant en altitude. Les figures 11.12 et 11.11
représentent les profils moyens de température de air en fonction de I'altitude ou de la
pression au mois de juillet. La figure 11.10 présente les profils de température moyennés
sur 30 jours a cheval sur les mois de juillet et aofit en trois points de la calotte : Halley
Bay, Dome C et Vostok. Nous avons choisi de calculer une partie de la moyenne des profils
sur le mois d’aofit car les expériences commencent au mois de juillet ; or nous n’avons pas
voulu utiliser les résultats d’avant le 15 juillet pour laisser le temps au modéle de se

stabiliser aprés le démarrage sur des conditions initiales pas toujours trés réalistes.

La comparaison des profils simulés et mesurés a Halley Bay est tout & fait satisfai- -

sante. NOUV simule des températures en bon accord avec le profil moyen mesuré :

température du sol un peu plus froide que -30°C, une température maximale a l'inversion
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F1G. 11.11 — Profil de température de I’air a Halley Bay (333.4°E, 75.5°S) en moyenne
mensuelle aux mois de juillet et janvier au cours de la période 1957-93. La ligne pointillée

indique 'adiabatique séche. Tiré de King and Turner (1997).

de -25°C (au lieu de -20°C) et une altitude de 'inversion autour du kilométre. La force
de 'inversion est la méme (10°C). Par rapport & ANC, les températures sont un peu plus
élevées mais la force de I'inversion (différence entre la température maximale de 'inver-
sion et la température du sol) est presque la méme (un peu moins de 10°C). En revanche,
il semble que le gradient de température dans la couche d’inversion soit plus fort avec
NOUYV (situation plus stable). Vers 10 kms d’altitude, la température simulée est trop
basse de 5°C, quelle que soit la simulation, ce qui confirme que les simulations décalent
simplement le profil vers les basses températures, mais que le gradient de température est
globalement bien respecté.

Pour Vostok, on voit tout de suite que NOUV provoque un découplage entre le premier
niveau et le sol. La stabilité excessive de I'atmosphére fait chuter la turbulence, et les
échanges entre 'atmosphére et le sol sont de moins en moins efficaces pour réchauffer
la surface. La température de celle-ci descend donc vers des valeurs déraisonnables. Les
deux simulations simulent, en effet, une force de I'inversion beaucoup trop importante
(environ 30°C), preuve de la trop forte stabilité; la température maximale de I'inverion
est, elle-méme, trop élevée de 3 - 4°C (surtout pour NOUV). Pour NOUV, le gradient
vertical de température est environ de 1.5°C/m (15°C entre le sol et le premier niveau,
soit 15°C en 10 métres), alors que le profil mesuré & Vostok suggére plutdt un gradient
maximum 100 fois plus faible : 0.15°/m (30°C pour 20hPa avec 0.1hPa/m) entre le sol et
Paltitude de I'inversion.

La section précédente (11.2) nous a déja permis de constater que cette région du

plateau antarctique est mal simulée. Or la station Dome C est située dans cette région, - -
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Fic. 11.12 — Profil de température & Vostok en juillet 1989 en fonction de la pression
(hPa). La ligne épaisse indique le profil moyen, la ligne pointillée correspond a l'inversion
la plus faible et le profil dont la température au sol est la plus basse (-78°C) correspond

a I'inversion la plus forte relevée au cours du mois. Tiré de King and Turner (1997).
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F1G. 11.13 ~ Variation géographique de la force de I'inversion (°C) en hiver. Tiré de King
and Turner (1997) (Phillpot and Zillman (1970)).

et nous avons tracé, i titre de comparaison, le profil de température simulé par les deux
paramétrisations. Mise & part une hauteur d’inversion qui semble s’élever entre ANC et
NOUYV, les deux paramétrisations donnent un résultat trés similaire et le profil est trés
semblable & celui mesuré a Vostok. Le probléme de découplage semble donc étre trés

., 3 3
localisé dans I’espace et ne concerner qu’une zone restreinte du plateau antarctique située
autour de la station Vostok.

11.3.2 Force de ’'inversion

Les profils de températures que nous venons d’examiner sont caractérisés par les in-
versions de température. Nous avons parlé, a ce titre, de la force de I'inversion qui est

la différence entre la température maximale de 'inversion et la température au sol. L’in-
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version de température est une information trés utile pour caractériser la stabilité de la
couche limite. Les figures 11.13 et 11.14 présentent des cartes de la force de I'inversion au
cours de I’hiver austral. La figure 11.13 est une interpolation semi-empirique des profils
observés en quelques points du continent (Phillpot and Zillman (1970)). La figure 11.14
donne les résultats des simulations moyennées sur le mois d’aoit. La force de I'inversion
simulée sur les plates-formes flottantes est en bon accord avec les mesures. La force de I'in-
version sur les cotes, et en Antarctique de ’ouest, semble assez raisonnablement en accord
avec les mesures. En revanche, la force de I'inversion simulée sur le plateau antarctique est
trop élevée de 5°C environ, avec toujours le méme probléme dans la région de Vostok ol
1a force de 'inversion atteint un maximum proche de 40°C. La carte des différences entre
NOUV et ANC montre que la force de I'inversion est beaucoup plus élevée avec NOUV
dans la région de Vostok, Dome C et méme en Terre Adélie ; de méme, on remarque une
augmentation de cette force de l'inversion dans le Marie Byrd Land et la Péninsule. La
force de l'inversion est, en moyenne, plus élevée de 2 - 3°C, mais la différence maximum
entre NOUV et ANC est atteinte dans la zone de Vostok.

Parallélement, les zones mieux simulées par NOUV (plates-formes flottantes et zone
proche de Dor‘ne A) voient une diminution de la force de I'inversion : jusqu'a 3 - 4 °C sur

les plates-forme flottantes et jusqu’a 8 - 9°C dans la zone proche de Dome A
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Chapitre 12
Conclusion sur la modélisation

I’évaluation du bilan énergétique de surface dans un modéle de circulation générale
atmosphérique nécessite une paramétrisation des phénomeénes physiques responsables des
flux turbulents, car ceux-ci sont spatialement non résolus par la partie “dynamique” du
code (phénoménes sous-mailles). Ces flux sont simulés & partir de I'état de 'atmosphére a
grande échelle; on s’intéresse 3 leur contribution statistique & 1’évolution temporelle des
champs aux échelles spatiales résolues. La relation entre la turbulence de la couche limite
atmosphérique et 'état de 'atmosphére a grande échelle est, cependant, dépendante de
la stabilité de la couche limite. Or, les régions situées au-dela du cercle polaire, et en
particulier I’ Antarctique, présentent une spécificité qui est, jusqu’a présent, mal prise en
compte par la grande majorite des modéle numériques de climat.

Le climat antarctique est caractérisé par une couche d’inversion de température, pré-
sente quasiment toute I'année dans la couche limite atmosphérique (King and Turner
(1997)). La force de cette inversion est particuliérement grande en hiver (jusqu’a 25°C en
moyenne sur le plateau) car la longue nuit polaire permet & I’atmosphére de se stabili-
ser durablement. Ainsi, la stabilité de la couche limite atmosphérique hivernale dans les
régions polaires est tres supérieure & celle des couches limites stables nocturnes rencon-
trées dans les régions des moyennes et basses latitudes. Cette trés forte stabilité va de pair
avec une grande longévité due a I’absence du cycle diurne; ceci permet la disparition de la
couche résiduelle neutre qui, habituellement, fait écran entre les couches limites nocturnes
et la troposphére libre situées au-dessus. Cet écran empéche la propagation verticale vers
la surface des ondes de gravité (source de turbulence intermittente) de la tropospheére libre
stable vers la couche limite nocturne. En Antarctique, ce n’est plus le cas, et la turbulence
moyenne de la couche limite hivernale (trés stable) n’est pas aussi faible que le prédit la
théorie statistique de Monin and Obukhov (1954) pour les couches limites nocturnes.

Des auteurs se sont penchés sur ce probléme (par exemple, King et al. (2001); Zili-
tinkevich and Calanca (2000)) ; Zilitinkevich and Calanca (2000) développent une théorie
de Monin-Obukhov améliorée et Zilitinkevitch et al. (2002b) proposen{; une nouvelle para-
métrisation des flux turbulents de surface en couche limite atmosphérique stable qui tient

compte de cette spécificité polaire. Nous avons codé et utilisé cette paramétrisation dans
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le modéle LMDz,

La paramétrisation proposée par Zilitinkevitch et al. (2002b) nécessite de connaitre
la hauteur de la couche limite atmosphérique. Zilitinkevich et al. (2002a) proposent un
diagnostic de la hauteur de la couche limite & ’équilibre ; diagnostic qui tient compte de
la spécificité des atmosphéres 4 stratification trés stable et grande longévité. Nous avong
teste¢ ce diagnostic mais les valeurs qu’il calcule sur les cotes de 1’Antarctique de Pest,
en particulier, sont déraisonnables. Une fagon simple d’avoir un ordre de grandeur de
I’épaisseur de la couche limite atmosphérique est de calculer la hauteur de Iinversion de
température. Nous avons opté pour I'utilisation de ce dernier diagnostic avec lequel nous
avons simulé deux mois au coeur de ’hiver en Antarctique (juillet et aofit).

Les résultats trés préliminaires que nous avons obtenus ne permettent pas une étude
exhaustive de I'impact de la nouvelle paramétrisation sur le climat polaire. Toutefois,
nous avons pu noter, par rapport a I’ancienne paramétrisation, une augmentation globale
de la température de la surface du continent (quelques degrés celsius) suivie par celle de
I'air & 3 métres. Cette augmentation de la température est associée et peut étre due & une
augmentation du flux de chaleur sensible de ’atmosphére vers la surface. Les températures
de la surface & Iintérieur du continent semblent, ainsi, &tre en meilleur accord avec les
températures mesurées par satellite (Comiso (2000)). Le point important semble é&tre
la température des plates-formes flottantes, en particulier Filchner-Ronne et Ross, plus
élevée qu’avec 1'ancienne paramétrisation, qui avait tendance 2 la sous-estimer par rapport
aux observations. Enfin, une amélioration globale de I'intensité du vent de surface semble
aussi se dessiner (sur le plateau antarctique en particulier).

Par contre, on remarque un découplage important entre la température du sol et la
température de I'air dans une zone du plateau de I’Antarctique de D'est située autour de
Vostok. On remarque que ce découplage est trés localisé dans I’espace. Dans cette zone
du plateau antarctique, la température du sol chute trés en-dessous des valeurs mesurées,
et, au contraire, les températures 4 3 métres augmentent beaucoup. Suivant la méme
tendance, la force de l'inversion de température, pourtant trés similaire aux mesures sur
le reste du continent, devient, & cet endroit du plateau antarctique, excessivement grande.
Ce découplage s’accompagne d’'une chute de l'intensité du vent de surface, qui entraine
probablement moins de mélange et explique, en partie le phénoméne. Paradoxalement,
intensité du vent simulée par la nouvelle paramétrisation dans cette zone particuliére
du plateau est plus proche des mesures que ne l'est 'intensité simulée par I’ancienne
paramétrisation.

Le climat antarctique est caractérisé par une forte variabilité inter-annuelle. Nous
'avons remarqué explicitement en examinant les cartes infra-rouges de température du
sol de Comiso (2000). La courte durée de la simulation examinée au cours de cette partie

ne permet pas de faire la distinction entre la variabilité naturelle du climat Antarctique et

un changement global de la climatologie simulée di a la modification de la paramétrisation
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des flux turbulents de surface. II faut donc rester prudent quant aux conclusions que nous
serions tenter de tirer a la vue des résultats de cette simulation. La simulation que nous
avons examiné ressemble donc plus & un test de viabilité qu’a un test de qualité. Pour
mieux faire, il faudra simuler plusieurs hivers. Il reste, cependant, que le découplage entre
le sol et le premier niveau atmosphérique mis en évidence dans la zone de Vostok est un
probléme intrinséque. Méme si nous avons, par hasard, simulé un hiver particuliérement
extréme, le probléme existe et pourra se reproduire.

Cependant, avant de lancer une expérience sur plusieurs années, donc coiiteuse en
temps et en calcul, il semble nécessaire de s’assurer de la fiabilité des différentes parties de
la paramétrisation. En particulier, il est important de comprendre pourquoi le diagnostic
de 1a hauteur de la CLA proposé par Zilitinkevich et al. (2002a) ne fonctionne pas bien
sur I’Antarctique (mauvaise prise en compte des vents catabatiques 7). L’exemple de la
hausse de température sur les plate-formes flottantes (avec I'un ou lautre des diagnos-
tics) laisse présager qu'une meilleure estimation de cette hauteur permettrait d’améliorer
considérablement la qualité de la simulation de la température du sol. Ensuite, les pro-
blémes rencontrés dans la zone de Vostok sont extrémement bien localisés et on est en
droit de se demander sils ne seraient pas dus & une perte de compensation d’erreurs. King
et al. (2001) font remarquer qu'une amélioration de la paramétrisation n’est pas forcé-
ment suivie d’une amélioration de la simulation du climat. En effet, un certain nombre
d’erreurs dans la paramétrisation se compensent, et la correction de l'une d’entre elles
peut en amener une autre & s’exprimer plus fortement, rendant la simulation moins bonne
quauparavant. Il est, encore une fois, nécessaire de clarifier cette situation et de détermi-
ner sa cause avant de poursuivre sur des simulations plus longues. Si ce n’est pas le cas, il
est crucial de résoudre un tel probléme avant d’aller plus loin dans I’étude de la variabilité
climatique. Enfin, mais ce probléme ne concerne pas directement le développement de la
nouvelle paramétrisation, il pourrait étre intéressant de comprendre pourquoi le passage
de la grille moyenne résolution 96x72x19 & la grille basse résolution 32x24x19 fait appa-
raitre un profil neutre aux deux premiers niveaux verticaux et de résoudre le probléme.
En effet, si 'une des conséquences de ce probléme est visible et détectable, il est possible
que d’autres conséquences, moins flagrantes, viennent polluer les résultats des simulations
(méme en moyenne résolution).

Dans un proche avenir, comme pour Halley Bay et Vostok, nous disposerons d'un
certain nombre d’informations concernant la stratification de I’atmosphére a Dome Cen
hiver (profils de températures, mesures de flux turbulents prés du sol, vitesses du vent
3 différentes altitudes...). Depuis quelques années, en effet, la communauté scientifique
franco-italienne a le projet d’établir une base permanente sur le plateau antarctique &
Dome C. La seule base permanente située a 'intérieur du continent antarctique est, ac-
tuellement, Pole Sud, et la naissance d’une station permanente a Dome C représente une

vraie chance pour la recherche européenne. Un groupe de chercheurs italiens y a déja ef-
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fejctl?e. des mesures automatisées en hiver a 'aide d’un mét instrumenté de quinze métr
L’utilisation d’instruments de télédétection au sol (SODAR et RADAR) est aussi 'Ie'S‘
vue a{in d’étudier la couche limite atmosphérique. Ces mesures permettront de mizre‘
COIIIIELI'GI“E\B le comportement et la structure de la couche limite polaire, et en particulier ZX
la premiére dizaine de métres de la couche d’inversion. Malheureusement, les donn¢ e
I'hiver 2001-2002 réalisées par I’équipe italienne n ' : -
\ - e sont pas encore disponibles au moment
o nous devons terminer ce travail et il ne nous a pas été possible de les com A
simulations. T
;

D .autre part, afin d’étudier plus directement la nouvelle paramétrisation, il peut s’avé-
rel: utile d’effectuer des expériences plus académiques en réduisant le nombre de para
meétres du mf)déle, par exemple le nombre de dimensions spatiales (modéle 1D avec seule-
ment la verticale) ou en utilisant un modéle régional. Ceci permet de placer facilement
la paramétrisation en situation critique et comparer son comportement avec 1’anci
parameétrisation. T

Enfin, la nouvelle paramétrisation utilisée n’a modifié que la paramétrisation des flux
de surface ; or la paramétrisation des niveaux supérieurs de I’atmosphére utilise un contre-

gradient que n iteri '
que nous souhaiterions pouvoir remplacer par une paramétrisation plus physique
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Chapitre 13
Conclusion générale

Notre compréhension du climat, de sa variabilité et de son évolution, s’ameéliore avec
notre connaissance des structures, spatiale et temporelle, et de la nature des changements
climatiques. Au cours de ce travail, nous avons contribué a caractériser la variabilité et les
changements du climat du continent antarctique en construisant une histoire de la fonte
estivale de surface au cours des 20 derniéres années du X X ™ siecle. Nous avons, pour
cela, utilisé des données micro-ondes (températures de brillance), résultats de mesures
spatiales. Les mesures satellite permettent une couverture spatiale et temporelle impor-
tante ; toutefois, le phénoméne étudié impose une stude limitée aux quelques mois d’été
austral, aux cotes du continent, aux plate-formes flottantes et 4 la Péninsule antarctique.

Nous avons montré que les surfaces et la durée de la période de fonte estivale su-
bissent une tendance significative globalement négative sur 'ensemble des zones de fonte
de I’Antarctique, et sur la période 1980-1999. Cette tendance n’est cependant pas com-
mune & toutes les zones de fonte; elle est, en effet, positive dans la Péninsule (résultat
en accord avec de nombreuses études antérieures a ce travail - par exemple, King (1994)
et Skvarca et al. (1998)). La tendance au refroidissement depuis 1980, qui peut sembler
paradoxale dans le contexte actuel d’un réchauffement climatique, est pourtant en accord
avec d’autres études menées parallelement par un nombre croissant d’auteurs (Cavaliers
et al. (1997); Comiso (2000); Watkins and Simmonds (2000); Vaughan et al. (2001); Doran
et al. (2002)). L'étude de la fonte de surface nous a aussi permis d’aborder le probléme
complexe de la variabilité du climat austral, et plus particuliérement du climat antarc-
tique. Nous avons montré qu’il existe un lien assez fort entre 1'Oscillation Antarctique
et 1a variabilité de la fonte de surface, et il semblerait qu’il existe également une liaison,
moins franche mais toutefois intriguante, avec le phénoméne ENSO.

Afin demieux comprendre Porigine des tendances et les mécanismes des téléconnexions
entre la fonte de surface antarctique et les moyennes latitudes, nous souhaiterions avoir
recours 4 un modéle numérique de climat. En effet, le manque de données avant 1980
rend cruciale lutilisation des modéles. De plus, "amélioration de la fiabilité des modeles
vis a vis de la fonte de surface permettrait de mieux simuler ’évolution future du bilan

d’énergie de surface. Les modéles de circulation générale atmosphérique disponibles a ce
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jour, et en particulier le LMDz, sont, malheureusement, encore trop mal adaptés & la
simulation trés précise du bilan d’énergie, donc de la fonte, de surface.

Nous avons choisi de tenter d’améliorer cette situation. Le bilan d’énergie de surface
peut étre envisagé de 3 points de vue : le rayonnement (albédo, nuages, transmission de
l'atmosphére), le flux d’énergie dans le sol (sa variation saisonniére) et les flux turbulents
(Ia couche limite atmosphérique). En prenant du recul par rapport a la modélisation
de la climatologie antarctique, nous avons, finalement, opté pour la période hivernale
et les couches limites trés stables. Cette période est particuliérement intéressante car
typiquement polaire (longue nuit polaire) et mal prise en compte dans les paramétrisations
de la couche limite atmosphérique actuelle ; ’améliorer constitue donc une priorité pour
le climatologue modélisateur antarctique. Un certain nombre d’auteurs s’intéresse & ce
probléme (King and Connolley (1997); Zilitinkevich and Calanca (2000)), et Zilitinkevitch
et al. (2002b) ont méme développé, spécialement pour les MCGA, une paramétrisation de
cette couche limite trés stable. Nous avons décidé de saisir cette opportunité et de nous
en inspirer pour tenter d’ameéliorer la simulation des bilans d’énergie de surface ; d’autant
plus que, & notre connaissance, ce travail n’a pas encore été exploité.

Nous avons ainsi codé cette paramétrisation non-locale dans le LMDz. Zilitinkevitch
et al. (2002b) expliquent I’échec de la paramétrisation classique des couches limites stables
(théorie de Monin-Obukhov) en zone polaire en raison du découplage qui est supposé exis-
ter entre la couche limite stable et la troposphére libre située au-dessus. La théorie locale
traditionnelle de Monin-Obukhov est adaptée au traitement des couches limites atmo-
sphériques instables. Elle simule, en outre, correctement les stratifications moyennement
stables (couches limites nocturnes) rencontrées dans les moyennes latitudes car celles-ci
sont isolées de la troposphére libre par une couche résiduelle neutre qui empéche la propa-
gation des ondes de gravité vers la surface (découplage). Les couches limites hivernales en
zone polaire se distinguent, entre autres, des couches limites nocturnes des moyennes lati-
tudes par la disparition de cette couche résiduelle, ce qui permet I’advection de turbulence
de la troposphére libre vers la couche limite stable (couplage). La nouvelle paramétrisation
que nous avons codée tient compte de cette advection potentielle de turbulence vers la
couche limite trés stable. Le travail effectué sur 'impact de cette nouvelle paramétrisation
n’est pas complet. Toutefois, on peut déja mettre en évidence un réchauffement global de
I'intérieur du continent antarctique par rapport & I’ancienne paramétrisation, et un dé-
couplage déraisonnable entre le sol et le premier niveau du modéle dans une zone proche
de Vostok sur le plateau antarctique. Afin de mieux comprendre I'impact de cette nouvelle
paramétrisatioin sur la climatologie antarctique et de pouvoir tirer de véritables conclu-
sions quant & sa validation, il est indispensable d’étudier des simulations plus longues afin
de tenir compte de la trés forte variabilité inter-annuelle de cette région du globe.

Comme nous venons de le voir, la confrontation entre les données satellite de fonte es-

tivale et une simulation de cette méme fonte n’est pas encore possible. Il faudra, d’abord,
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achever la paramétrisation des flux turbulents en situation stable et la valider sur le conti-
nent antarctique a I'aide, par exemple, des données provenant de Dome C ou d’une station
météorologique cotiere. De plus, la paramétrisation n’a été modifiée qu’a la surface, mais
il est nécessaire de supprimer le contre-gradient qui est encore utilisé dans I'atmosphere.
Le bilan d’énergie estival est fortement influencé par le rayonement solaire ; or des écarts
de 3 4 4 W/m? entre les simulations et les mesures sont courantes dans le modéle. Pour
améliorer notablement la paramétrisation du bilan d’énergie estivale, il faut donc tenter
d’améliorer le rayonnement. Méme si I’Antarctique est caractérisé par sa couche d’in-
version hiver comme été, la fonte de surface a lieu dans des régions ou le soleil apporte
beaucoup d’énergie et ot il semble peu probable que la couche limite reste stable lors
des épisodes de fonte. Il semble donc nécessaire de s’intéresser a la paramétrisation des
couches limites instables en zone polaire. Enfin, Papparition d’eau liquide & la surface de
la neige et la percolation suivie d'un regel de I'eau en profondeur sont des phénomeénes
mal pris en compte dans le modéle LMDz. Pour simuler correctement la fonte de surface,
il faut, au minimum, que 1’écoulement d’eau (run-off), la percolation et la formation de

lentilles de glace par regel soient mieux pris en compte.
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